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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, 1986

УДК 553.065:551.352

К ВОПРОСУ ОБ ИСТОЧНИКАХ ВЕЩЕСТВА 
В ГИДРОТЕРМАЛЬНО-ОСАДОЧНОМ ОКЕАНСКОМ РУДОГЕНЕЗЕ

СООБЩЕНИЕ 1. ИСТОЧНИКИ ВОДЫ, ГАЗОВ, СЕРЫ И ФОРМИРОВАНИЕ 
ОСНОВНОГО СОЛЕВОГО СОСТАВА РУДООБРАЗУЮЩИХ РАСТВОРОВ

БУТУЗОВА Г. Ю.

В статье рассмотрены вопросы, связанные с источниками воды, газов и 
основных компонентов солевого состава рудообразующих гидротерм риф- 
товых зон Мирового океана. Сделаны выводы о преобладании в растворах 
экзогенной морской воды и хлора, полигенном источнике газов и серы и 
формировании основного солевого состава в ходе взаимодействия высоко
температурных растворов с океаническими базальтами.

В последние годы в пределах глобальной системы рифтовых зон Ми
рового океана открыты многочисленные рудопроявления, которые фор
мируются в результате современного гидротермального процесса и об
ладают характерными геохимическими особенностями, позволяющими 
сопоставлять их с гидротермально-осадочными, и в частности колчедан
ными месторождениями древних геологических эпох.

Эти открытия послужили стимулом для широких и разносторонних 
исследований рудоносных отложений, проведения экспериментальных 
работ и создания генетических моделей, в которых важное место отво
дится проблеме источников рудного вещества.

Учитывая, что рудообразующий раствор представляет собой слож
ную, многокомпонентную физико-химическую систему, проблема источ
ников вещества включает в себя ряд аспектов, требующих отдельного 
рассмотрения. Это вопросы, связанные с источниками водной и газовой 
составляющих гидротерм, с условиями формирования их основного со

левого состава и общей минерализации и, наконец, с источниками и фор
мами поступления в растворы серы и рудообразующих металлов.

В данной работе предпринята попытка анализа имеющихся фактов 
и основных представлений по каждому из аспектов обсуждаемой проб
лемы применительно к формированию современных гидротермально-оса
дочных рудопроявлений океанской коры*.

Многолетнее изучение рудообразующего процесса в рифтовой зоне 
Красного моря и знакомство с литературным материалом по современ
ному гидротермально-осадочному рудогенезу позволили автору убедить
ся в том, что, несмотря на обилие фактического материала, эксперимен
тальных данных и теоретических разработок, проблема источников ве
щества в рудном процессе весьма далека от однозначного решения, 
причем наиболее спорными являются вопросы, связанные с соотноше
нием в термальных растворах генетически различных компонентов: эн
догенных (магматогенных, ювенильных), метаморфогенных (коровых) 
и экзогенных.

Представления о составе рудообразующих растворов базируются 
прежде всего на изучении современных геотермальных систем. При ЭТОМ 
основные трудности заключаются в невозможности получения проб пер
вичных флюидов и прямых наблюдений над изменением их состава. 
Даже использование подводных аппаратов и отбор проб растворов не-

1 Рудообразующие процессы, протекающие на континентальном блоке Земли, и 
источники вещества, формирующего гидротермально-осадочные руды континентов, в на
стоящей статье не рассматриваются, так как представляют самостоятельную проблему.

3



посредственно на выходе их на дно не снимает этих трудностей, посколь
ку состав гидротерм формируется в результате сложных процессов эво
люции первичных флюидов в ходе их циркуляции через породы океани
ческой коры и смешивания с морскими водами. Важная информация о 
природе растворов и источниках разных их компонентов заключена во 
флюидных включениях, а также в продуктах извержений наземных вул
канов. Для установления источников воды, газов, макро- и микроэле
ментов в гидротермах обычно используется комплекс таких показателей, 
как химический состав растворов, данные об их тепловом режиме, со
став вулканических газоконденсатов и фумарольных парогазовых струй, 
а также, что особенно важно, изотопный состав компонентов, что стало 
возможным лишь благодаря большим успехам в развитии изотопной 
геохимии.

ВОДА

Исходя из представлений о крайне низких содержаниях воды в ман
тийном веществе большинство исследователей признают положение о 
преобладании в растворах вод экзогенного (морского, метеорного) про
исхождения. В последнее время это положение было подтверждено се
рией изотопных исследований, которые являются одним из наиболее на
дежных способов определения первичных источников Н20. Преимущест
венно поверхностное (морское) происхождение водной составляющей по 
изотопным данным установлено в рудообразующих рассолах Красного 
моря и оз. Солтон-Си [28] в палеогидротермах, формирующих сульфид
ные руды офиолитовых комплексов [45], в колчеданных месторождениях 
Куроко [16] и в  многочисленных источниках различных геотермальных 
областей мира [27].

На основании изотопных данных (D/H и 180 /1б0) многие исследова
тели предполагают присутствие в составе гидротерм также эндогенной 
составляющей [47, 49]. Максимальное количество глубинной воды оце
нивается в 5—10%, при этом конкретный ее источник остается неопре
деленным. Дело в том, что пока нет четких представлений об изотопном 
составе кислорода и водорода в ювенильных флюидах, а изотопные ха
рактеристики магматогенных вод не всегда приемлемы для их генетиче
ской интерпретации, поскольку расплав может не только выделять маг
матическую воду, но и поглощать экзогенную составляющую, выделяя 
впоследствии флюиды с изотопными показателями кислорода и водоро
да, близкими к собственно магматогенным водам. Пробы вулканическо
го газа также мало информативны для оценки источника воды, так как 
в их составе в разных соотношениях может присутствовать как магма
тическая, так и поверхностная (метеорная, заимствованная из вмещаю
щих пород и др.) вода.

Предположение о наличии эндогенной воды в составе термальных 
растворов опровергалось сторонниками идеи «сухой» мантии. Количест
во воды в первичных магматических расплавах оценивалось ранее ве
личиной 0,1 мас.% [50].

Однако в последние годы независимыми методами были получены 
более точные данные по содержанию воды в мантийных расплавах, 
в том числе и в исходных магмах срединно-океанических хребтов и 
офиолитовых комплексов.

Так, в работе И. Д. Рябчикова с соавторами [19] на основании ис
следования расплавных включений в океанических ферробазальтах со
держание воды в родоначальной магме до начала ее кристаллизации 
оценивается в 1,5—3 мас.%; в исходном расплаве ультраосновных лав 
офиолитового комплекса Троодос (Кипр) — в 1,3 мас.% [20]. По данным 
Л. В. Таусона [21], среднее содержание воды в недегазированных ра
сплавах базальтового состава составляет 2—3%, а максимальное коли
чество Н20  в основных магмах рядом исследователей [9] оценивается
В 5—6  %  . / Л А МСогласно существующим представлениям (А. А. маракушев,
Л. Л. Перчук, Е. В. Пиннекер), синтез эндогенной воды осуществляется
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при окислении ювенильного водорода на глубинах 20—30 км в условиях 
зарождения базальтовых магм при температурах 1200—1250° С.

В толеитовых базальтах рифтовых зон Красного моря и срединно
океанических хребтов, по данным многих авторов, содержание Н20  зна
чительно'ниже, чем в исходных магмах, и, как правило, составляет 0,3— 
0,4 мас.%, причем обычно признается эндогенная ее природа.

Можно предположить, что уменьшение содержания воды в океаниче
ских базальтах по сравнению с исходными расплавами обусловлено 
главным образом процессом ее удаления в составе летучих и переходом 
во флюидную фазу в ходе кристаллизации магматического расплава.

Эволюция состава летучих компонентов магмы (в том числе воды) 
по мере ее подъема от мест зарождения к поверхности Земли была по
дробно изучена А. А. Кадиком на основании лабораторных эксперимен
тов и термодинамических расчетов. При этом было убедительно пока
зано, что Н20, являясь одним из наиболее растворимых компонентов ле
тучей фазы, практически не меняет своей концентрации в магмах в ши
роком диапазоне давлений и лишь в области низких (< 1  кбар) давле
ний резко снижается содержание воды в расплаве и происходит переход 
ее во флюидную фазу.

Подтверждением предположения о наличии в гидротермах глубин
ной воды являются результаты анализа теплового баланса высокотемпе
ратурных гидротермальных систем, проведенного разными исследова
телями и обобщенного в работе В. И. Кононова. Согласно многочислен
ным расчетам, для обеспечения тепловой мощности этих систем необхо
димо дополнительное поступление тепла, вероятнее всего, в виде высо
конагретого газоводного флюида [10].

Мы очень кратко остановились на вопросе об источнике водной со
ставляющей термальных рудообразующих растворов, поскольку вывод 
о том, что подавляющая ее часть представляет собой экзогенную (мор
скую) воду, а максимальная доля глубинной воды не превышает 10%, 
в настоящее время сомнений не вызывает. Этот вывод основан на боль
шом фактическом материале с'использованием изотопных данных, ана
лиза флюидных включений и экспериментальных исследований.

Вместе с тем присутствие в гидротермах глубинной составляющей 
имеет принципиальное значение для выявления источников металлов и 
способов их переноса в ходе гидротермально-осадочного рудогенеза, 
'поскольку вода, будучи одним из основных и активных летучих компо
нентов магм, способна выносить из них рудные элементы в составе га
зоводных флюидов и обогащать ими термальные рудообразующие 
растворы.

ГАЗОВЫЙ СОСТАВ

Газовый состав термальных вод является одним из важных показа
телей условий их формирования. Именно этот критерий положен в ос
нову многочисленных классификаций растворов и парогидротерм, в со
ставе которых в разных количественных соотношениях могут присутст
вовать НС1, HF, H2S, S 02, SOs, С 02, СО, СН4, N2, Н2, Не и другие инерт
ные газы.

Наиболее характерной особенностью газового состава гидротерм в 
областях современной тектономагматической активности и прежде всего 
в рифтовых зонах планеты является высокая концентрация водорода, 
присутствие метана и гелия определенного изотопного состава.

Водород. Исследованиями последних лет установлены высокие содер
жания водорода в термальных флюидах практически всех современных 
рифтовых зон. Так, аномально высокие (до 1500-10~4 мл/л) концентра
ции Н2 были обнаружены в придонных водах юго-западной части впа
дины Атлантис-Н (Красное море) в местах разгрузки гидротерм, при 
этом было отмечено, что за пределами впадины содержание Н2 в при
донных водах резко падает [6]. В высокотемпературных гидротермах на 
21° с. ш. Восточно-Тихоокеанского поднятия содержание Н2 в 1 г воды 
составляет 2-10”5 см3 [48]. По оценке этих же исследователей, общий



поток водорода в глобальной системе срединно-океанических хребтов 
составляет 1,3* 10 9 м3/го д . Высокое, а часто и преобладающее содержание 
водорода характерно также для флюидных газовых включений из маг
матических пород рифтовых зон. Так, по данным С. В. Икорского и 
А. И. Полякова [8], в пробах газа из пород рифтовых зон Восточной 
Африки резко преобладает водород, содержание которого достигает 
1,27 см3/кг. Исследование газов в базальтах Калифорнийского залива, 
по данным глубоководного бурения, показало, что максимальная 
(4,62 см3/кг) величина среднего содержания Н2 обнаружена в скважине, 
расположенной на пересечении трещинной зоны с центральной палео- 
магнитной аномалией [51]. Высокие концентрации водорода в газах на
земных гидротермальных систем отмечены лишь в районах, примыкаю
щих к срединно-океаническим хребтам. Так, в гидротермах Срединной 
зоны Исландии, являющейся наземным продолжением Атлантического 
рифта, содержание Н2 достигает 64% от общего количества газов [11]. 
В парогазовых струях скважины Ахуачапан в Сальвадоре содержится 
до 40% Н2, в газах гейзеров Калифорнии — до 15% [22]; районы раз
вития этих термопроявлений расположены на продолжении Восточно- 
Тихоокеанского поднятия.

Если учесть, что в составе газов большинства гидротермальных сис
тем мира водород либо отсутствует, либо содержания его крайне малы, 
вполне справедливо утверждение В. И. Кононова и Б. Г. Поляка, что 
водородный тип термальных вод весьма специфичен и характерен для 
областей высокой тектономагматической активности, прежде всего для 
глобальной системы рифтовых зон [12]. Вопрос о происхождении или 
источнике водорода, выделяющегося в составе термальных растворов, 
нельзя считать окончательно решенным. Однако целый ряд фактов по
зволяет предполагать его глубинный генезис, связанный либо с процес
сами дегазации мантии, либо с генерацией его в ходе магмообразования.

Еще в 20-х годах В. И. Вернадский высказал предположение о на
личии водорода в глубоких недрах планеты. Представления о мантийном 
источнике Н2 и о его ведущей роли в процессе дегазации Земли успеш
но разрабатываются целым рядом ученых (П. Н. Кропоткин, А. А. Ма- 
ракушев, Л. Л. Перчук, В. Н. Ларин, Н. И. Хитаров и др.), создаются 
модели физико-химических условий формирования водородных флюи
дов (А. А. Кадик, О. А. Луканин).

Полученные за последние годы и приведенные выше данные, касаю
щиеся приуроченности водородных терм к планетарной системе рифтов, 
на наш взгляд свидетельствуют в пользу глубинного происхождения 
водорода. Предположение это подтверждается присутствием Н2 во 
флюидных включениях минералов основных и ультраосновных пород, 
в кимберлитовых трубках Якутии (40—53 об.%), в вулканических газах 
Гавайских островов и Камчатки [14], в газовых включениях алмазов 
Африки и Бразилии (43—50 об.%) [40]. Следует отметить также, что 
при бурении сверхглубокой скважины на Кольском полуострове в пре
делах древнего Балтийского щита на глубине 12 000 м были обнаруже
ны потоки водорода, а также гелия и метана.

Наконец, весьма веский аргумент в пользу глубинного источника 
водорода — его связь с поступлением мантийного гелия.

Гелий. Важная отличительная особенность газового состава флюидов 
в мобильных зонах океанической коры — высокая концентрация в них 
гелия, обогащенного легким, «первичным» изотопом — 3Не.

Впервые аномально высокие содержания гелия в придонных водах 
над гребнем Восточно-Тихоокеанского поднятия были отмечены К. Бост- 
рёмом и М. Петерсоном в 1966 г. С тех пор гелиевые аномалии установ
лены в придонных водах и термальных растворах в целом ряде районов 
рифтовых зон с активной гидротермальной деятельностью. Так, в Крас
ном море высокие (200—260-10“4 мл/л) содержания гелия отмечены во 
впадине Атлантис-П [6]. В районе гидротермального поля TAG на 
26° с. ш. Срединно-Атлантического хребта самые высокие концентрации 
Не установлены в придонных водах центральных частей рифтовой доли-
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Таблица 1
Изотопный состав гелия в базальтах (I) и термальных растворах (II) рифтовых зон

Р ай он  оп р обования

3Не/4Не* 10-*
Литературный

I II
источник

Хребет Хуан-де-Фука 1,1 _ 136]
Калифорнийский залив (впадина Гуай- 

мас)
21° с. ш. ВТП

— 1Д [38]

1,09—1,32 1,02 [39, 48]
20° ю. ш. ВТП 1,27 — ]39]
Галапагосский рифт (1° с. ш.) 1,11 1,19 [36]
Марианский трог — 1,19 [29]
Впадина Атлантис-Н (Красное море) — 1,22 [37]
Остров Исландия — 0 ,6 —3,4 [И]
Срединно-Атлантический хребет 

(23" с. ш.)
1,13 [36]

ны, особенно в разломных зонах [35]. Аномально высокие содержания 
гелия отмечены также на 13° с. ш. Восточно-Тихоокеанского поднятия, 
в Калифорнийском заливе и других тектонически активных регионах.

Одним из наиболее важных и достоверных показателей присутствия 
в термальных флюидах глубинной, ювенильной составляющей считает
ся величина отношения изотопов 3Не и 4Не, так называемая изотопно
гелиевая метка.

Для современной мантии значения 3Не/4Не оцениваются величиной 
л-10-5.

В настоящее время накоплен большой фактический материал по изо
топии гелия в разных природных объектах в пределах развития как кон
тинентальной, так и океанической земной коры. Систематизация и глу
бокий генетический анализ всех новейших сведений по изотопному со
ставу гелия проведены Б. Г. Поляком [17]; из этой работы мы выбрали 
данные, относящиеся к рифтовым зонам Мирового океана и главным 
образом к тем их участкам, где наблюдается гидротермальная деятель
ность и образуются металлоносные отложения.

Приведенные в табл. 1 данные наглядно демонстрируют большое од
нообразие изотопного состава гелия в породах и гидротермах рифто- 

чвыхзон.
В подавляющем большинстве районов значения 3Не/4Не составляют 

(1,1 —1,2) -10“5, что является прямым индикатором преобладания в этих 
районах мантийного гелия.

Учитывая хорошую растворимость этого газа в воде, можно предпо
ложить, что основной механизм его миграции — перенос газоводными 
флюидами.

Углеродсодержащие газы в гидротермах могут быть представлены 
как восстановленными (углеводороды), так и окисленными (углекис
лый газ) формами.

Термальные растворы рифтовых зон наряду с водородом и гелием 
содержат обычно значительные количества углеводородов и прежде 
всего метана. В придонных водах юго-западной части впадины Атлан- 
тис-П (в местах разгрузки гидротерм) концентрация метана составляет 
2800-10-4 мл/л [6], в гидротермах на 21° с. ш. ВТП — 2 -10~5 см3/г воды 
[48]. Общий поток метана в системе срединно-океанических рифтов оце
нивается в 1,6-108 м3/г о д  [48]. В магматических породах рифтовых зон 
Восточной Африки содержится до 0,12 см3/кг метана [8].

Поскольку метановые гидротермы развиты в широком диапазоне гео
лого-тектонических обстановок, характеризуются большим интервалом 
температур и значений pH и типичны не только для рифтовых зон, мы 
не рассматриваем все возможные условия их формирования. Отметим 
только, что проблема глубинного источника углеводородов широко об
суждается в литературе, при этом подробно рассматриваются физико
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химические условия формирования метаново-водородных флюидов при 
плавлении мантийных пород.

В работе Э. М. Галимова, посвященной анализу изотопной геохимии 
углерода разного генезиса, отмечено, что для первичного мантийного 
метана характерно обогащение углерода тяжелым изотопом. Такой «тя
желый» метан со значениями 613С —3,2-.---- 12,8% был обнаружен в
газовых включениях некоторых изверженных пород, при этом предпола
гается его ювенильное происхождение [5].

Углекислые газы могут поступать в гидротермы из разных источни
ков, что определяет широкие вариации в них изотопного состава угле
рода. По мнению Э. М. Галимова, в ювенильной углекислоте 613С состав
ляет—7% [5].

Интересные данные по изотопии углерода из рассолов впадины Ат- 
лантис-Н (Красное море) опубликованы в работе [30], где показано, 
что значение 613С в С 02, растворенном в нормальной воде Красного 
моря, составляет +0,8%, в верхнем слое рассола —22%, в нижнем —4%.

Можно предположить, что обогащение двуокиси углерода легким 
изотопом в рассолах впадины Атлантис-Н свидетельствует о присутствии 
в их составе глубинной углекислоты, поступающей с гидротермами, и об 
ее участии в гидротермально-осадочном карбонатообразовании. По дан
ным Дж. Халстона и В. Маккейба [32], изотопный состав углерода в 
рассолах впадины Атлантис-П в целом соответствует изотопии углерода 
из других геотермальных районов.

Серные газы (H2S, S 0 2, S 03) присутствуют в составе термальных ' 
растворов в целом ряде рифтовых зон.

Исследование изотопного состава серы газовой составляющей в про
дуктах извержения некоторых вулканов срединной зоны Исландии по
казало, что как восстановленные (H2S), так и окисленные (S 02) ее 
формы имеют значения 634S, близкие к нулю, что, по мнению некоторых 
исследователей [4], может свидетельствовать о глубинном, мантийном 
ее источнике.

Поскольку сера принимает непосредственное участие в гидротер
мально-осадочном минералообразовании, особенности ее изотопного со
става и возможные источники будут рассмотрены более подробно.

Таким образом, исходя из современных данных по составу, количест
ву и изотопной геохимии газовой составляющей термальных растворов 
океанической коры следует, что большинство газов может иметь разные 
источники (магматогенный, мантийный, коровый, экзогенный), причем 
четкие критерии для выявления их генетической природы и оценки ко
личественных соотношений в настоящее время отсутствуют. Тем не ме
нее для всех рассмотренных газов приведенные выше факты позволяют 
предполагать участие в составе гидротерм глубинной (мантийной, маг- 
матогенной) составляющей.

Наиболее надежно установлен источник инертного газа — гелия, 
изотопные показатели которого в гидротермах рифтовых зон однозначно, 
свидетельствуют о его мантийном происхождении, достаточно обоснован 
также глубинный (мантийный) источник водорода. Однако эти газы мо
гут поступать в современные термальные растворы двумя путями — как 
непосредственно при дегазации мантийного расплава, так и при заимст
вовании их из базальтов океанической коры.

Возможность обогащения водородом высокотемпературного гидро
термального флюида при его взаимодействии с базальтами показана 
Д. В. Гричуком с соавторами [7], которые путем термодинамических 
расчетов установили характер химических изменений морской воды, 
реагирующей с океаническими базальтами.

В настоящее время не представляется возможным оценить долю га
зовой компоненты, поступающей при дегазации расплава и выщелочен
ной из уже остывших базальтов. Использование изотопно-гелиевой мет
ки также не решает этой задачи, поскольку изотопные показатели гелия, 
непосредственно выделяющегося из современной мантии и «застрявшего» 
в базальтах океанической коры, практически идентичны.
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СЕРА

Представления об источниках серы, участвующей в различных про
цессах сульфидообразования, базируются главным образом на особен
ностях ее изотопного состава, при этом за эталон сравнения принимает
ся метеоритная сера троилита со значением 634S, равным нулю.

Поскольку мантийная сера характеризуется нулевым значением 634S, 
сульфиды и сера магматических пород в целом также изотопически 
близки эталону, а для осадочных сульфидов характерен большой раз
брос величин 634S, в литературе широко распространена сравнительно 
простая генетическая интерпретация изотопных показателей, а именно: 
близкие к нулю значения 634S в сульфидах считались доказательством 
мантийного источника серы; сульфиды с широким интервалом* обычно 
отрицательных значений 634S интерпретировались обычно как осадоч
ные, диагенетические образования, сформированные в ходе низкотемпе
ратурных процессов биогенной сульфатредукции; для гидротермальных 
и гидротермально-осадочных сульфидов с разными изотопными харак
теристиками предполагались различные источники серы.

Однако по мере развития изотопно-геохимических исследований и 
более полного познания механизмов изотопного фракционирования ста
ло ясно, что такая интерпретация изотопных данных для выявления ис
точников серы может использоваться лишь в самом общем виде и долж
на сочетаться с другими показателями генезиса сульфидов.

В настоящее время накоплен большой фактический материал по изо
топии серы и подробно разработаны общие вопросы физико-химических 
процессов изотопного фракционирования (В. И. Виноградов, В. Н. Гри- 
ненко и др.), в том числе применительно к гидротермальным рудным 
месторождениям [16]. В последней работе отмечено, что в формирова
нии гидротермальных и гидротермально-осадочных сульфидов может 
участвовать как магматическая сера (выщелоченная из вмещающих по
род или поступающая в составе магматогенных флюидов), так и сера 
из сульфатов морской воды. Следует отметить, что при интерпретации 
одного и того же фактического материала существует несколько вариан
тов, при этом одни исследователи отдают предпочтение процессам вос
становления сульфатов морской воды, другие — выносу магматогенной 

.серы в составе флюидов, третьи — выщелачиванию серы из вмещающих 
пород; большинство же авторов предполагают существование несколь
ких источников серы и пытаются количественно оценить вклад каждого 
из них.

Важная информация, позволяющая по изотопным данным судить об 
источниках серы в новообразованных сульфидах, получена в резуль
тате экспериментальных работ по взаимодействию базальтов с морской 
водой. В работе [42] показано, что в ходе этого взаимодействия при 
температуре 250° С и выше происходит восстановление сульфатов мор
ской воды двухвалентным железом базальтов (S 042-+ 8F e2++100H+-*- 
->-H2S+8Fe3++ H 20) и образуются сульфиды (пирит и пирротин) со зна
чениями 634S от +8,0 до +20,7%. Широкие вариации изотопного соста
ва полученных в эксперименте сульфидов авторы ставят в зависимость 
от соотношения разных источников серы — выщелоченной из базальтов 
и образованной абиогенным восстановлением сульфатов морской воды.

Образование FI2S в результате абиогенной сульфатредукции двух
валентным железом базальтов предполагается также в геохимической 
модели красноморского сульфидообразования, разработанной В. Шенк- 
сом и Дж. Бишоффом [44]. При этом авторы, основываясь на изотопных 
данных, приходят к выводу об ограниченности масштабов этого процес
са. Дело в том, что изотопный состав серы сульфатов в рассолах и нор
мальной морской воде Красного моря практически идентичен (634S 
+20% ), в случае же восстановления значительных количеств сульфатов 
вследствие изотопного обмена с сульфидами сульфатная сера гидротерм 
была бы обогащена тяжелым изотопом 34S, что нарушило бы наблюдае-
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мое соответствие изотопного состава серы сульфатов в рассолах и мор
ской воде.

Отмечая важную роль абиогенной сульфатредукции в процессах гид
ротермально-осадочного сульфидообразования, большинство исследова
телей в качестве основного восстановителя рассматривают двухвалент
ное железо базальтов. Принимая во внимание отмеченное выше актив
ное поступление водорода в глобальной системе рифтовых зон, по-види
мому, нельзя исключать его участия в восстановлении сульфатов мор
ской воды. Более того, доказана возможность и изучены условия про
текания этого процесса [13].

Многочисленные исследования изотопного состава серы сульфидов в 
гидротермально-осадочных образованиях океанского дна показали, что 
значения 634S в них колеблются в весьма незначительных пределах. Так, 
в сульфидах из гидротермальных холмов 21° с. ш. ВТП они меняются от 
+  1,3 до +4,1% [46], причем наиболее обычный интервал значений 
334S еще меньше и составляет +1,9+- +3,3% (среднее +2,1% ).

В сульфидных отложениях впадины Атлантис-Н (Красное море), по 
нашим и литературным данным, значения 634S несколько выше, чем в 
сульфидах ВТП, и колеблются от +3,1 до +6,3%, в единичных пробах 
повышаясь до +10%.

В опубликованной недавно обзорной работе по стратиформным кол
чеданным месторождениям мира [23] показано, что изотопный состав 
серы в сульфидах большей части этих месторождений обнаруживает 
сравнительно узкий интервал значений, в целом близкий изотопному со
ставу серы современных сульфидных накоплений океанского дна.

По данным В. И. Виноградова с соавторами [4], изотопный состав 
сульфидной серы в термопроявлениях вулканически активной зоны Ис
ландии близок к метеоритному стандарту, а за пределами районов ак
тивного вулканизма сера обогащается тяжелым изотопом (634S = 
=  +3,3-ь +7,3%). По мнению авторов, источником серы в сульфидах 
-активных областей является вулканогенный H2S, а утяжеление изотоп
ного состава сульфидной серы за их пределами происходит в результа
те участия в минералообразовании сульфатов морской воды.

В целом же современное состояние наших знаний по изотопной гео
химии гидротермально-осадочных сульфидов позволяет считать, что все 
вариации их изотопного состава определяются прежде всего соотноше
нием в рудообразующих растворах сульфидной серы, поступающей из 
разных источников, при этом, чем ближе к эталону значения 634S, тем 
меньшую роль в сульфидообразовании играют процессы абиогенного 
восстановления сульфатов морской зоды.

В некоторых работах [46] предпринята попытка количественно оце
нить вклад серы из разных источников, участвующей в формировании 
сульфидных холмов на 21° с. ш. ВТП, при этом на основании материаль
но-изотопного баланса показано, что для обеспечения характерных для 
этих сульфидов значений 634S (+  1,9-5- +3,3%) преобладающую роль (по
рядка 80—90%) должна играть магматогенная сера со значениями 
634S, близкими нулю. Можно предположить, что утяжеление серы в гид
ротермальных сульфидах Красного моря по сравнению с ВТП обуслов
лено большей интенсивностью сульфатредукционных процессов, вероят
нее всего, связанное с участием в процессах восстановления сульфатов 
(помимо двухвалентного железа) органического вещества глинистых 
сланцев из эвапоритовых толщ.

Итак, анализ данных по изотопному составу сульфидной серы в гид
ротермально-осадочных образованиях океанского дна, в базальтах и в 
термопроявлениях вулканически активных зон в сочетании с результа
тами экспериментальных работ позволяет сделать следующие выводы: 
сера, участвующая в формировании сульфидных рудопроявлений океан
ской коры, а также, возможно, и стратиформных колчеданных место
рождений геологического прошлого, имеет преимущественно магмато- 
генную природу. Доля сульфидной серы, образованной в результате вос
становления морских сульфатов, в целом, как правило, незначительна.
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К сожалению, при попытке более точно установить источник «магма- 
тогенной» серы мы сталкиваемся с теми же трудностями, что и при ин
терпретации источников гелия. Изотопные данные не позволяют одно
значно решить вопрос о непосредственном участии в сульфидообразова- 
нии глубинной (мантийной, магматической) серы, поскольку ее изотоп
ные показатели (близкие к нулю значения 634S) мало отличаются от 
изотопии серы базальтов и первичных магматогенных сульфидов. Таким 
образом, мантийная сера с субнулевыми значениями 634S может посту
пать в термальные растворы как в составе газовой фазы, так и в про
цессе выщелачивания серы из уже остывших океанических базальтов, 
причем критерии разделения этих источников в настоящее время отсут
ствуют.

ОСНОВНОЙ СОЛЕВОЙ СОСТАВ

Представления об основном солевом составе термальных растворов 
долгое время базировались главным образом на изучении газово-жид
ких включений в гидротермально измененных породах океанского дна, 
поскольку гидротермы в чистом виде были практически недоступны для 
непосредственного их анализа. Однако в последние годы благодаря ши
рокому внедрению в практику океанологических работ подводных аппа
ратов создались условия для получения проб термальных растворов в 
местах их разгрузки на дне, что расширило наши знания об их химиче
ском составе.

В настоящее время опубликованы данные по содержанию основных 
элементов в гидротермах целого ряда рифтовых зон (21 и 13° с. ш. ВТП, 
Галапагосский рифт, Срединно-Атлантический рифт, п-ов Рейкьянес в 
Исландии), подробно изучен также состав придонного рассола во впа
дине Атлантис-Н (Красное море), в целом отражающего состав раз
гружающихся во впадине термальных растворов2.

Мы попытались собрать все известные нам, пока немногочисленные 
данные по составу гидротерм и сравнить их с составом нормальной мор
ской воды. Как следует из таб'л. 2, термальные рудообразующие раст
воры, так же как и нормальная морская вода, характеризуются резким 
преобладанием в своем составе ионов хлора и натрия, т. е. являются 
хлорнатриевыми растворами, минерализация которых, как правило, 
близка солености морской воды (за исключением рассолов Красного 

"моря).
Все изученные растворы отличаются от нормальной морской воды 

повышенными содержаниями К, Са и кремнезема и резко пониженными 
(вплоть до полного отсутствия) — ионов Mg2+ и S 0 42".

Относительное увеличение концентрации в гидротермах К, Са и S i02 
и уменьшение Mg и сульфат-иона обусловлено главным образом процес
сами взаимодействия растворов с океаническими базальтами, что убе
дительно подтверждается экспериментальными данными, результатами 
сравнения состава свежих и гидротермально измененных пород, а так
же термодинамическими расчетами.

В работе С. Хамфриса и Дж. Томпсона [33] предпринята попытка 
в целом оценить поведение химических элементов при взаимодействии 
гидротермальных растворов с океаническими базальтами. Ниже приве
дены результаты сравнения состава измененных и неизмененных пород 
и нормализации всех химических элементов относительно алюминия, 
наиболее инертного в процессах преобразования пород, отражающие 
соотношение привноса и выноса из базальтов главных породообразую
щих компонентов. Эти данные (в г/100 см3), характеризующие пове
дение химических элементов в. процессе взаимодействия гидротерм с 
базальтами, свидетельствуют о резком преобладании выноса (—) из 
пород таких компонентов, как S i02 и Са, и привносе (+ )  Mg [33]:

2 Согласно оценке X. Крейга, примесь морской воды в нижней части рассола не пре
вышает 5%.
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Таблица 2

Основной солевой состав термальных растворов и нормальной морской воды, г/кг

Место опробования Литературный
источник Na К Са Mg S1 С1 S04 Na/Cl

Восточ но- Т ихоокеан - [41] (13° с. ш.) 10,35 0,93 0,64 Нет 0,28 19,49 Нет 0,53
ское поднятие 12,7 1,13 2,12 0,08 0,28 25,9 0,1 0,49

[31] (21° с. ш.) 12,88 1,15 2,2 Нет 0,28 26,23 Нет 0,49
[34] * 9,9 0,97 Не опр. Не опр. Не опр. 17,33 Не опр. 0,57

Галапагосская рифто- [31] 5,96—11,2 0,73 0,98-1,61 Нет 0,28 11,4—21,09 Нет 0,53
вая зона

П-ов Рейкьянес (Ис [22] 14,92 2,10 2,32 0,001 0,42 28,7 0,04 0,52
ландия) [25] 11,5 1,71 1,7 0,001 0,13 22,68 0,03 0,51

[26] 10,4 1,38 1,8 0,008 Не опр. 20,75 0,07 0,50
9,6 1,35 1,53 0,01 » 19,26 0,03 0,50

Впадина Атлантис-И [!] 92,6 1,87 5,15 0,77 0,03 156,03 0,84 0,59
(Красное море)

Нормальная морская — 10,76 0,39 0,41 1,29 0,002 19,35 2,71 0,55
вода

♦ Состав исходного термального раствора рассчитан цо данным конкретных химических анализов для районов сульфидного рудоотложения (Г 350 °С, pH 3,5).



SiOa —32,48 + 3 ,5 6
СаО —24,98 + 4 ,1 4
MgO —1,89 + 19 ,74
Н20 + М 8 + 13 ,76
FeO —9,07 + 13,52
Fea0 3 —4,92 + 6 ,5 8
Na20 —1,89 + 4 ,2 2
к 2о —0,56 + 0 ,7 1
Ti02 —2,00 + 1 ,9 5
MnO —0,28 + 0 ,1 2
Р2Об —0,06 + 0 ,3 2

расчет взаи м одей стви яТермодинамический расчет взаимодействия высокотемпературного 
раствора с базальтами показал, что в ходе этого процесса гидротер
мы обогащаются кремнеземом, железом, калием и теряют магний и 
сульфат-ион [7].

Удаление из растворов Mg происходит как в путях их миграции че
рез породы океанического дна, так и в местах разгрузки, где в твердую 
фазу выпадают такие Mg-содержащие силикаты, как тальк и сапонит, 
а также гидратированные сульфаты типа M g(S04)2- (ОН)2, в частности 
гидроксосульфат Mg — каминит. Такого рода аутогенные образования 
зафиксированы в трещинах базальтов, в стенках труб, по которым выте
кают на дно растворы, а также в осадках близ выходов гидротерм на 
разных участках рифтовых зон (Красное море, ВТП) и описаны в целом 
ряде работ.

Одним из основных процессов, извлекающих из гидротерм ионы S 0 42- 
является, по-видимому, абиогенное их восстановление в ходе взаимо
действия с базальтами и другими породами, сквозь которые мигрируют 
растворы. Возможность этого процесса, как было показано выше, дока
зана экспериментально и подтверждена термодинамическими расчетами.

Другой причиной снижения концентрации сульфатов может быть вы
падение в твердую фазу ангидрита, происходящее при смешивании вы
сокотемпературных растворов с морской водой.

Известно, что стеной труб, по которым движутся гидротермы, сло
жены в основном ангидритом и сульфидами. Крупные скопления чисто
го ангидрита или в ассоциации с сульфидами развиты в юго-западной 
части впадины Атлантис-П (Красное море), маркируя участки выхода 
ца дно термальных растворов. Значительные количества ангидрита 
встречены также в верхних горизонтах разреза вулканических пород в 
районе м. Рейкьянес (Исландия) [10].

Учитывая большие количества выпадающего в твердую фазу ангид
рита, а также изотопный состав серы, можно предположить, что в фор
мировании ангидрита участвуют сульфаты как из гидротерм, так и из 
нормальной морской воды.

Анализируя состав термальных растворов, необходимо кратко рас
смотреть еще один, очень важный аспект формирования их анионной 
составляющей, а именно вопрос о концентрации и источнике хлора.

Проблема формирования так называемых рассолов приобрела в по
следние годы остро дискуссионный характер. При этом широко распрост
ранены представления о глубинном, эндогенном генезисе не только древ
них высокоминерализованных вод континентального блока, но и совре
менных рассолов, развитых, в частности, в районах оз. Солтон-Си и в 
Красном море, принадлежащих к тектонически активным мобильным 
областям Земли.

Действительно, именно в областях с минимальной толщиной земной 
коры, отвечающих спрединговым зонам, влияние эндогенного фактора 
проявляется с максимальной интенсивностью — выделяются мантийные 
газы, отмечаются самые высокие значения теплового потока и, наконец, 
работают мощные гидротермальные рудообразующие системы, ответст
венные за формирование широкой гаммы металлоносйых осадков.

Предполагая эндогенное происхождение высокоминерализованных 
хлорнатриевых рассолов, естественно ожидать их приуроченности к об
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ластям рифтогенеза и активной гидротермальной деятельности. Однако 
анализ данных по основному катионно-анионному составу гидротерм 
рифтовых зон (см. табл. 2) свидетельствует о том, что концентрация 
хлора в растворах находится, как правило, на уровне его содержания в 
нормальной морской воде. Более того, из работы В. И. Кононова [10], 
где сведены данные по составу разнообразных термальных вод современ
ных вулканически активных областей мира, следует, что при широком 
диапазоне концентраций С1 в гидротермах его содержание практически 
нигде не превышает (как правило, значительно ниже) значения кон
центрации этого элемента в нормальной морской воде. Исключениями 
являются рассолы, развитые в ряде глубоководных впадин Красного 
моря и в геотермальной системе Солтон-Си, а также некоторые «бере
говые» термы.

В настоящее время происхождение красноморских рассолов, как 
правило, связывают с растворением морской водой миоценовых эвапо- 
ритов, мощные толщи которых широко развиты в прибортовых частях 
рифтовой долины. Возможные процессы формирования рассолов оз. Сол
тон-Си также рассмотрены в целом ряде работ, в большинстве которых 
признается экзогенная их природа. Из всех существующих гипотез наи
более правдоподобным и аргументированным нам представляется пред
положение В. И. Кононова [10], объясняющего высокую минерализа
цию растворов проникновением соленых вод оз. Солтон-Си по трещинам 
и разломам. В Калифорнийском грабене развиты также эвапориты, 
растворение которых может способствовать возрастанию солености 
гидротерм. Что касается некоторого повышения минерализации раство
ров, разгружающихся на суше или в прибрежных, мелководных участ
ках моря, то причиной этого является их частичное выпаривание в оча
гах разгрузки, происходящее в результате кипения растворов.

Таким образом, на большом фактическом материале показано, что в 
пределах глобальной системы рифтовых зон и областей современного 
вулканизма степень минерализации термальных растворов, за редким 
исключением, не превышает солености нормальной морской воды.

Высокоминерализованные рассолы в современных гидротермальных 
системах пространственно и генетически связаны с наличием экзоген
ных эвапоритовых залежей или с поверхностными солеными водами, 
локализация которых обусловлена прежде всего климатическим факто
ром, что убедительно показано в работах Н. М. Страхова и М. Г. Ва- 
ляшко.

Из данных, приведенных в табл. 2, видно, что во всех изученных тер
мальных растворах независимо от абсолютных концентраций в них 
Na и С1 величины отношения между ними меняются незначительно и в 
целом близки к значениям в морской воде. Относительное уменьшение 
величин отношения Na к Cl в гидротермах Тихого океана и Исландии 
может быть обусловлено взаимодействием растворов с базальтами, и в 
частности процессом альбитизации, частично выводящим из раствора 
натрий. В рассолах впадины Атлантис-Н, напротив, значение Na/Cl не
сколько выше, чем в морской воде, что, вероятно, связано с выпадением 
в осадок небольших количеств хлоридов металлов, в частности атака- 
мита, обнаруженного нами в осадках впадины Атлантис-П.

Сторонники глубинного источника хлора в качестве одного из аргу
ментов используют тот факт, что С1 является характерным газовым ком
понентом вулканических извержений. Действительно, хлор выделяется 
из магмы при ее дегазации и, несомненно, входит в состав глубинных 
магматогенных флюидов. Поэтому для оценки его истинной роли в фор
мировании солевого состава современных термальных растворов необ
ходимо оценить количество или концентрацию хлора в магматогенных 
флюидах, что можно сделать с помощью анализа состава вулканических 
газоконденсатов. Концентрация хлора в газоконденсатах (20 проб) ба
зальтового извержения Большого Толбачика (Камчатка) колеблется от 
23,8 до 0,7 г/кг и в среднем составляет 15,82 г/кг, т. е. заметно ниже 
содержания С1 в нормальной морской воде [15].
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Приведенные данные свидетельствуют о том, что несмотря на преоб
ладание хлора в водах многих гидротермальных систем и на его посто
янное присутствие в газовой составляющей магматических расплавов, 
эндогенный источник не может быть ответственным за формирование 
солевого фона термальных растворов (в том числе и высокоминерализо
ванных рассолов), основная часть хлора в них имеет экзогенное, мор
ское происхождение.

Таким образом, анализ данных химического состава субмаринных 
гидротермальных растворов говорит о том, что их основной солевой со
став формируется в результате взаимодействия морской воды с порода
ми, сквозь которые проходят гидротермы, при весьма незначительном 
участии глубинного вещества. Степень их минерализации связана с об
щей геологической ситуацией районов гидротермальной активности^ 
а именно с наличием или отсутствием соленосных пород, способных вы
щелачиваться и повышать общую концентрацию растворов, либо с при
сутствием высокосоленых поверхностных вод.

В этой связи важно еще раз подчеркнуть то обстоятельство, что сте
пень минерализации гидротерм в мобильных регионах Земли варьирует 
в очень широких пределах и непосредственно не влияет на интенсив
ность гидротермально-осадочного рудообразования, по крайней мере 
для областей с океаническим типом земной коры. Подробно этот вопрос 
был рассмотрен в работах [2, 3].

Добавим, что на примере базальтов хр. Хуан-де-Фука эксперимен
тально доказано, что растворы с высокой концентрацией NaCl (4 М 
NaCl) извлекают из породы значительно меньше элементов (в том чис
ле рудных), чем морская вода [43]. Экспериментальные исследования и 
термодинамические расчеты показали также, что растворимость суль
фидов в термальных растворах практически не зависит от концентрации 
в них ионов хлора [18].

Рассмотрев вопросы, связанные с источниками водной и газовой со
ставляющих и с формированием основного солевого состава современ
ных термальных растворов в пределах развития океанической коры, 
необходимо отметить, что решение этой сложной проблемы требует 
комплексного подхода. При этом геохимические и изотопные исследова
ния растворов и образующихся при их разгрузке отложений должны со
четаться с анализом магматического процесса в целом, с изучением теп
лового потенциала гидротермальных систем и с лабораторными экспе
риментами.

Предположение о присутствии в составе термальных растворов эн
догенного вещества основывается прежде всего на том, что выделение 
летучих компонентов в ходе эволюции глубинного расплава является 
одним из важнейших магматических процессов.

В настоящее время достаточно полно изучена не только качествен
ная сторона явления, но и имеются в разной степени достоверные и по
лученные независимыми методами количественные оценки потери ле
тучих при остывании и кристаллизации магматического расплава.

Так, в работе [24] сравниваются содержания Cl, S и Н20  во вклю
чениях стекла внутри ненарушенных кристаллов различных минералов 
самых ранних стадий кристаллизации и в пузырчатых дегазированных 
стеклах лав разного состава. При этом показано, что в последних коли
чество летучих в 5—20 раз меньше и наибольшей летучестью обладает 
хлор.

По расчетам Л. В. Таусона [21], в процессе кристаллизации базаль- 
тоидных расплавов из них удаляется не менее половины воды и 90% 
хлора. При дегазации базальтовых лав Большого Толбачинского вул
кана было вынесено, %: воды, содержащейся в магме, 99,9, хлора 96 и 
серы 48 [15].

Предполагается, что глубина и условия отделения летучих от магмы 
определяются прежде всего их дифференциацией в зависимости от раст
воримости в расплаве, что подтверждается закономерной последова
тельностью выделения различных газов при современной вулканической
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деятельности. Так, в результате анализа большого фактического мате
риала, полученного на всех активных вулканах мира, дополненного но
вейшими данными по составу эксгаляций трещинного извержения Боль
шого Толбачика, показано, что относительно плохо растворимые в 
магме газы (Н2, S 02, С 02) выделяются на самых ранних этапах извер
жения; хорошо растворимые компоненты (Н20, НС1, HF) обогащают 
эксгаляции эффузивной фазы извержения и постмагматические фума- 
ролы [15].

По-видимому, при образовании промежуточных магматических оча
гов труднорастворимые газы отделяются от расплава на больших глу
бинах, а вода и галоиды переходят во флюидную фазу в близповерх- 
ностных условиях при относительно низких давлениях.

В решении проблемы источников вещества и обосновании участия в 
современных термальных растворах глубинной компоненты важную 
роль играют новейшие данные по тепловому питанию гидротермальных 
систем.

Работами ряда исследователей установлено, что для обеспечения 
теплового питания наиболее мощных высокотемпературных геотермаль
ных систем помимо регионального теплопотока требуется дополнитель
ный источник тепла, которым может быть магматический очаг и связан
ный с ним поток летучих, обладающих высокой теплоемкостью. К таким 
же выводам привели расчеты, проведенные для геотермальной системы 
Красного моря [10].

Таким образом, приведенные данные позволяют предположить учас
тие в высокотемпературных гидротермах рифтовых зон глубинного (ман
тийного, магматогенного) вещества. Для воды и хлора доля глубинной 
составляющей минимальна, основная часть этих компонентов имеет эк
зогенный (морской) источник.

Такие газы, как гелий, водород, частично углеводороды, а также 
сера могут поступать из мантии в процессе ее дегазации или из проме
жуточных магматических очагов. Следует при этом подчеркнуть, что 
проблема геохимического баланса вещества, поступающего из разных 
источников, еще очень далека от решения. Однако сам факт влияния 
магматических процессов на формирование рудообразующих гидротерм 
сомнений не вызывает, а следовательно, необходимо искать следы этого 
влияния не только в растворах, но и в продуктах гидротермальной дея
тельности, т. е. в гидротермально-осадочных образованиях на дне океа
на, геохимические особенности которых и возможные источники метал
лов будут рассмотрены в следующем сообщении.
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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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УДК 549.623:552.14

ГЕНЕТИЧЕСКИЕ ТИПЫ ДИОКТАЭДРИЧЕСКИХ СЛЮД.
СООБЩЕНИЕ 1. СЕМЕЙСТВО ЖЕЛЕЗИСТО-МАГНЕЗИАЛЬНЫХ СЛЮД 

(ГЛАУКОНИТЫ, СЕЛАДОНИТЫ)

ДРИЦ В . А., КОССОВСКАЯ А. Г.

В статье дана характеристика современных представлений о кристал
лической структуре, классификации и номенклатуре диоктаэдрических же
лезисто-магнезиальных слюд. Рассмотрены обстановки образования желе
зисто-магнезиальных слюд (глауконитов и селадонитов) в осадочных по
родах и преобразованных базальтах на континентах и в океанах.

Несмотря на интенсивные и многолетние исследования ©ысокожеле- 
зистых диоктаэдрических слюдистых минералов (глауконитов и селадо
нитов), до сих пор существуют серьезные разногласия в трактовке осо
бенностей их происхождения и постседиментационной истории, недоста
точно строго и полно разработаны методы фазовой диагностики этих 
минералов, вопросы их номенклатуры и терминологии. В последние 
годы железосодержащие слюдистые минералы вызвали особый интерес 
в связи с их обнаружением в современном осадочном слое окраинных 
областей океанов, в рифтовых зонах в парагенезе с металлоносными 
осадками (Красное море, Галапагосская зона) и, наконец, в измененных 
базальтах [1, 2, 6, 12, 14, 40, 41, 44]. По-видимому, априорно можно ут
верждать, что эта группа минералов п о л и г е н н а .  Для более опреде
ленного ответа на этот вопрос необходимо детальное изучение тонких 
кристаллохимических и морфологических особенностей этих минералов, 
их парагенезов с сопутствующими минералами в конкретных геологиче
ских обстановках с учетом данных тектонического и литолого-геохими- 
ческого анализов. В частности, очень информативными должны ока
заться совместные минералого-кристаллохимические и геохимические 
исследования, так как присутствие определенных групп рассеянных и 
редких элементов может существенно помочь в интерпретации генезиса 
тех или иных разновидностей рассматриваемых минералов. Не менее 
важны и изотопные данные по кислороду и водороду, позволяющие су
дить о температурном интервале, в котором происходило формирование 
этих минералов.

Специальной проблемой является решение до сих пор дискуссионных 
вопросов, связанных с выяснением индикаторных возможностей глауко- 
нит-селадонитов как показателей абсолютного возраста вмещающих по
род.

НОМЕНКЛАТУРА И КЛАССИФИКАЦИЯ

Вплоть до настоящего времени существуют определенные проблемы 
в номенклатуре и классификации минералов, которые принято называть 
глауконитами и селадонитами [29]. Критерии для разделения этих ми
нералов были сформулированы в 1978 г. Номенклатурным комитетом при 
Международной ассоциации по изучению глин следующим образом 
[27]:

селадонит-диоктаэдрическая слюда идеального состава 
KMgFe3+Si4O10(OH)2, в которой возможно ограниченное замещение Si 
на трехвалентные катионы А1 или Fe3+ в количестве от 0 до 0,2 атома 
на формульную единицу. При изменении состава октаэдрических катио
нов за счет изоморфных замещений Fe3+̂ A 1 и M g ^ F e 2+ можно ис
пользовать термины А1-селадонит или Ре2+-селадонит, если 0,25^ А 1 ^  
^ 0 ,5  или F2+> M g  соответственно. Для селадонитов характерны ост
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рые полосы поглощения на их инфракрасных спектрах и величина 
d(060) <1,510 А. Имеется некоторая область перекрывания химических 
составов селадонитов и глауконитов при содержании А1 в тетраэдрах 
в пределах 0,17—0,2 атома на формульную единицу. В этом случае сле
дует использовать другие диагностические критерии для того, чтобы 
различить сравниваемые минералы;

глауконит-Fe34* богатая диоктаэдрическая слюда с тетраэдрическим 
А1 (или Fe3+), обычно превышающим 0,2 атома на формульную единицу 
и суммарным содержанием трехвалентных катионов R3+, большим 
1,2 атома. В общем виде усредненная идеализированная формула глау
конита имеет вид: К(КьззКоТв7 ) (Si3f67Alo,33)010(OH)2 при Fe3+>A1 и 
обычно M g>Fe2+. Величина d(060) у глауконитов превышает 1,510 А, 
а полосы поглощения на их инфракрасных спектрах более широкие, чем 
у селадонитов.

Разновидности глауконита должны быть монофазными и не содер
жать разбухающих межслоев. Образцы с разбухающими межслоями 
должны описываться как смешанослойные.

При использовании того или иного названия не должны учитываться 
условия образования минерала, хотя, как давно известно, глаукониты 
встречаются главным образом в осадочных породах, а селадониты свя
заны с новообразованиями в базальтах и других магматических поро
дах.

Согласно приведенной выше кристаллохимической классификации, 
в селадонитах отрицательный заряд* практически целиком сосредоточен 
в октаэдрических сетках 2: 1 слоев, тогда как в глауконитах распределен 
примерно поровну в тетраэдрах и октаэдрах. Как упоминалось выше, 
данные химических анализов свидетельствуют о возможности существо
вания непрерывной серии изоморфных замещений в ряду от селадонита 
до типичного глауконита. Тогда идеализированная структурная форму
ла промежуточных членов этого ряда может быть записана в виде:

Ki+х-у [Si4_,(Al, Fe3+)*](R?+yRZy)O10(OH)2l x ^ y

где R3+ — октаэдрические катионы, представленные Fe3+ и Al; R2+ — ка
тионы Mg и Fe2+. Отнесение исследуемого минерала к селадониту или 
глаукониту не вызывает сомнений лишь тогда, когда их составы доста
точно близки к идеальным. Однако во многих случаях диагностика ми
нералов рассматриваемой группы наталкивается на определенные труд
ности. Согласно нашим предыдущим результатам [11] и в соответствии 
с данными Номенклатурного комитета, существует область перекрыва
ния составов глауконитов и селадонитов, если для их диагностики ис
пользовать генетические признаки. Однако однозначные кристаллохими
ческие критерии, с помощью которых можно было бы различать глауко
ниты от селадонитов в области перекрывания их составов, пока не ясны.

Использование инфракрасных спектров не является надежным кри
терием, так как степень остроты полос поглощения, например, в области 
валентных колебаний ОН-групп, зависит как от состава октаэдрических 
катионов, так и от порядка-беспорядка в их распределении, т. е. не име
ет прямого отношения к идентификации минерала.

Плохое разрешение спектров сильно зависит от гетерогенности кати
онного состава октаэдрических сеток 2: 1 слоев, что и объясняет, почему 
такие спектры свойственны глауконитовым минералам.

Величина d(060) также не всегда может быть использована в качест
ве однозначного критерия, позволяющего отличать глаукониты от села
донитов. Известно, что среди тех и других’широко развит изоморфизм 
типа Fe3+̂ ±=A13+. Увеличение А1 в октаэдрах глауконитов приводит к 
уменьшению d(060). Аналогичный эффект наблюдается и с уменьшени
ем катионов К в межслоях. По этим причинам весьма часто встречаются 
глобулярные глаукониты, имеющие d(060) много меньше, чем 1,510 А.

В то же время дефицит катионов К в межслоях селадонитов при от
сутствии А1 в составе минерала должен сопровождаться ростом относи
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тельно крупных и высокозарядных октаэдрических катионов Fe3+, что 
приводит к значительному увеличению параметра Ь. Например, селадо- 
.нит состава Koj5Si4Feb̂ ,25Mgojr,Oio(OH)2 имеет d(060) =  1,514 А, что су
щественно превышает диагностическое для селадонитов значение пара
метра Ь.

Другая проблема возникает из-за того, что степень железистости 
глауконитовых глобуль может варьировать в достаточно широких пре
делах за счет изовалентного замещения Fe3+ на А1, что приводит, по-ви
димому, к образованию непрерывной серии твердых растворов от илли- 
та через промежуточные Fe-иллиты [10] до глауконита. Например, среди 
глауконитовых образцов из окрестностей г. Сколе [26] и в докембрий- 
ских глауконитах [19, 24] содержание А1 на формульную единицу пре
вышает содержание Fe3+. Более того, изучение глобулярных глаукони
тов из нижнекембрийских отложений разреза Улахан — Сунгур показа
ло, что образцы являются механической смесью Fe3+ и Al-богатых слюд 
типа глауконита и Fe-иллита или Fe-фенгита соответственно [8].

И. В. Николаева [19] предлагает слюдистые минералы, слагающие 
глауконитоподобные глобули, в которых содержание катионов А1 в ок
таэдрах 2 : 1 слоев превышает содержание катионов Fe3+, называть ско- 
литами. Этот термин удобен с генетической точки зрения, так как поз
воляет отличать А1- и Fe-разновидности (сколиты и глаукониты), сфор
мировавшиеся в сходных условиях, от Fe-иллитов, образовавшихся в 
эвапоритовых комплексах. В то же время использование этого термина 
противоречит общепринятому правилу, согласно которому новые наиме
нования присваиваются минералам с разной кристаллохимической кон
ституцией. Действительно, сколиты, некоторые Fe-иллиты и иллиты ма
ло отличаются друг от друга с этой точки зрения. Поэтому термин «ско- 
лит» следует рассматривать как отражающий генетическое своеобразие 
иллитов, Fe-фенгитов или Fe-иллитов (в зависимости от конкретного со
става анализируемого минерала).

Следует отметить ряд неопределенностей, с которыми мы сталкива
емся при расчете структурных формул глауконитов. Во-первых, обще
принятое предположение о том, что на формульную единицу слюд при
ходится две ОН-группы, может не соответствовать реальному анионно
му составу глауконитов. Во-вторых, М. В. Слонимская с соавторами 
[22], показали, что Fe3+ может входить в состав тетраэдров, несмотря 
на наличие октаэдрических катионов А1. Поэтому традиционные спосо
бы расчета структурных формул глауконитов в общем случае могут не 
соответствовать их реальному катионному и анионному составам. В част
ности, нуждается в дополнительном исследовании и вопрос о кристалло- 
химической специфике Mg-богатых разновидностей глауконитов, назван
ных И. В. Николаевой булайинитами [19]. Их можно рассматривать 
как промежуточные между глауконит-селадонитами и флогопитами, 
т. е. между ди- и триоктаэдрическими слюдами, если будет показано, 
что анионный каркас минерала на формульную единицу соответствует 
составу О10(ОН)2.

Дополнительные трудности в идентификации глауконитов и селадо
нитов связаны с тем, что их мономинеральные однородные выделения 
относительно редки. Многочисленными исследованиями установлено, что 
как в пределах разных глобуль одного образца, так и в пределах инди
видуальных глауконитовых зерен может наблюдаться существенная ге
терогенность из-за вариаций химического состава 2: 1 слоев, содержа
ния разбухающих межслоев, концентрации различных микровключений 
[17, 19—21, 24, 26, 30-32, 38, 45].

Дж. Берет [31, 32], а затем В. Д. Шутов с соавторами [24] показали, 
что глаукониты разного возраста и генезиса характеризуются разной 
степенью гетерогенности. Были установлены как глаукониты с практиче
ски одинаковым составом глобуль, так и образцы, в индивидуальных 
зернах которых сильно (от 5 до 100%) менялась концентрация смектито- 
вых слоев. Последние представляют по существу механическую смесь 
нонтронита, глауконита и смешанослойных фаз глауконит-нонтронит пе
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ременного состава. В дальнейшем В. И. Муравьев и Б. И. Воронин [17], 
И. В. Николаева с соавторами [20, 21] исследовали степень гетероген
ности состава как глауконитовых образцов, так и отдельных глобуль.

Г. А. Баккли с соавторами [30] с помощью микрозонда проанализи
ровали вариации химического состава, значений <2(060) и концентраций 
разбухающих слоев в зависимости от размера и цвета глобуль. Анализи
ровались образцы глауконита из скважины Толлчейтосоло Сендвича, 
Кент из Фолкстоуна на глубине 286 м. Содержание S i02 изменялось от 
49 до 53,9%, А120з — от 5,48 до 17,5%, (Fe0 +  Fe20 3) — от 10,6до28,3%, 
К20  — от 5,18 до 7,4%. В крупных (> 1  мм) зернах с увеличением об
щей железистости увеличивалось значение Fe3+/Fe2+, в мелких такой за
кономерности не наблюдалось. Оказалось, что содержание разбухаю
щих слоев не зависит от цвета глобуль. Крупные зерна отличаются боль
шей гетерогенностью химического состава по сравнению с мелкими. Ес
тественно, что в данном случае исследованные образцы представляли 
собой механическую смесь минеральных разновидностей глауконитов 
разного состава.

Проблемы идентификации возникают и в связи с эффектом смешано- 
слойности, являющимся одним из основных факторов, определяющих ге
терогенность состава глауконитовых образцов. Глаукониты без разбу
хающих слоев встречаются относительно редко. Для них характерны вы
сокие концентрации К, обычно превышающие 0,75 на формульную еди
ницу. Однако в большинстве случае^ в глауконитовых образцах концент
рации К заметно меньше этой величины, причем с ее уменьшением обыч-4 
но увеличивается доля смектитовых слоев в структуре минерала [39].

Глауконитами и селадонитами предлагается называть такие мине
ральные разновидности, которые содержат не более 5% разбухающих 
слоев. Характерно для них то, что распределение интенсивностей и поло
жений базальных отражений на дифрактограммах практически не изме
няется после насыщения образцов этиленгликолем и глицерином.

Структурные исследования показали, что глаукониты и селадониты, 
не содержащие разбухающих межслоев, всегда имеют политипную 
модификацию 1М или lMd. Селадониты обычно характеризуются высо
ким совершенством структуры, о чем свидетельствуют результаты их 
структурных уточнений [3, 33]. Для всех глауконитов характерно на
личие в их структурах дефектов упаковки, которые обусловливают раз
нообразие дифракционных характеристик этих минералов. С ростом 
концентрации дефектов упаковки происходит уширение и ослабление 
интенсивностей рефлексов с индексами 112 и 112, характерных для слюд 
политипной модификации 1М. В предельном случае эти отражения поч
ти сливаются с фоном, что соответствует неупорядоченным lMd глау
конитам. Подчеркнем, что подобные дифракционные эффекты могут 
быть не связаны с эффектом смешанослойности.

Если содержание разбухающих межслоев в глауконитовых образцах 
варьирует от 5 до 20%, то такие разновидности предлагается называть 
гидроглауконитами или гидрослюдами глауконитового (селадонитово- 
го) состава. Одна из причин, объясняющих целесообразность использо
вания этого названия, состоит в том, что дифракционные картины таких 
разновидностей содержат достаточно интенсивные и четкие рефлексы 
112 и 112, подчеркивающие принадлежность минерала к слюде 1М. Если 
использовать более точный термин — смешанослойный глауконит-нонт- 
ронит, то обязательно надо указывать процентное содержание глаукони
товых слоев, чтобы подчеркнуть слюдоподобную природу исследуемого 
минерала. Если содержание смектитовых слоев превышает 20—25%, то 
в этом случае для обозначения соответствующих фаз надо использо
вать описательный термин — смешанослойный минерал глауконит-нон- 
тронит или селадонит-нонтронит.

Следует отметить, что смешанослойные глауконит-нонтронит и села
донит-нонтронит, содержащие до 20% разбухающих слоев, могут отли
чаться друг от друга способом чередования слюдистых и смектитовых 
межслоев. Как правило, такие смешанослойные минералы характеризу
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ются полностью неупорядоченным переслаиванием слоев разного типа 
{24]. Однако в некоторых случаях чередование слюдистых и смектито- 
вых слоев в емешанослойных структурах глауконит-нонтронит и селадо- 
нит-нонтронит происходит с высокой тенденцией к упорядоченности, ко
торая характеризуется фактором ближнего порядка S ^ l  [25, 26, 42]. 
Необходима постановка специальных исследований, чтобы выяснить ге
нетическую значимость разной степени порядка-беспорядка в переслаи
вании слоев разного типа в рассматриваемых образованиях. В. Д. Шу
тов с соавторами [25] считают возможным смешанослойные глауконит- 
нонтрониты, для которых S ^ 2 ,  рассматривать как косвенное свиде
тельство их гидротермального генезиса.

ПРОБЛЕМЫ ГЕНЕЗИСА И ИНДИКАТОРНЫХ ВОЗМОЖНОСТЕЙ 
ЖЕЛЕЗИСТЫХ СЛЮД НА КОНТИНЕНТАХ И В ОКЕАНАХ

Обращаясь к геологической распространенности и генезису минера
лов глауконит-селадонитовой группы, необходимо отметить, что здесь су
ществует также много неразрешенных вопросов, найденные ответы на 
которые будут иметь важную генетическую значимость. Полученные в 
последние годы результаты изучения осадков и преобразованных ба
зальтов активных обстановок дна Мирового океана дали новый мате
риал и импульс к интенсификации исследования проблемы железистых 
слюд в различных ракурсах, на которых мы остановимся ниже.

Прежде всего обратимся к картине глобального распространения 
слюдистых минералов в различных геологических обстановках осадоч
ной оболочки континентов и океанов.

На континентах слюды глауконит-селадонитового ряда, несмотря на 
распространенность в отложениях разного возраста, играют тем не менее 
резко подчиненную роль по сравнению с Al-содержащими разновидно
стями. Напротив, в разных океанических типах геологических обстановок 
как в осадочном слое, так и в продуктах подводного преобразования ба
зальтов II слоя океанов мы встречаем практически только железистые 
слюдистые минералы, которые отличаются очень высоким содержанием 
катионов Fe3+ при незначительной доле А1. Необходимо, однако, пом
нить, что если в породах континентальных блоков Al-слюды являются 
одним из главнейших породообразующих минералов, то в общей массе 
пород океанической коры содержание слюдистого компонента очень 
мало. Это распространение алюминиевых и железистых слюдистых ми
нералов с индикаторной выразительностью подчеркивает аиалическую 
природу коры континентальных блоков и фемическую специализацию 
пород океанической коры со свойственным им дефицитом калия, по-ви
димому, заимствуемым, как показали исследования последних лет, не 
из «петрофонда» пород магматического субстрата океанов, а из океани
ческой воды [9].

Глаукониты в осадочных отложениях встречаются в разнообразных 
литологических типах пород (карбонатных, кремнистых, глинистых, пес
чаных и др.) во всем разрезе осадочного чехла земной коры, начиная 
от рифея и до современных осадков океанов.

И. В. Николаева [19] установила определенные периоды «вспышек» 
наиболее интенсивного глауконитообразования, имевшего место в рифее, 
нижнем кембрии, ордовике, юре, мелу и палеогене. Она показала при 
этом приуроченность глауконитов к определенным литологическим ти
пам пород в истории Земли. Так, в докембрии и палеозое широко рас
пространены терригенно-известковые и терригенно-доломитовые типы 
глауконитсодержащих отложений, в мезо-кайнозое появляются терриген- 
но-опоковый и терригенно-меловой типы с фосфатно-железистым оруде
нением. Интересно, что кварцево-песчано-глауконитовый тип является 
«сквозным» от рифея до современных осадков. По мнению И. В. Нико
лаевой, глаукониты в силу своей широкой распространенности и лабиль
ности кристаллохимического состава являются уникальными минерала
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ми, способными отражать разные черты своеобразия и эволюции осадоч
ного процесса в истории развития Земли. Одной из важнейших характе
ристик глауконитов она считает то, что их состав отражает эволюцию 
солевого состава Мирового океана или историю главных химических 
элементов в морском осадконакоплении. В частности, при переходе от 
глауконитов рифейского возраста к глауконитам из современных осад
ков увеличивается содержание железа и уменьшается концентрация 
алюминия и магния. Отмечается корреляция эпох интенсивного кремне- 
накопления с высоким содержанием Si в тетраэдрах глауконитов палео
гена и верхнего мела; высокомагнезиальные глаукониты часто связаны 
с доломитовыми комплексами, отражая роль климатических условий.

Не отрицая того, что направленность эволюции состава глауконитов 
может характеризовать особенности вещественного состава пород той 
или иной эпохи глауконитообразования, В. Д. Шутов с соавторами [24] 
показали, что тенденция к нарастанию степени алюминиевости глауко
нитов с увеличением возраста является также следствием их эпигенети
ческих преобразований.

Не менее интересны индикаторные возможности глауконитов как по
казателей латеральных изменений среды осадконакопления в пределах 
определенных седиментационных бассейнов. Широко известен впервые 
установленный Л. И. Горбуновой факт зонального распределения глау
конитов в пределах одного бассейна. Обычно наиболее железистые глау
кониты концентрируются вблизи прибрежной линии, а нарастание сте
пени алюминиевости происходит по мере продвижения к центру бассей
на. Л. И. Горбунова [5] связала это явление с геохимической зональ
ностью в распределении железа. И. В. Николаева [19, 20] также иссле
довала причины возникновения рассматриваемой закономерности и 
пришла к выводу, что нарастание алюминиевости определяется увеличе
нием Al-содержащего монтмориллонитового компонента в составе глау
конитов.

Недавно В. Д. Шутов с соавторами [25] в очень детальном исследо
вании привели убедительные данные в пользу другой возможности ин
терпретации этого явления и обосновали новую точку зрения на генезис 
глауконитов. На основе детального литолого-фациального, минералоги
ческого и структурного изучения глауконитов одного и того же страти
графического среза пласта «Аврора» кампанского флиша Северо-Запад
ного Кавказа эти авторы показали, что классическая схема диагенетиче- 
ского образования глауконита непригодна для флишевого бассейна. Со
гласно их представлениям, исходным источником гелевидного вещества 
для глауконитообразования во флишевом троге были продукты гидро
термальной деятельности, поступавшие в морской бассейн по каналам 
глубинных конеедиментационных разломов.

Согласно их модели, гелевидные осадки, образовавшиеся в приборто- 
вых участках бассейна вблизи зон конеедиментационных разломов за 
один этап гидротермальной деятельности, должны быть наиболее желе
зистыми в подошве (начало импульса) и все более Al-содержащими при 
продвижении к кровле пласта. Последующий сброс терригенного мате
риала и аутигенного глауконитового вещества приведет к такому распре
делению глауконита, при котором верхние, относительно обогащенные 
А1 части осадка будут перенесены в наиболее отдаленные от приборто- 
вых зон участки бассейна. Аллотигенное перемещение уже сформирован
ных глауконитовых глобуль по площади бассейна составляет одно из 
центральных звеньев в предполагаемой концепции образования глобу
лярного глауконита в бассейне флишевой формации [25].

Эта новая концепция находит подтверждение в последних работах 
по изучению глауконит-селадонитовых минералов в современных осад
ках активных обстановок рифтовых областей океанов и краевых морей,, 
на которых мы остановимся ниже. Она устраняет те неясности, которые 
существовали и существуют в прежних генетических концепциях, хотя 
и не отрицает их, отдавая полностью отчет в важности явлений конвер
гентное™ в осадочном минералообразовании.
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Остановимся подробно на генетических представлениях о механиз
ме образования глауконитов, пользовавшихся наибольшей популярно
стью до последнего времени и сохранивших свою «жизнеспособность»- 
и в настоящее время. Большинство исследователей [14, 19, 23, 28], как 
известно, издавна считали глаукониты аутигенными диагенетическими 
минералами, сформировавшимися в морской среде, для которой харак
терна окислительно-восстановительная обстановка, благоприятствующая 
участию железа в силикатном фазообразовании. Вместе с тем процесс 
глауконитообразования зачастую представлялся в достаточно общем 
виде без надежного обоснования возможностей протекания тех или иных 
химических реакций. В этих условиях .разные авторы по-разному пред
ставляли конкретный механизм глауконитообразования.

Дж. Берет [32] и Дж. Хауэр [35] развили теорию, названную тео
рией слоевой решетки. Согласно их точке зрения, необходимым условием 
формирования глауконитов является наличие исходной матрицы из 
минералов, содержащих 2:1 слои (биотит, хлорит, иллит, смектит и др.). 
Кроме того, требуется массовое снабжение исходного материала Fe и К 
в условиях подходящего окислительно-восстановительного потенциала. 
Наличие органического материала в форме фекалий, фораминифер и 
других органических остатков обеспечивает окислительно-восстанови
тельный потенциал, необходимый для участия Fe в силикатообразова- 
нии. Предполагается далее, что процесс глауконитизации должен вклю
чать изоморфные замещения ионов Al, Mg. ионами Fe3+ вгоктаэдриче- 
ских сетках 2: 1 слоев деградированных слоистых силикатов. Более того, 
при этом должно происходить увеличение заряда 2: 1 слоев, что в свою 
очередь инициирует адсорбцию катионов К из морской воды. По мнению 
авторов, вначале образовывался смешанослойный глауконит-смектит, 
который постепенно превращался в глауконит по мере накопления Fe3+ 
в октаэдрах и К в межслоях. Слабым местом этой концепции является 
требование обязательно иметь в качестве исходного 2: 1 силикатный ма
териал. Кроме того, возможность замещения А1 на Fe3+ в октаэдрах 
2: 1 слоистых силикатов не обоснована с термодинамической точки зре
ния, если учесть слабую химическую активность А1 в условиях низких 
температур. Наконец, в этой концепции оставалось не ясным, почему 
вхождение Fe3+ в октаэдры 2: 1 слоев должно увеличивать их отрица
тельный заряд. Замещение А1 на Fe3+ является изовалентным, а заме
щение Mg на Fe3+ должно приводить к росту не отрицательного, а по
ложительного заряда 2: 1 слоев. Если же первоначально в октаэдры 2: 1 
слоев входят катионы Fe2+, то их последующее окисление вновь должно 
понизить слоевой заряд. Наконец, определенные проблемы возникали в 
связи с объяснением причин преимущественного развития глобулярной 
формы зерен глауконита.

Дж. Милло [16], Г. Один с соавторами [37,45] и другие [38,39] раз
вили так называемую теорию новообразованных глауконитов. Сторон
ники этой теории считают, что глауконитовый материал образуется в ре
зультате синтеза из насыщенного исходными компонентами илового* 
раствора или в соответствии с механизмом растворение—переотложе- 
ние. Г. Один и А. Маттер [37] показали, что даже при образовании глау
конита за счет биотита первоначально происходит растворение биотито- 
вых кристаллов и аутигенный рост кристаллов глауконита. Согласно 
этой теории вначале образуются высокожелезистый смектит или смеша- 
нослойные фазы смектит-глауконит с относительно низким содержани
ем К и высокой концентрацией разбухающих слоев. В дальнейшем про
исходит адсорбция К и улучшение структурной упорядоченности глауко
нитового материала. В итоге формируются глаукониты с малым содер
жанием разбухающих межслоев и относительно высокой упорядочен
ностью в наложении 2 : 1 слоев.

В этой более привлекательной с нашей точки зрения концепции не 
вполне четко сформулированы представления о конкретном механизме 
формирования серии от Fe-богатого смектита через смешанослойные 
фазы в глауконит. Здесь возможен как механизм твердофазового прев
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ращения по матрице Fe-богатого смектита, так и растворение каждой 
предшествующей фазы и послойный рост кристаллов нового состава с 
более высоким содержанием слюдистых межслоев за счет увеличения 
заряда 2:1 слоев и концентрации катионов К. В то же время наблюдае
мая гетерогенность состава разных глобуль одного образца и индивиду
альных глобуль может быть связана, как уже говорилось, с локальной 
гетерогенностью физико-химических условий и гетерогенностью состава 
исходных компонентов среды, в которой происходило глауконитообра- 
зование. Она также может быть результатом гидродинамического режи
ма, обусловившего смешивание зерен, образовавшихся в разных местах 
и различных физико-химических условиях, причем небольшие отличия 
этих условий могли существовать в локальных близко расположенных 
участках одного и того же бассейна седиментации. Кроме того, гетеро
генность глауконитов может быть связана с такими внешними воздей
ствиями, как химическое выветривание, катагенетические преобразова
ния и т. п.

'В названных концепциях глауконитообразования обычно предпола
галось, что исходный материал для формирования глауконита мобили
зуется на континенте, например, в корах выветривания. Иначе говоря, 
кремний, железо, алюминий и другие элементы в виде взвеси, коллоидов 
или в форме растворенных компонентов доставляются реками в при
брежно-морские фации, где на границе осадков с придонной морской во
дой может идти процесс глауконитообразования.

Значительный шаг вперед в понймании механизма формирования 
глауконитов сделан в последние годы на основе тщательного литолого
минералогического анализа с детальным изучением состава и строения 
этих минералов. Полученные результаты позволили предположить, что 
процесс формирования глауконита проходит стадию геля [34, 36]. Это 
весьма важный вывод, с которым трудно не согласиться. Сторонники 
диагенетического происхождения глауконитов представляют этот про
цесс следующим образом. В морских осадках аморфные гидроокислы 
железа сорбируют кремнезем различного типа и соосаждаются в форме 
железисто-крем!Н1истого геля. Этот гель испытывает автораскристалли- 
зацию и проходит стадии от нонтфонита через смешанослойные фазы к 
глаукониту за счет фиксации катионов К из иловых вод. В этой концеп
ции не вполне ясны физико-химические условия, при которых возможно 
образование кремнисто-железистого геля, если учесть достаточно низ
кую растворимость S i02 в морской воде. Нуждается в более четком об
основании и вопрос о возможности фиксации катионов К из иловых вод 
в условиях более высоких концентраций в них Na и Mg, хотя «тяготе
ние» калия к железисто-кремнистым фазам наблюдается очень часто, а 
преобладание в межслоях океанических смектитов обменных катионов 
К — твердо установленный факт [7].

Концепцию гидротермального генезиса глауконита в кремнисто-ме
ловых формациях Русской платформы и других регионов мира развива
ет В. И. Муравьев [18]. Отметим некоторые из аргументов, использо
ванных В. И. Муравьевым для обоснования концепции гидротермально
го механизма образования глауко'нита.

Известно, что глауконитсодержащие породы, будь то терригенные, 
карбонатные или кремнистые отложения, залегают нередко в форме до
статочно мощных латерально протяженных слоев. Для объяснения этого 
факта нужно предположить существование достаточно высоких концент
раций абсолютных масс железисто-кремнистого геля, служившего исход
ным материалом для формирования глауконитовых минералов. Ничтож
но низкая растворимость гидроокислов железа и кремнезема в морской 
воде делает трудно допустимым синхронное накопление на достаточно 
обширных территориях значительных масс железисто-кремнистого геля, 
в некоторых случаях даже преобладающего над терригенным материа
лом.

В обычных обстановках шельфа и прибрежной зоны продукты соосаж- 
дения гидроокислов железа и кремнезема прибрежной зоны должны
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быть в известной степени подавлены фоновой (терригенной или биоген
ной) седиментацией, поскольку темпы последней на три-четыре порядка 
превышают темпы седиментации аутигенного железисто-кремнистого 
геля, и глобулярные глаукониты оказываются рассеянными в основной 
массе пород. Однако известны случаи накопления в осадочных толщах 
практически почти мономинеральных глобулярных глауконитов. Приме
ром таких пород может служить пласт полутораметровой мощности чис
тых глауконитов, обнажающихся в карьере Маарду (Эстония) на место
рождении фосфоритовых оболовых песчаников. Глаукониты этого района 
отличаются высокой однородностью, отсутствием разбухающих слоев, 
совершенством кристаллической структуры модификации 1М. При дви
жении вверх по разрезу вначале глаукониты обильно насыщают пере
крывающие их известняки, а затем концентрация глауконитовых гло- 
буль в карбонатных породах постепенно убывает.

Осаждение больших масс железисто-кремнистого геля, способных 
образовывать слои, практически не разбавленные посторонним материа
лом, может происходить при осаждении гидролизатов вблизи подводных 
гидротермальных источников. При ослаблении подтока железисто-крем
нистых гидротермальных растворов начинает превалировать осаждение 
биогенного или терригенного материала, обусловливающего локализа
цию геля в виде рассеянных глобулярных образований. Дальнейшая 
диагенетическая переработка такого гелевого вещества приводит к обра
зованию глауконитовых глобуль, фазовый состав которых будет зави
сеть как от физико-химических условий среды, так и от соотношения ка
тионов в геле, 'Наличия в нем тех или иных примесей и прежде всего 
примесей, легко трансформирующихся в глауконит (слюды, темноцвет
ные минералы, вулканическое стекло), 1и других факторов.

Специальный интерес представляет вопрос о степени и характере го
могенности глауконитового материала не только в кристаллохимическом, 
но и в генетическом аспекте. Эта гетерогенность может воплощаться на 
разных минералогических и кристаллохимических уровнях. Наиболее 
«грубый» уровень гетерогенности — присутствие различных примесей, 
способных сохраняться как в виде самостоятельных, иногда микроско
пически различных фаз (кварц, пирит), так и компонентов, легко транс
формирующихся в глауконит (биотит, фемические минералы, вулканиче
ское стекло и др.). Второй, уже кристаллохимический уровень неодно

родности определяется, как уже говорилось, главным образом вариация
ми состава 2: 1 слоев, степенью окристаллизованносги, присутствием и 
соотношением слюдистых и нонтронитовых слоев. Этот тип неоднород
ности хорошо проявляется в плотностных характеристиках глобуль глау-' 
конитов и их химическом составе, в частности в содержании межслоево
го калия. В. Д. Шутов и др. [24] очень выразительно проиллюстрирова
ли это на примере изучения плотностных спектров и кристаллохимиче
ских характеристик глауконитов различного возраста—от современ
ных океанических осадков до рифейских отложений из различных регио
нов СССР (фигура). Максимальная растянутость плотностных спектров 
от 2,3 до 2,8 г/см3 характерна для «глауконитов» четвертичных осадков 
Тихого океана (см. фигуру, фракция 1—3). Эта ширина спектров четко 
коррелируется с увеличением содержания нонтронитовых слоев в глобу- 
лях. Наиболее сжатый спектр плотностей, сдвинутый в область 2,8— 
2,85 г/см3, типичен для мезозойских и палеозойских пород (см. фигуру, 
фракция 5—7). Наконец, любопытная картина вырисовывается для 
глауконитов из рифейских и вендских отложений: они характеризуются 
более растянутыми гистограммами плотности 2,5—2,75 г/см3 и резко от
личаются высокими содержаниями А13+ в октаэдрах. В. Д. Шутовым 
и др. [24] показано, что максимально обогащенные A1VI3+ легкие глобу- 
ли содержат разбухающие слои А1-смектита. Для некоторых рифейских 
глауконитов, несмотря на высокое содержание AlVi3+, характерна высо
кая степень окристаллизованности, узкий плотностный спектр в области 
2,7 г/см3, высокое (до 9%) содержание КгО и отсутствие разбухающих 
межслоевых промежутков (см. фигуру, фракция 11). Исследования этих
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Характерные гистограммы глауконитов разного возраста: 1 — Тихий океан, Калифор
нийский желоб, обр. 4214, четвертичные отложения; 2 — Тихий океан, Атакамский же
лоб, обр. 242, четвертичные отложения; кристаллохимические формулы фракций: X —
Ko.5lNao.19 (Si3 .72Alo.28)4,00 (А1о,26 Fei,fo7Fe0 ^ 9  Mgo,4o) 2,02Ою (ОН) 2; XIII   Ko,55Nao>24X
X (Si3,72Alo,28)4.0o(Alo,32Fe^18Fe^l3MgO>3e) 1,990ю (ОН) 2; XVI— Ko.5oNao.27 (Si3,75Alo,25)4,OoX 
X (Alo,47Fe^04Fe^12Mgo,34)i,970io(OH)2; 3 — Русская платформа, обр. 17/71, верхний нео
ген; 4 — Прибалтийский р-н, обр. ЮП-1, нижний мел; кристаллохимические формулы 
фракций: VIII — Ко, e3Nao,oiCao,o3(Si3,75Alo, 25) 4,00 (A lo ,«F e^ ,F ^ ia Mgo.33) *,.iO« (ОН)
IX — Ко,65Nao,oiCao,o3(Si3,74Alo,23) 4,ooCAlo.teFe^jFe^j Mgo,31)2,oiOio(OH)2; X — 
Ko.e7Nao.01Cao.03 (Si3,72Alo,28) 4,00 (Alo,42Fe1+0Fe;+7Mgo,32) 2,01 (OH) 2; XI — Ko,6eNa<),oiCao,o3X
X (Si3,67Alo,33) 4,00(Alo,37Fe^lgFe^leMg0,32)2,o3 0 io(OH)s; 5 — Кавказ, обр. 17016, нижний
мел; 6 — бассейн р. Лабы, обр. 100, верхняя юра, кристаллохимическая формула фрак
ции: Ko,78Nao,o2Cao,o2(Si3l0oAlo,4o)4,oo(Alo,59FeQ̂ 84Fe^23 Mgo,4)2,o60io(OH)2; 7 — Прибалтий
ский район, обр. 68/69, ордовик; кристаллохимическая формула «пиковой» фракции:
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авторов с большой наглядностью проиллюстрировали гетерогенность 
глауконитовых зерен в отдельных «мономинеральных» образцах различ
ных типов глауконитов, ясную тенденцию их эволюции в геологической 
истории Земли, равно как и сложность во многих случаях однозначной 
генетической интерпретации.

Для правильной расшифровки генезиса этой разнообразной и слож
ной группы минералов в каждом конкретном случае важен комплекс
ный подход с учетом: геологической ситуации распространения изучае
мого объекта, текстурной характеристики размещения в породах и пара
генезов с сопутствующими минералами и, на этом фоне, детальные ми
нералогические и кристаллохимические исследования.

Примером такого подхода могут служить опять-таки работы 
В. Д. Шутова, изучавшего палеоценовые песчаники известного место
рождения в районе г. Сколе (Карпаты) [26]. Им были установлены две 
генерации глауконитов. Первая генерация — это железистые глобуляр
ные глаукониты, рассеянные в массе песчаников, формировавшихся син- 
генетично с вмещающим их осадком в результате синхронного поступ
ления гидротермального железисто-кремнистого геля. Вторая, более 
поздняя генерация пластинчатой Al-разновидности, названной Смоли- 
ковским [43] сколитом, выполняет в породах жилки, полости ходов ило- 
едов, имеет явно наложенный характер. Жильные А1-«сколиты» пред
ставляют смешанослойные образования с тенденцией к упорядоченности 
при S =  1. В. Д. Шутов приходит к заключению о двух этапах формиро
вания железистых глауконитов и А1-«сколитов», связанных с эволюцией 
состава термальных растворов, поставлявших «строительный» материал 
126].

СЕЛАДОНИТ-ГЛАУКОНИТОВЫЕ ОСАДКИ СОВРЕМЕННЫХ КРАЕВЫХ 
МОРЕЙ И РИФТОВЫХ ЗОН ОКЕАНОВ

Важный материал, подтверждающий широкие возможности гидро
термального генезиса групп глауконит-селадонитовых минералов, полу
чен в последние годы при изучении современных рудоносных осадков 
Красного моря [1, 2] и Галапагосской рифтовой зоны [44].

В осадках Красного моря начальным продуктом являются разноокра- 
шенный глобулярный кремнисто-железисто-калиевый гель, раскристал- 
лизация которого приводит к образованию нонтронита с последующей 
трансформацией последнего в смешанослойные фазы и селадонит. Про- 
десс контролировался повышенными температурами порядка 50—60° С 
при общей мощности разреза всего в несколько метров [1, 2].

Сходный процесс наблюдался и в скважинах DSDP, пробуренных в 
пределах Галапагосской рифтовой зоны [44]. В разрезах зеленых гидро
термальных четвертично-плиоценовых глин был прослежен трансформа
ционный ряд от нонтронитов через гамму смешанослойных селадонит- 
нонтронитовых образований до селадонит-глауконитовых минералов. 
Гидротермальные глины чередуются с биогенными карбонатно-кремни
стыми осадками, и в тех и в других широко развиты обломки железисто
марганцевых корок. Мощности разрезов гидротермальных глин дости-

Ko.eNao.oi (Si3.7eAlo.24)4,оо (Alo,55Fê "89Fe^18 Mgo.39)г.оЮю (ОН) 2; 8 — Пачелмский прогиб,
обр. 1389— 1396, венд; кристаллохимическая формула фракции пиковой:
Ko,e2(Si3,7iAlo,29)4,oo(Alo,77Fe^74Fe^15Mgo,4i)2f070io(OH)2; 9 — Урал, обр. 3426, венд; кри
сталлохимическая формула фракции: V  —  Ko,e3Nao,o3(Si3>58Alo,42)4,oo(Allf25Fê '3eFe^li  х  
XMgo,2e)2 ,oiOio(OH)2; 10 — Урал, обр. 9, рифей; кристаллохимические формулы фрак
ций: V I —  Ko,7i(Si3 ,65Alo,35) 4,оо (All ̂ F e ^ F e ^  Mgo,27)i,970io(OH)2; VII —  Ко.взХ

X (Si3 .55Alo.45) 4,oo (All, 25Fe0,36Fe0> f14Mgo,25) 2looOio(OH)2; 11 — Оленекское поднятие, обр. 
501a, рифей; кристаллохимичеЬкая формула фракции: VII —  Ko,73Na0,o3 (Si3,eiAlo,39) 4,ooX 
X(Ali,i9Fe^3F^21Mgo,33)2,o30io(OH)2. Римские цифры в формулах — номера фракций
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гают 30 м. Таким образом, в обоих примерах в металлоносных осадках: 
рифтовых областей по существу имеет место тот же процесс слюдизации 
смектитов, что так широко известен в осадочных сериях Континенталь* 
ных блоков. Его отличиями являются: железистость новообразованных 
фаз, контролируемая характером минералообразующих растворов в гид
ротермальных системах океанов, разные темпы осадконакопления и гра
диент температур, растянутый в осадочном чехле континентов на многие 
сотни метров и проявляющийся в геотермальных зонах океанов практи
чески почти на поверхности осадка или в нескольких метрах от поверх
ности.

Обильные проявления селадонит-глауконитовой минерализации, об
наруженные М. И. Липкиной [13] на многих современных подводных 
вулканических постройках Японского моря, существенно дополняют на
ши представления о генезисе рассматриваемых минералов. Этим авто
ром впервые описаны очень своеобразные высокожелезистые слюдистые 
и смешанослойные образования, залегающие на вершинах и склонах 
ряда базальтовых вулканических гор. Описаны кварцевая, халцедоно
вая и опаловая разновидности «глауконитовых» пород. Эти образования 
имеют форму неправильных причудливо пористых и кавернозных пород 
с размером обломков до 25 см, твердая каркасная часть которых состоит 
из кремнезема, а пустоты заполнены сметанообразным зеленым минера
лом типа глауконита. Опалово-«глауконитовые» образования в мокром 
виде имеют мягкую размазывающуюся консистенцию, в высохшем — 
рассыпаются с обособлением затвердевших комочков неправильной фор
мы, размером, достигающим 7см. Драпированные образцы иногда непос
редственно контактируют с шлакоподобными пузыристыми базальтами.

Для исследованных минералов характерно высокое содержание' 
Fe20 3 +  Fe0 (от 22 до 27%), очень низкие (~0,5% ) концентрации А120 3, 
лишь в отдельных образцах достигающие 2—5%, содержание К20  варьи
рует от 4,5 до 6,8% [13].

Формирование описываемых образований М. И. Липкина [13] связы
вает с взаимодействием базальтовой магмы и эксгаляций с морской во
дой. Присутствие кварца или опала определяется нюансами термодина
мических условий, существующих вблизи действующих подводных 
вулканов. Помимо кремнисто-«глауконитовых» образований, непосред
ственно связанных с вулканическими постройками, продукты размыва 
«глауконитоносных» пород встречены в осадочном чехле обрамления 
вулканических построек в осадках вплоть до плейстоценового и поздне
плиоценового возраста. Примечательно, что в продуктах перемыва до
минируют «глауконитовые» комочки и глобули разного размера, уже 
обособившиеся от кварцево-халцедоново-опалового обрамления. 
М. И. Липкина обращает внимание на сходство морфологических форм 
и химического состава гидротермальных глауконитовых минералов 
Японского моря и глауконитов, встреченных в осадках северо-западной 
части Тихого океана и других районах Тихоокеанского кольца, в преде
лах так называемой андезитовой линии. Она предполагает первично 
гидротермальный генезис глауконитов океанических окраин Тихого оке
ана, связанный с базальтово-андезитовым вулканизмом, и последующее 
переотложение глауконитов подводными течениями

Противоположной точки зрения придерживаются Н. А. Лисицына и 
Г. Ю. Бутузова [14], согласно.мнению которых океанические глаукони
ты являются аутигенными образованиями, возникшими в процессе диа
генеза. В качестве доказательства своей точки зрения они указывают на 
фациальную локализацию глауконитов северо-западной части тихооке
анского побережья. 1

1 Более детальное изучение фазового состава образцов, проведенное М. И. Липки
ной с соавторами комплексом физических методов, показало, что они представляют не
прерывный ряд от почти мономинерального нонтронита через серию смешанослойных 
фаз до собственно высокожелезистых слюд, которые представлены в основном селадо- 
нитом, а также рядом твердых растворов — от селадонита до глауконита (устное сооб
щение) .
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Весьма примечательно, что описание механизма образования типич
но гидротермальных и диагенетических глауконит-селадонитов как про
дуктов раскристаллизации кремнисто-железисто-щелочного геля факти
чески является одним и тем же у всех авторов. Основные различия в 
точках зрения о происхождении глауконитов связаны прежде всего с - 
трактовкой вопросов об условиях возникновения гелей и механизме сорб
ции калия. Сходство механизма этих процессов отмечено Н. А. Лисицы
ной и Г. Ю. Бутузовой [14] и наглядно проявилось при изучении усло
вий силикатного минералообразования в рудоносных осадках рифтовых 
областей, в частности Красного моря [1, 2] и Галапагосской зоны [44]. 
Продукты подводного базальтового вулканизма, как показала М. И. Лип- 
кина, также проходят гелевую стадию и для них также характерен ряд 
от нонтронитов и смешанослойных фаз до собственно высокожелезистых 
структурно упорядоченных слюдистых минералов.

Оживленная дискуссия развернулась в последние годы о роли обло
мочных и аутигенных глауконитов в современных осадках океана. 
Н. В. Логвиненко с соавторами [15], а также И. В. Николаева [19] счи
тают, что основная масса глауконитов в океанических осадках является 
терригенной. Они изучали глаукониты в современных отложениях шель
фа и континентального склона и пришли к выводу, что в большинстве слу
чаев возраст глауконитов, по данным К—Аг-метода, колеблется в преде
лах 3—15 млн лет. На этом основании авторы заключили, что источни
ком глауконита в современных океанических осадках могли быть отно
сительно древние породы, обнажающиеся в прилежащих участках тер
ритории. Н. А. Лисицына и Г. Ю. Бутузова [14] обосновывают, как ска
зано выше, аутигенно-диагенетическую концепцию генезиса океаниче
ских глауконитов, Они считают, что удревнение возраста глауконитов, 
возможно, связано с повышением содержания аргона, определяющегося 
присутстием включений в глобулях, или общим завышением содержания 
радиоактивного аргона в глауконитах, явления, довольно часто связан
ного с областями проявления активного вулканизма [4]. Данные К—Аг- 
метода вряд ли можно считать достаточными для обоснования выводов 
об абсолютном распространений в океанических осадках обломочных 
глауконитов. Необходимы другие, более однозначные критерии для их 
разграничения.

Особого внимания заслуживают слюдистые минералы глауконит-се- 
ладонитового типа, очень широко распространенные в продуктах преоб
разования океанических базальтов, где они обычно выполняют везику
лы и трещины. Как и в осадках, эти минералы связаны постепенными 
переходами с нонтронитами и Fe—Mg-сапонитами и являются активны
ми накопителями калия.

Селадонит-глауконитовая группа минералов встречена и описана в 
преобразованных базальтах разного возраста — от плиоценового до ме
лового на примере изучения очень многих скважин DSDP Тихого и Ат
лантического океанов [12, 40, 41]. Они относятся к числу наиболее ти
пичных индикаторных минералов гидротермально-гальмиролитического 
преобразования базальтов океанического дна.

Детальное изучение селадонит-глауконитовых минералов, их параге- 
нетические взаимоотношения с Fe-смектитами и аморфными железо
кремнистыми фазами было проведено недавно А. Г. Коссовской и др. 
[12] на примере скв. 407 DSDP в районе хр. Рейкьянес (Северная Ат
лантика). Среди выделенных трех основных типов парагенетических ас
социаций вторичных минералов, образующихся при изменении базаль
тов в условиях дна океана, впервые установлена селадонит-глауконит- 
кристобалитовая ассоциация. Массовое формирование минералов этого 
парагенеза, достигающее иногда 20—30% от общего состава измененных 
пород, наряду^с новообразованными калиевыми минералами с каркас
ной структурой (филлипсит, К-полевой шпат) определяет концентрацию 
важнейших элементов (К и Si) в породах океанической коры, обеспечи
вая их региональные геохимические преобразования в Мировом океане,
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названные А. Г. Коссовской и В. Д. Шутовым начальной континентали- 
зацией океанической коры [9].

В скв. 407 удалось установить очень тесные взаимоотношения в тре
щинах и везикулах различных новообразованных минералов — селадо- 
нита, фаз, переходных от селадонита к глаукониту, глауконита, Fe—Mg- 
сапонитов и еще не раскристаллизованных железисто-кремнистых обра
зований. Так как под оптическим микроскопом селадонит и глауконит 
оказались практически неразличимы, идентифицировать их удалось 
только путем бинокулярного отбора отдельных разноокрашенных разно
видностей и их последующего микрозондового и электронографического 
изучения. Интересно, что в псевдоморфозах по оливину присутствовал 
всегда только селадонит; в свободных пространствах и интерстиционных 
промежутках взаимоотношения селадонита, глауконита и переходных 
фаз сложны и разнообразны [12].

Таким образом, установлена гамма кристаллохимических переходов 
между селадонитом (типичным гидротермальным минералом) и глауко
нитом, традиционно считавшимся типично осадочным образованием. 
По-видимому, генезис глауконита, как и многих других слоистых сили
катов, как выясняется в настоящее время, может быть конвергентным и 
свойственным разным геологическим условиям. В результате можно за
ключить, что широко распространенная точка зрения о том, что селадо- 
ниты и глаукониты формируются в резко различных геологических об
становках, не всегда правильная. В этих условиях использование крис
таллохимических критериев для решения вопросов о генезисе рассмат
риваемой группы минералов уже не является столь однозначным, как это 
считалось ранее. Изоморфная серия минеральных разновидностей в ряду 
•селадонит — глауконит способна формироваться в разных геологических 
обстановках по сходному механизму. Нюансы физико-химических усло
вий, в которых «предпочитает» образовываться тот или иной тип желе
зистых слюд, еще предстоит изучить.
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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 6

УДК 552.51(575.18)

ЮРСКИЕ ТЕРРИГЕННО-МИНЕРАЛЬНЫЕ АССОЦИАЦИИ 
ДАРВАЗО-АЛАЙСКОЙ ЗОНЫ, ЦЕНТРАЛЬНОГО 

И ЮГО-ВОСТОЧНОГО ПАМИРА
Т И М О Ф Е Е В  П . П ., Б Е Б Е Ш Е В  И . И ., М А К А Р О В  Ю . В .

В статье описываются юрские терригенно-минеральные провинции Юж
ного Тянь-Шаня и Памира. Благодаря применению детального литолого-фа- 
циального и минералого-петрографического анализов реконструируются па
леогеографические обстановки этого региона.

Все опубликованные работы [1—12, 14, 18—22, 24, 26, 27] по юрским 
отложениям рассматриваемого региона посвящены общим вопросам гео
логии, статиграфии и тектоники. Данные по вещественному составу этих 
отложений до настоящего времени отсутствуют.

Перед авторами стояла задача на основе литолого-фациального и 
минералого-петрографического изучения юрских отложений в тектони
чески разнородных участках земной коры юго-восточного сегмента вы
сокой части Азии (Южный Тянь-Шань, Памир и Дарваз) восстановить 
древние питающие провинции, направление сноса и пути транспорти
ровки обломочного материала, а также эволюцию и взаимоотношение 
основных седиментационных бассейнов.

В настоящей статье излагаются результаты изучения юрских отло
жений Дарвазо-Алайской зоны, Центрального и Юго-Восточного Пами
ра. Эти исследования являются частью комплекса работ по выяснению 
юрской истории геологического развития юго-востока Средней Азии, ко
торые проводятся сотрудниками лаборатории осадочных формаций под 
руководством чл.-кор. АН СССР П. П. Тимофеева. Исследование про
водилось методом литолого-фациального и формационного анализа, 
разработанного и усовершенствованного в ГИН АН СССР [5, 13, 23].

Изученный регион приурочен к различным тектоническим структу
рам. Центральный и Юго-Восточный Памир в юрское время представ
ляли собой шельф Памиро-Тибетского Мезотетиса. Дарвазо-Алайская 
зона являлась частью Афгано-Таджикской впадины, заложение которой 
соответствует раннеюрской эпохе.

Юрские отложения в пределах изученного региона распространены 
неравномерно (фиг. 1). В Дарвазо-Алайском районе юрские породы вы
ходят на поверхность по южному и юго-западному склонам Дарвазского 
хребта, в долине рек Муксу и Обининоу. Далее они прослеживаются по 
южному склону Алайского хребта, где в крутом падении уходят под со
временные отложения Алайской долины.

В Дарвазском районе эти отложения представляют собой сложно- 
построенный полифациальный комплекс, который в нижней части со
стоит преимущественно из чередования аллювиальных, озерных, озерно
болотных, а в верхней — озерных, пребрежно-морских и морских отло
жений. Доля участия последних в северо-восточном направлении умень
шается, а в районе Дараут-Курган, Нурус-Куль, Кавак они полностью 
отсутствуют (фиг. 2).

В пределах Юго-Восточного Памира они прослеживаются от вер
ховьев р. Аксу до Сарезского озера и представлены главным образом 
карбонатными осадками: органогенными, органогенно-обломочными, 
оолитовыми, микритовыми и шламовыми известняками. Терригенные об
разования представлены песчаниками, гравелитами с прослоями извест
няков, а в ряде случаев с отдельными валунными конгломератами. По-
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Фиг. 1. Схема расположения изученных геологических разрезов 
1 — выход юрских отложений на дневную поверхность; 2 — Рушанско-Пшартская зо
на; 3 — границы структурно-формационных зон; 4 — изученные разрезы: 1 — Гринг, 2— 
Шкельдара, 3 — Иокунж, 4 — Мианаду, 5 — Коксу, 6 — Нурус-Куль, 7 — Д араут-1# 
8 — Дараут, 9 — Кавак, 10 — Кокуйбель, 11 — Мынхаджир, 12 — Кара-Белес, 13 — 
Гурумды, 14 — Кунтей-сай, 15 — Тахтамыш, 16 — Вахан, 17 .— Салангур,. 18 — Ка-

ракуль-Ашу, 19 — Куртеке

следние генетически связаны, по нашему мнению, с островами и при- 
* островными шельфами. Формирование юрских отложений происходила 

на относительно удаленной от побережья зоне морского бассейна 
(фиг. 3).

В районах Центрального Памира отложения юрского возраста обна
жаются в междуречье Танымас — Кокуйбель — Бартанг и характеризу
ются в нижней и средней частях чередованием карбонатизированных 
алевролитов, аргиллитов, песчаников, реже гравелитов, а в верхней час
ти— преобладанием известняков прибрежно-морского генезиса. Эти от
ложения формировались во внешней шельфовой зоне Памиро-Тибетско- 
го Мезотетиса.

Детальное литолого-фациальное и минералого-петрографическое изу
чение юрских отложений в пределах рассматриваемого региона позво
лило выделить четыре крупных этапа осадконакопления, отвечающих 
макроциклам (подформациям), каждый из которых соответствует опре
деленной стадии геотектонического развития региона и характеризуется 
определенным возрастным интервалом. Макроциклы отличаются друг 
от друга разными ландшафтно-климатическими условиями седимента
ции, групповым набором растительных сообществ, вещественным соста
вом сформированных отложений, и отделяются друг от друга либо рез
кой сменой обстановок осадконакопления, либо региональным размы
вом. Первый макроцикл соответствует нижней юре — аалену, второй — 
байосу — бату, третий — келловею — Оксфорду и четвертый — кимерид- 
жу — титону.

Осадки первого и второго макроциклов накапливались в аллюви
альных, аллювиально-озерно-болотных, озерно-болотных и прибрежных
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ландшафтных зонах в условиях гумидного климата, а отложения треть
его и четвертого макроциклов — в прибрежно-морских ландшафтах в 
условиях семиаридного и аридного климата.

МИНЕРАЛОГО-ПЕТРОГРАФИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
ПЕСЧАНИКОВ

При выделении минеральных ассоциаций использована классифика
ция В. Д. Шутова [25]. В результате проведенных исследований в раз
резах четырех макроциклов установлены различия в их вещественном 
составе и выделены терригенно-минеральные провинции, характерные 
для отдельных частей рассматриваемого региона. Они различаются меж
ду собой количественным соотношением породообразующих компонен
тов (кварца, полевых шпатов и обломков пород), а также их морфоло
гическими и генетическими особенностями. При изучении обломочного 
кварца нами принята классификационная схема А. Г. Коссовской [16] 
с учетом дополнений, сделанных в последующих работах [17]. В отме
ченных работах наиболее ярко отражены генетические аспекты, связан
ные с изучением различных морфологических типов кварца. Из карбо
натных отложений выделялся и исследовался нерастворимый в 2%-ной 
соляной кислоте остаток. Большое значение для восстановления облас
тей сноса имело изучение особенностей минералов легкой и тяжелой 
фракций, а также первичного глинистого цемента.

Анализ вещественного состава позволил выделить среди отложений 
юрского возраста 13 терригенно-минеральных ассоциаций (фиг. 4): во
семь — в отложениях Дарвазо-Алайской зоны и пять — в осадках Цент
рального и Юго-Восточного Памира. Одни ассоциации связаны между 
собой постепенным переходом, другие сменяются резко.

Дарвазо-Алайская зона. Ассоциация олигомиктовых кремнекластито- 
кварцевых песчаников. Наиболее ярко данная ассоциация представлена 
в отложениях первого макроцикла разрезов Гринг, Шкельдара, Иокунж 
(см. фиг. 2). Для нее характерны следующие содержания, %: кварц 70— 
80, полевые шпаты до 10, обломки пород от 10 до 20.

Кварц в подавляющей массе образует обычно оплавленные корроди
рованные зерна, характерные для кислых эффузивов. Встречаются так
же идиоморфные бипирамидальные кристаллы короткопризматического 

♦ габитуса. В незначительном количестве присутствует седиментационный 
кварц. Среди полевых шпатов доминирующая роль принадлежит кислым 
плагиоклазам. В небольшом количестве встречаются также зерна пели- 
тизированных калиевых шпатов.

Фиг. 2. Распределение терригенно-минеральных ассоциаций в юрских отложениях Дар
вазо-Алайской зоны (А — Гринг, Б — Шкельдара, В — Иокунж, Г — Мианаду, Д — 

Коксу, Е — Нурус-Куль, Ж — Дараут, 3 — Кавак)
1—9 — литологические типы пород (/ — гравелит, 2 — крупнозернистый песчаник, 3— 
среднемелкозернистый песчаник, 4 — алевролит, 5 — чередование песчаников и алевро
литов, 6 — аргиллит, 7 — углистый аргиллит, 8 — пласты угля, 9 — гипс); 10—11 — 
контакты (10 — с размывом, 11 — отчетливые); 12 — постепенный переход; 13 — кар- 
бонатность, 14 — фациальные замещения; 15—27 — фации (15 — песчано-гравийных
осадков равнинно-горных и горно-равнинных рек, 16 — гравийно-песчаных осадков рав
нинных рек, 17 — алеврито-песчаных осадков прирусловой части поймы, 1а — алев
рито-глинистых осадков вторичных водоемов поймы, 19 — алеврито-глинистых осадков 
полуизолированных участков озерного водоема, 20 — алеврито-песчаных осадков мел
ководья озерных водоемов, 21 — глинисто-алевритовых осадков зарастающих озерных 
водоемов речных долин, 22 — почвы и подпочвы, развитые на аллювиальных дельтах, 
23 — гравийно-песчаных осадков подводных дельт, 24 — песчано-алевритовых осадков 
прибрежного мелководья морского бассейна, 25 — алеврито-глинистых осадков полуизо- 
лированного прибрежного мелководья морского бассейна, в том числе заливов и ла
гун, 26 — гипсоносно-глинистых осадков прибрежного мелководья засолоняющегося 
бассейна, 27 — песчано:алевритовых осадков проточных участков озерных водоемов); 
28—35 — терригенно-минеральные ассоциации (28 — кремнекластито-кварцевые песча
ники, 29 — мезомиктовые песчаники, 30 — граувакковая аркоза, 31 — полевошпат- 
кварцевая граувакка с преобладанием обломков осадочных пород, 32 — полевошпат- 
кварцевая граувакка с преобладанием обломков эффузивных пород, 33 — аркозовая 

граувакка, 34 — кремнекластито-кварцевые песчаники, 35 — кварцевая граувакка)
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. Фиг. 3. Распределение терригенно-минералъ- 

ных ассоциаций в юрских отложениях Цент
рального (I) и Юго-Восточного (И) Памира 
(А — Кокуйбель, Б — Гурумды, В — Куртеке, 

Г — Тахтамыш, Д — Каракуль-Ашу)
/ —9 — известняки ( / — афанитовые, 2 — 
органогенно-обломочные, 3 — водорослевые, 
4 — коралловые, 5 — оолитовые, 6 — глини
стые, 7 — песчанистые, 8 — сгустково-комко- 
ватые, 9 — копрогенные); 10 — мергель; И — 
15 — фации (11 — терригенно-карбонатных от
ложений прибрежного мелководья, 12 — гра
вийно-галечных осадков приостровного мелко
водья, 13 — карбонатных отложений открыто
го активного мелководья, 14 — карбонатных 
и карбонатно-глинистых отложений спокой
ного мелководья, 15 — карбонатных осадков 
органогенных тел); 16—20 — терригенно-ми- 
неральные ассоциации (16 — кварцевые пес
чаники, 17 — кремнекластито-кварцевые пес
чаники, 18 — аркозовые песчаники, 19 — ме- 
зомиктовые песчаники, 20 — кварц-граувакко- 
вые песчаники). Остальные условные обозна

чения см. на фиг. 2



Фиг. 4. Диаграмма изменения соотношения породообразующих компонентов в юрских 
отложениях Дарвазо-Алайской зоны, Центрального и Юго-Восточного Памира 

1 — кремнекластито-кварцевые песчаники первого макроцикла разрезов Гринг, Шкель- 
дара, Иокунж; 2 — мезомиктовые песчаники второго макроцикла разрезов Гринг и 
Шкельдара; 3 — граувакково-аркозовые песчаники третьего и четвертого макроциклов 
разрезов Гринг, Шкельдара, Иокунж; 4 — полевошпат-кварцевые граувакковые песча
ники первого макроцикла разреза Мианаду; 5 — полевошпат-кварцевые граувакковые 
песчаники с преобладанием обломков 'эффузивных пород второго макроцикла разреза 
Мианаду; 6 — граувакково-аркозовые песчаники третьего макроцикла разреза Миана
ду; 7 — кремнекластито-кварцевые песчаники первого и второго макроциклов разрезов 
Нурус-Куль, Дараут и Кавак; 8 — кварц-граувакковые песчаники третьего макроцикла 
разрезов Нурус-Куль, Дараут и Кавак; 9 — мономиктовые кварцевые песчаники перво
го и второго макроциклов Центрального Памира; 11 — мезомиктовые песчаники пер- 
Чаники третьего макроцикла Центрального Памира; 11 — мезомиктовые песчаники пер
вого макроцикла разреза Куртеке, 12 — аркозовая ассоциация первого, второго, третьего 
макроциклов разрезов Гурумдинской зоны (Гурумды, Вахан, Салангур) и второго и 
третьего макроциклов разреза Куртеке, Тахтамыш и Каракуль-Ашу; 13 — кварц-грау
вакковые песчаники первого макроцикла разрезов Тахтамыш и Каракуль-Ашу; А—В — 
породы (А — средние и основные изверженные, Б — осадочные, В — кислые извер

женные)

Обломки пород на 70—80% состоят из отдельностей фельзитового 
состава, являющихся продуктами разрушений кислых эффузивов, воз
можно игнимбритов. Они часто имеют флюидальную текстуру. Единич
ные обломки представлены сильно раскристаллизованными вулканиче
скими стеклами. Обломки микрокварцитов, кварцитов и глинистых слан
цев составляют 10—15%. Акцессорные минералы представлены цирко
ном, магнетитом, апатитом. Для данной ассоциации характерно полное 
отсутствие глинистого вещества и широкое развитие регенерационных и 
конформных структур.

Ассоциация мезомиктовых песчаников. Она прослежена в отложени
ях второго макроцикла разрезов Шкельдара и Гринг. В отличие от пре
дыдущей ассоциации здесь наблюдается увеличение содержания поле
вых шпатов и обломков пород. Для нее характерно содержание (%) 
кварца 60—70, полевых шпатов 20—25, обломков пород 20—30. Среди 
кварца резко преобладают удлиненные зерна метаморфического типа 
[16]. В незначительном количестве присутствует эффузивный кварц. По
левые шпаты представлены калиевыми разностями и плагиоклазами
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(до № 20—25). Резко уменьшается (до 5—10%) количество обломков 
эффузивов вследствие увеличения обломков глинистых пород и кварци
тов. Эта ассоциация отличается повышенным содержанием мусковита, 
более разнообразными становятся акцессорные минералы, среди кото
рых преобладает циркон, представленный двумя морфологическими раз
новидностями (окатанными и неокатанными зернами), турмалин, сфен, 
апатит и в виде единичных зерен гранат.

Ассоциация граувакко-аркозовых песчаников. Данная ассоциация ус
тановлена в отложениях третьего и четвертого макроциклов разрезов 
Шкельдара и Гринг. Она характеризуется содержанием (%) кварца 
40—60, полевых шпатов 30—40, обломков пород 10—15. Среди кварце
вых зерен наиболее распространены дымчатые, стеклянно-прозрачные 
обломки, генетически связанные с изверженными породами. В незначи
тельном количестве присутствуют удлиненные зерна метаморфического 
и окатанного седиментационно-осадочного кварца.

Полевые шпаты представлены как калиевыми разностями, так и 
плагиоклазами (до № 20—25). Среди них встречаются зерна двух разно
видностей: серицитизированные и относительно свежие. Для этой ассо
циации характерно повышенное содержание в целом карбонатов, кото
рые интенсивно корродируют обломочные зерна других минералов. 
В ряде случаев полевые шпаты полностью замещаются кальцитом, что 
необходимо учитывать при их подсчете. В противном случае полностью 
замещенные зерна можно принять за обломки карбонатных пород. Это, 
естественно, может привести к неправильной генетической интерпре
тации.

Акцессорные минералы представлены цирконом (как правило, полу- 
окатанным), турмалином, магнетитом, редко встречаются апатит и 
гранат.

Ассоциация полевошпат-кварцево-граувакковых песчаников с пре
обладанием обломков кислых и средних эффузивов. Характерным при
мером данной ассоциации являются отложения первого макроцикла раз
реза Мианаду, в которых содержание (%) кварца 40—50, полевых 
шпатов 20—30, обломков пород 30—40. Кварц представлен двумя разно
видностями: прозрачными чистыми совершенно неокатанными зернами 
и кристаллами бипирамидальной формы, а также округлыми выделе
ниями с оплавленными, корродированными, «заливчатыми» ограниче
ниями. Такой тип кварца, вероятно, связан с разрушением эффузивных 
пород мынтекинской серии [14, 18, 21]. В незначительном количестве 
присутствуют зерна кварца неправильной и изометричной формы с газо
жидкими включениями, располагающиеся в виде линейно вытянутых 
полос. В этих зернах иногда встречаются мельчайшие включения слюд 
и калиевого полевого шпата. Данный тип кварца обычно связан с кис
лыми изверженными породами [16]. Полевые шпаты представлены аль
битом и олигоклазом, в виде единичных зерен присутствуют также 
калиевые разности. Среди них встречаются как серицитизированные и 
пелитизированные зерна, так и неизмененные. Обломки пород представ
лены кислыми и средними эффузивами и составляют 70—80%. Для них 
характерна флюидальная структура, выраженная в виде извилистых 
струй и потоков.

Акцессорные минералы представлены цирконом, магнетитом, апати
том, эпидотом-цоизитом, лейкоксеном и в виде единичных зерен гра
натом.

Ассоциация полевошпат-кварцево-граувакковых песчаников с преоб
ладанием обломков метаморфических и осадочных пород. Данная ассо
циация установлена в отложениях второго макроцикла разреза Мианаду. 
Она характеризуется содержанием (%) кварца 40—60, полевых шпатов 
20—40, обломков пород 20—30.

Кварц в подавляющей массе сложен изометрической разновидностью 
с включением мельчайших зерен турмалина и циркона. Встречается так
же эффузивный кварц. Полевые шпаты состоят из кислых плагиоклазов 
и калиевых полевых шпатов. В этой ассоциации значительно увеличи-
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вается содержание обломков глинистых (пелитовых) и кремнистых по
род. Обломки эффузивных пород составляют не более 10%. В целом 
обломки пород характеризуются хорошей окатанностью. Для данной ас
социации свойственно отсутствие связующего материала, в связи с чем 
широко развиты процессы регенерации и инкорпорации обломочных 
зерен.

Группа акцессорных минералов состоит из циркона, турмалина, гра
ната, редко апатита.

Ассоциация аркозово-граувакковых песчаников. Данная ассоциация 
выделена в отложениях третьего и четвертого макроциклов в разрезах 
Мианаду. Для нее характерно содержание (%) кварца 40—50, полевых 
шпатов 30—40, обломков пород 10—20.

Кварц в основном характеризуется округлой формой и, очевидно, 
претерпел неоднократное переотложение. Среди полевых шпатов пре
обладают кислые разности. В этой ассоциации обломки представлены 
главным образом кремнистыми и алеврито-глинистыми породами, 
в меньшем количестве микрокварцитами и кварцевыми песчаниками. 
Обломки эффузивных пород почти полностью отсутствуют.

Ассоциация кремнекластито-кварцевых песчаников. Она распростра
нена в отложениях первого и второго макроциклов разрезов Нурус-Куль, 
Дараут-Курган и Кавак. Для нее характерно содержание кварца 70— 
80%, обломков пород 20—30% при полном отсутствии полевых шпатов. 
Обломки пород представлены песчаниками, кварц-серицитовыми и се- 
рицит-кварцевыми агрегатами и микрокварцитами. Песчаники состоят 
главным образом из разнообразных по величине и окатанности зерен 
кварца. Обломки серицит-кварцевого и кварц-серицитового состава сло
жены слабо окатанными, мелкими зернами кварца и чешуйками слюды. 
Для них характерна отчетливая микрослоистость, унаследованная от ис
ходных первичных осадочных пород, образованных в условиях низкой 
ступени метаморфизма и не испытавших глубоких изменений в последую
щие эпохи. Обломки микрокварцитов состоят главным образом из раз
нообразных по величине зерен кварца и характеризуются полигональ
ными прямолинейными контурами. Они имеют мозаичную микрограно- 
бластовую структуру. Акцессорные минералы представлены цирконом, 
турмалином, эпидотом, роговой обманкой.

Граувакково-кварцевая ассоциация песчаников. Она прослеживается 
в отложениях третьего макроцикла разрезов Нурус-Куль, Дараут-Кур
ган и Кавак. Для нее характерно содержание кварца 40—60%, обломков 
пород 40—60%. По вещественному составу обломки пород идентичны с 
выше описанной ассоциацией и отличаются от нее резким увеличением 
их количества.

Центральный и Юго-Восточный Памир. В отличие от Дарвазо-Алай- 
ской зоны в юрских отложениях Центрального и Юго-Восточного Па
мира формировались совершенно другие, резко различающиеся по ве
щественному составу минеральные ассоциации. Они отчетливо отражают 
осадконакопления различных частей этого региона (см. фиг. 3).

В юрских отложениях Центрального Памира формировались две ас
социации: мономинеральная кварцевая и кремнекластито-кварцевая.

Мономинеральная кварцевая ассоциация песчаников. Эта ассоциация 
установлена в прибрежно-морских отложениях первого и второго мак
роциклов. Ее отличительной чертой является повышенное (до 90%) 
содержание кварца, среди которого преобладает седиментационно-оса- 
дочный тип. Полевые шпаты играют подчиненную роль (их содержание 
колеблется от 0 до 5%) и представлены пелитизированными калиевыми 
разностями. Обломки пород, среди которых присутствуют кварц-слю- 
дистые сланцы и известняки, не превышают 10—15%. Как правило, они 
отличаются хорошей окатанностью. Группа акцессорных минералов со
стоит из циркона, турмалина, апатита, граната, ставролита, а также са
мородного золота (в виде примеси).

Глинистые минералы представлены гидрослюдой и хлоритом. В це
лом для ассоциации характерно повышенное содержание аутигенного
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лейкоксена и минералов гидроокислов железа. Последние развиваются 
по аутигенному пириту.

Кремнекластито-кварцевая ассоциация песчаников. Она установлена 
в прибрежно-морских и морских отложениях третьего макроцикла. Для 
нее характерно содержание (%) кварца 60—70, полевых шпатов 10—15, 
обломков пород 20—30. Кварц представлен как седиментационно-оса- 
дочным типом, так и изверженным. Среди обломков пород присутствуют 
микрокварциты и известняки. Акцессорные минералы представлены цир
коном, турмалином, пиритом, апатитом и эпидотом. Среди глинистых 
минералов встречены гидрослюда, хлорит и смешанослойные образова
ния гидрослюдисто-монтмориллонитового состава.

В пределах Юго-Восточного Памира установлены три терригенно-ми- 
неральные ассоциации: полевошпат-кварцево-аркозовая, кварц-граувак- 
ковая и мезомиктовых песчаников.

Полевошпат-кварцево-аркозовая ассоциация. Эта ассоциация уста
новлена в отложениях первого и второго макроциклов разрезов Вахан, 
Салангур и Гурумды. Кроме того, данная ассоциация прослеживается 
в отложениях второго макроцикла разрезов Куртеке, Тахтамыш и Ка- 
ракуль-Ашу. Для нее характерно содержание кварца 60—70%, полевых 
шпатов 40—30%. Обращает на себя внимание почти полное отсутствие 
обломков пород. Среди зерен кварца преобладает изометричная разно
видность. В незначительном количестве присутствуют обломки удлинен
ного габитуса. Полевые шпаты представлены плагиоклазами и калие
выми разностями. По ним интенсивна развиты процессы серицитизации 
и пелицитизации. Однако наряду с сильно измененными зернами встре
чаются относительно свежие. Глинистые минералы представлены гидро
слюдой и хлоритом. Среди акцессорных минералов присутствует циркон, 
который встречается в трех разновидностях: окатанный, полуокатанный 
и неокатанный. Турмалин в основном состоит из окатанных зерен. Со
держание граната, сфена, апатита и титанита незначительно.

Ассоциация кварц-граувакковых песчаников. Данная ассоциация ши
роко распространена в отложениях первого макроцикла разрезов Тах
тамыш, Каракуль-Ашу. Она характеризуется содержанием кварца 60— 
70%, обломков пород 30—40%. Кварц представлен разнообразными 
типами: изометрично-пластинчатым с включениями акцессорных мине
ралов (турмалин, циркон, апатит) и дымчатым с прямым угасанием, 
часто сильнотрещиноватым с мономинеральными включениями.

Обломки пород характеризуются чрезвычайно разнообразными ти
пами: кремнистыми сланцами, иногда со спикулами губок, кварцитами, 
микрокварцитами с примесью хлорита, высокоуглеродистыми алеврито
глинистыми породами. Эта ассоциация отличается большим разнообра
зием акцессорных минералов. Ее представителем является циркон, часто 
несущий следы хорошей окатанности и характеризующийся розовой и 
пурпурной окраской. Кроме того, в этой ассоциации присутствуют ру
тил, роговая обманка, сфен, апатит, эпидот, магнетит. Глинистые мине
ралы представлены хлоритом и гидрослюдой.

Ассоциация мезомиктовых песчаников. Эта ассоциация установлена 
в отложениях первого макроцикла разреза Куртеке (Истыкская зона). 
Она представлена (%) кварцем 60—70, полевыми шпатами 10—20, об
ломками пород 10—20. Кварц в общей своей массе характеризуется теми 
же морфологическими особенностями, что и в предыдущей ассоциации, 
выявленной в разрезах Каракуль-Ашу и Тахтамыш. Такое же сходство 
отмечается в качественном отношении обломков пород. Отличие их за
ключается только в количественном содержании. Полевые шпаты по со
ставу соответствуют таковым из отложений разрезов Гурумдинской зоны 
(Гурумды, Вахан, Салангур).

ПАЛЕОГЕОГРАФИЯ ТЕРРИГЕННО-МИНЕРАЛЬНЫХ АССОЦИАЦИЙ

Прежде чем перейти к восстановлению питающих провинций и эво
люции областей осадконакопления, необходимо рассмотреть основные 
концепции на развитие Памирского сегмента. Согласно первой [7], исхо
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дя из особенностей глубинного строения земной коры рассматриваемого 
региона выделены крупные блоки (Рушанский, Алайский, Северо-, Цент
рально- и Южно-Памирский, Каракорумский, Высоких и Низких Гима
лаев), между которыми располагались самостоятельные переходные 
зоны, имеющие индивидуальное строение (флишевая зона Инд, Акбай- 
тальская зона разломов). Блоки разделяются между собой глубинными 
разломами (Южно-Ферганский, Северо-Памирский, Акбайтальский, Ру- 
шанско-Пшартский, Драсский, Пенджабский и др.), падающие очень 
круто, не положе 70°. Причем аномальность глубинного строения Пами- 
ро-Гималайского региона захватывает не только земную кору, но и асте
носферу. Вертикальный подъем аномально разогретого вещества из 
глубоких слоев мантии на поверхность обусловливает повышенный теп
ловой поток, усиленную сейсмическую активность и поднятие в районе 
Памира (не более чем за 30 млн лет до нашего времени) крупных бло
ков земной коры, разделенных относительно опущенными впадинами. 
Это воздымание продолжается и в настоящий период.

Другая точка зрения [15, 19, 20, 22, 26, 28] помимо собственно оро
генеза предполагает проявление тектонической активности в виде риф- 
тообразования. Рифтовые системы неоднократно зарождались и отми
рали на площади современного Азиатского материка.

С закрытием Палеотетиса в середине — конце триаса, в результате 
сближения отколовшихся от Гондваны континентальных блоков с юж
ным краем Евразиатского материка, южнее происходит активное рас
крытие Мезотетиса, заложившегося в конце девона — карбона. Закры
тие этого бассейна с корой океанического типа произошло в основном 
в позднекиммерийскую эпоху на рубеже юры и мела. Одновременно с 
этим вследствие продолжающегося раскола северного края Гондваны 
происходит расширение Неотетиса, которое в позднемеловую эпоху сме
няется сжатием. К концу эоцена завершается поглощение коры океани
ческого типа. Расположение Афро-Аравийской и Индостанской, а также 
Евразийской плит приобретает современный облик. Причем в настоящее 
время отмечается сближение Памира и Тянь-Шаня до 2,4 см в год [26]  ̂
Рифтовые системы трассируются накоплением в их центральных .частях 
глубоководных вулканогенных и терригенно-кремнистых формаций на 
коре океанического типа.

Как видим, эти гипотезы принципиально отличаются источником 
энергии, механизмом проявления геологических процессов, но объединя
ются конечным результатом, который выражен в гигантском скучивании 
горных хребтов, образующих современную высокую часть Азии.

Дарвазо-Алайская зона. На современных геологических и тектониче
ских картах Дарвазо-Алайская зона показана резко суженной. Граница 
юрского седиментационного бассейна на севере Афгано-Таджикской де
прессии, продолжением которой на северо-западе является Алайская 
долина, не вызывает сомнения. Она соответствовала современным кон
турам выходов юрских отложений и проходила по подножию южных 
склонов Гиссарского и Алайского хребтов. Ее южная граница, исходя 
из данных литолого-фациальных и минералого-петрографических иссле
дований, не соответствует современной. Если даже предположить, что 
она находилась в юрское время на том месте, где мы ее наблюдаем сей
час, то мы вправе были бы ожидать слияния речных долин, стекавших 
с древних поднятий Алая, Дарваза и Северного Памира, и соответствен
но смешения терригенно-минеральных ассоциаций, поступавших с ука
занных поднятий. Однако этому противоречат полученные нами резуль
таты. По всей вероятности, южная граница юрского седиментационного 
бассейна в районе Дарвазо-Алайской зоны находилась несколько южнее 
современной. Среди юрских отложений Дарвазо-Алайской зоны выделя
ются три района, отличающиеся по характеру минеральных ассоциаций 
(см. фиг. 2). Первые три ассоциации характеризуют крайние юго-запад
ные разрезы Дарвазского хребта (Гринг, Шкельдара, Иокунж).

Ассоциация кремнекластито-кварцевых гравелитов и песчаников ус
тановлена в аллювиальных, озерных и озерно-болотных отложениях пер
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вого макроцикла. Ассоциация мезомиктовых песчаников выявлена в 
озерных и прибрежно-морских отложениях второго макроцикла, грау- 
вакково-аркозовая — в морских и прибрежно-морских осадках третьего 
и четвертого макроциклов. Первый и второй макроциклы формировались 
в условиях гумидного климата, а третий и четвертый — при резко арид
ном климате. Вещественный состав ассоциаций позволяет установить 
возможные материнские породы. Присутствие в большом количестве в 
составе первой ассоциации оплавленного корродированного кварца, об
ломков эффузивных пород с характерными флюидальными текстурами 
указывает, что вероятным источником ее материала был комплекс эф
фузивных образований. Ими скорее всего являлись кварцевые порфиры 
(липариты) пермо-триасового возраста шакаревской, чапсайской, вас- 
микухской и иокуньжской свит, широко развитые в пределах Дарвазско- 
го хребта [8, 9, 14, 18]. Подтверждением этого является также идентич
ный состав акцессорных минералов первой ассоциации, среди которых 
отмечаются магнетит, циркон и в виде единичных зерен апатит. Наряду 
с пермо-триасовыми эффузивным комплексом размыву подвергались 
кремнистые сланцы, на что указывает их присутствие в составе первой 
минеральной ассоциации.

Во время формирования второй ассоциации область мобилизации 
вещества значительно расширилась. Наряду с эффузивным комплексом, 
доля участия которого резко сократилась, в размыв вовлекаются интру
зивные и осадочно-метаморфические породы палеозойского возраста.

Присутствие среди полевых шйатов натриево-калиевых разностей,' 
плагиоклазов (до № 20—25), стеклянно-прозрачного и дымчатого квар
ца, а среди акцессорных минералов — циркона, турмалина, магнетита и 
мусковита указывает на то, что размыву подвергались породы интрузив
ного комплекса, судя по гранитоидному составу этой минеральной ас
социации. В настоящее время гранитоидные массивы доюрского возрас
та на изученной площади распространены спорадически. Очевидно, 
в прошлом они были развиты более широко.

Наряду с эффузивными и интрузивными комплексами, как было уже 
отмечено выше, в составе второй ассоциации резко увеличивается роль 
осадочно-метаморфических пород. Об этом свидетельствует значитель
ное увеличение обломков глинистых, алеврито-глинистых пород и квар
цитов. Это, по-видимому, связано с тем, что размыву подвергались породы 
осадочных и осадочно-метаморфических комплексов доюрского возраста. 
Им мог быть карбоновый флишоидный комплекс, характеризующийся 
средней стадией метаморфизма и состоящий из чередования алевроли
тов, песчаников и аргиллитов. Степень метаморфизма пород этого ком
плекса соответствует стадии метаморфизма обломочных частиц второй 
ассоциации. В настоящее время данный комплекс развит на территории 
Северного Афганистана. Хорошая окатанность обломков указывает на 
относительно длинный путь их транспортировки.

И наконец, третья ассоциация отличается от описанных выше резким 
увеличением полевых шпатов и уменьшением количества обломков по
род. Это обусловлено тем, что в момент формирования третьей ассоциа
ции палеогеография водосборов резко изменилась за счет вовлечения в 
область денудации новых площадей гранитоидных массивов. При этом 
доля пород осадочно-метаморфических комплексов резко сократилась. 
Обращает на себя внимание полное отсутствие обломков эффузивных 
пород, что свидетельствует об их полном отсутствии в областях сноса.

Несколько иной состав минеральных ассоциаций отмечается в районе 
Мианаду. Полевошпат-кварцево-граувакковая ассоциация с повышен
ным содержанием обломков эффузивных пород характеризует аллю
виальные, болотные и озерно-болотные отложения первого макроцикла. 
Полевошпат-кварцево-граувакковая ассоциация с преобладанием об
ломков осадочных и метаморфических пород установлена в озерных и 
прибрежно-морских осадках второго макроцикла, формирование мине
ральных ассоциаций происходило в условиях гумидного климата.
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Ассоциация граувакковых аркоз выявлена в морских и прибрежно
морских отложениях третьего и четвертого макроциклов, накапливаю
щихся в условиях аридного климата.

Анализ вещественного состава первой ассоциации приводит нас к 
выводу, что, по-видимому, основным источником сноса являлись разно
образные осадочно-эффузивные комплексы. Ими скорее всего были ли
париты, риолитовые порфиры, дациты и дацитовые порфиры триас-перм- 
ского возраста, широко развитые в настоящее время в пределах Дарваз- 
ского хребта. Об этом же, в частности, свидетельствует и их идентичный 
состав. Дополнительными источниками сноса являлись осадочно-мета
морфические и интрузивные комплексы.

В процессе формирования второй ассоциации происходило резкое 
изменение в составе питающих площадей. Сокращается площадь эффу
зивных пород на водораздельных участках. К этому времени в область 
эрозии вовлекаются осадочные, метаморфические и частично кремнис
тые образования. Хорошая окатанность обломков ц^род, по-видимому, 
связана с удаленностью источников сноса, которые располагались в юж
ной и юго-восточной частях региона. Продолжали размываться также 
палеозойские гранитоиды.

Формирование третьей ассоциации связано уже преимущественно с 
размывом гранитоидов, что доказывается аналогией вещественного со
става этой ассоциации и гранитоидных комплексов, развитых в пределах 
северо-восточной части Дарвазского хребта.

В разрезах южного склона Алайского хребта (Нурус-Куль, Дараут- 
Курган и Кавак) формировались две ассоциации.

Ассоциация кремнекластито-кварцевых песчаников и гравелитов 
установлена в аллювиальных, делювиально-пролювиальных, озерных и 
озерно-болотных отложениях первого и второго макроциклов, образо
вавшихся в условиях гумидного климата. Кварц-граувакковая ассоциа
ция характерна для аллювиальных осадков третьего макроцикла, сфор
мировавшегося в условиях аридного климата. Источником сноса при 
формировании этой ассоциации явились кварц-серицитовые, серицит- 
кварцевые, алеврито-глинистые породы палеозойского возраста; При 
этом вначале размывались более или менее выветрелые породы, что под
тверждается повышенным содержанием кварца, а в дальнейшем — от
ложения, не затронутые выветриванием, что подтверждается также 
активизацией тектонических движений данного региона.

Приведенный выше материал однозначно свидетельствует о незави
симости формирования в течение всего юрского времени осадочных ком
плексов северного и южного бортов Дарвазо-Алайской зоны и их значи
тельном сближении в последующие геологические эпохи. Кроме того, 
он позволяет выявить общую тенденцию в развитии этого региона, вы
раженную в активизации тектонических движений во время накопления 
осадков второго и третьего макроциклов, что нашло отражение в уси
лении денудационной деятельности речных систем, вовлечении в область 
размыва новых площадей и значительном расширении полимиктовости 
поступающего в область аккумуляции терригенного материала.

Центральный и Юго-Восточный Памир. Анализ вещественного соста
ва выявленных минеральных ассоциаций показывает, что их образова
ние связано с различными типами материнских пород. В частности, 
мономинеральный состав отложений первого и второго макроциклов раз
реза Кокуйбель (Центральный Памир) показывает, что их формирова
ние связано с размывом преимущественно осадочных комплексов. Это 
наглядно подтверждается типом обломочного кварца, представленного 
в подавляющей своей массе седиментационно-осадочной разновидностью, 
т. е. кварцем, который претерпел несколько (по крайней мере два) цик
лов седиментогенеза. Кроме того, для этой ассоциации характерны 
преимущественно окатанные обломки алеврито-глинистых пород. Среди 
акцессорных минералов присутствуют наиболее устойчивые разности 
(циркон, турмалин, магнетит, сфен). Как правило, все они характери
зуются хорошей окатанностью. Согласно сказанному выше, можно пред
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положить, что вероятным источником сноса был осадочно-метаморфи
ческий комплекс Северного Памира силур-девонского возраста, пред
ставленный чередованием алевролитов и аргиллитов.

В настоящее время этот комплекс имеет локальное распространение. 
Вверх по разрезу наблюдается смена вещественного состава отложений 
в сторону увеличения обломков пород в третьем макроцикле, среди ко
торых превалируют микритовые известняки. Можно предположить, что 
в область денудации были вовлечены дополнительные источники сноса. 
Ими могли быть отложения силур-девонского метаморфического комп
лекса, который в отдельных' районах наряду с терригенными породами 
содержит прослои микрозернистых известняков. Смена вещественного 
состава отложений не случайна и приурочена к начальной стадии измене
ния тектонического развития территории в келловей-оксфордское время. 
На данном этапе отмечается общая перестройка в областях денудации и 
осадконакопления, связанная с изменением тектонических, палеогеогра
фических и климатических условий, которые охватывают не только Цент
ральный и Юго-Восточный Памир, но и смежные территории, включая 
Афгано-Таджикскую впадину, Зеравшано-Алайскую зону, Ферганскую 
депрессию и др. [4, 6, 10, 24].

В пределах Юго-Восточного Памира формировались три различные 
терригенно-минеральные ассоциации, приуроченные к отдельным его 
участкам. Кварц-граувакковая ассоциация установлена на востоке ре
гиона в отложениях первого макроцикла разрезов Тахтамыш и Кара- 
куль-Ашу. Наличие различных типов кварца (окатанного, дымчатого, 
трещиноватого), чрезвычайно разнообразных обломков пород (кремнис
тых сланцев со спикулами губок, глинистых сланцев, кварцитов и др.), 
широкий спектр акцессорных минералов указывают на то, что источни
ками сноса при формировании данной ассоциации были преимуществен
но осадочно-метаморфические породы. Терригенные прослои в карбонат
ной толще имеют линзообразную форму и по простиранию замещаются 
мелководными органогенными, органогенно-обломочными и оолитовыми 
известняками. Поэтому можно предположить, что они связаны с размы
вом главным образом подстилающих отложений истыкской свиты, пе
риодически выводившихся выше уровня воды во время общего обмеле
ния морского бассейна. Об этом, в частности, свидетельствует аналогич
ный состав минеральных ассоциаций и пород истыкской свиты [1].

Присутствие обломков кремнистых сланцев и микрозернистых извест
няков, по-видимому, является результатом локального погружения сред
нетриасового кремнисто-карбонатного комплекса, который по составу 
во многом сходен с описываемой ассоциацией.

Полевошпат-кварцевая аркозовая ассоциация прослежена в отложе
ниях первого и второго макроциклов разреза Гурумды, Салангур, Ва- 
хан, в осадках второго макроцикла разрезов Куртеке, Каракуль-Ашу. 
Эта ассоциация охватывает практически всю территорию Юго-Восточ
ного Памира. Данные о ее вещественном составе свидетельствуют об ин
тенсивном размыве гранитоидных комплексов. Последние были широко 
развиты в пределах Юго-Западного Памира. Поэтому естественно пред
положить их в качестве источников обломочного материала при форми
ровании этой ассоциации.

Ассоциация мезомиктовых песчаников установлена в отложениях 
первого макроцикла разреза Куртеке. Она является как бы промежуточ
ной между ассоциацией, распространенной в разрезах Гурумды, Салан
гур, Вахан и ассоциацией, распространенной в отложениях первого мак
роцикла разрезов Тахтамыш и Каракуль-Ашу. Это подтверждается так
же идентичными морфологическими и генетическими особенностями 
породообразующих компонентов во всех трех минеральных ассоциациях. 
Из приведенных выше данных можно предположить, что поступление 
терригенного материала в районе Куртеке происходило как с запада 
(со стороны Гурумдинской зоны), так и с востока (со стороны Тахтамы- 
ша и Каракуль-Ашу).
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Изучение вещественного состава отложений первого макроцикла поз
волило определить не только области денудации и направления сноса 
обломочного материала, но и ответить на некоторые стратиграфические 
вопросы. В частности, по существующим стратиграфическим схемам 
[2, 3, 11] район Куртеке вовлекается в осадконакопление в раннеюрское 
время, где формировались аргиллиты, алевролиты и высокозольные угли 
с прослоями глинистых известняков, а в районе Каракуль-Ашу и Тахта- 
мыш осадконакопление начинается только в байосское время, т. е. в те
чение ранней и начале средней юры этот район представлял собой об
ласть устойчивого поднятия. Однако этому противоречат данные полу
ченного фактического материала. Непосредственно в базальной пачке 
разреза Каракуль-Ашу в карбонатных отложениях определены форами- 
ниферы, возраст которых соответствует раннесреднеюрскому времени. 
Кроме того, сходство выявленных терригенно-минеральных ассоциаций 
для первого макроцикла в вышеупомянутых районах указывает на их 
синхронное образование. Таким образом, район Каракуль-Ашу, так же 
как и Куртеке, представлял собой в раннеюрское время область аккуму
ляции, где накапливались разнообразные карбонатно-терригенные, тер- 
ригенные и углистые отложения.

Очевидно, что наибольшее количество терригенного материала на
капливалось в результате интенсивного размыва интрузивных комплек
сов древних поднятий Юго-Западного Памира. В то же время роль этого 
источника обломочного вещества в отложениях первого макроцикла раз
резов Куртеке и Каракуль-Ашу резко сокращается. В это время, по-ви
димому, добавочными источниками сноса являлись алеврито-глинистые 
отложения истыкской свиты, периодически выводившиеся на дневную 
поверхность в виде островов.

Сравнение вещественного состава перечисленных терригенно-мине
ральных ассоциаций в отложениях Центрального и Юго-Восточного Па
мира показывает эволюцию питающих провинций и своеобразие обста
новок осадконакопления. При этом огромное количество терригенного 
материала, поступавшего с древних поднятий Северного Памира и Дар- 
ваза, не достигало бассейна Югб-Восточного Памира и оседало в районе 
Кокуйбель-Бартанг-Ру£нан. По-видимому, осаждение этого обломочного 
вещества происходило в крупном прогибе, располагавшемся между 
Центральным и Юго-Восточным Памиром, который контролировался 
глубинным Рушанско-Пшартским разломом древнего заложения. Это 
подтверждается также отсутствием переходных фаций между карбонат- 
но-терригенными осадками прибрежного мелководья Кокуйбель-Бартанг- 
Рушанской зоны и карбонатными отложениями относительно удаленных 
от побережья участков Юго-Восточного Памира. Формирование осадков 
в данном районе в какой-то степени напоминает фациальные условия, 
существующие в районе Багамских островов. В настоящее время здесь 
на огромных участках шельфовой зоны в условиях мелководья (глубины 
не превышают 15 м) происходит формирование карбонатных осадков 
значительной мощности, представленных разнообразными органогенны
ми, органогенно-обломочными, оолитовыми образованиями, а также 
тонкими арагонитовыми илами. В то же время с Американского конти
нента поступает огромное количество терригенного вещества. Не дости
гая Багамских островов, оно оседает в глубоководной впадине, распо
ложенной между континентом и островами. Наличе многочисленных от
мелей и подводных поднятий, благоприятная физико-химическая среда 
осадконакопления в морском бассейне, теплый тропический и субтропи
ческий климат способствовали интенсивному биохемогенному осажде
нию карбоната кальция. Если бы все терригенное вещество достигало 
бы Багамских островов, то вряд ли можно было бы ожидать там такого 
интенсивного карбонатонакопления.

На соотношение и развитие этих участков Памирского сегмента су
ществует и другая точка зрения [19], согласно которой на протяжении 
триаса и большой части юры на месте Рушанско-Пшартской зоны, толь
ко в значительно больших размерах, располагался глубоководный мор

47



ской бассейн с океаническим типом земной коры. С юга и севера он был 
ограничен склонами, претерпевшими самостоятельное, резко отличное 
друг от друга развитие. На южном склоне после раскола плиты вулка
низм не проявлялся, и в обстановке мелководного шельфа накаплива
лись преимущественно карбонатные осадки. На северном склоне отмеча
ется проявление длительного вулканизма с излиянием лав, сходных по 
своему составу основным эффузивам рифта Красного моря. На сущест
вование бассейна океанического типа в мезозое указывает присутствие 
пород офиолитовой ассоциации соответствующего возраста на террито
рии Центрального Афганистана [12].

Обстановка равномерного растяжения, существовавшая в течение 
всего юрского времени, на рубеже с мелом, сменилась нараставшим сжа
тием, обусловившим проявление тектонического скучивания и замыка
ние океанического бассейна. Таким образом, по мнению этих исследова
телей, рифтогенная окраина Рушанско-Пшартской зоны принадлежала 
по своему развитию к структурам средиземноморского типа и была рас
положена на северном крае Мезотетиса. Проявление последующих тек
тонических процессов значительно усложнило ее строение. Так, в совре
менной структуре Пшартского участка отмечается не менее четырех 
пластин, надвинутых друг на друга, и за счет этого значительное сокра
щение его первоначальной ширины [19].

Проведенное нами литолого-фациальное, минералого-петрографиче
ское и палеогеографическое исследование юрских отложений Памиро- 
Дарвазского региона позволило выявить основные источники поступлю 
ния терригенного вещества и проследить их эволюцию на основе смены 
вещественного состава отложений, формирующихся в различных 
ландшафтно-климатических условиях. Смена выделенных терригенно- 
минеральных ассоциаций является отражением разного масштаба текто
нических процессов. Эти процессы во времени совпадают с раннеюрско- 
ааленским, байос-батским, келловей-оксфордским и кимеридж-титонским 
этапами, к которым приурочена смена флористических, спорово-пыль
цевых комплексов и обстановок осадконакопления. Причем вертикаль
ные ряды изменений отражают, как правило, эволюционирующий харак
тер основных бассейнов седиментогенеза. В то же время наблюдаемые 
на разных этапах резкие латеральные смены фациального облика отло
жений и их вещественного состава позволяют нам фактически подтвер
дить концепцию горизонтальных перемещений земной коры в этом 
регионе.

Таким образом, комплексное литологическое исследование юрских от
ложений в Памиро-Дарвазском районе дает возможность более обосно
ванно реконструировать эволюцию основных осадочных бассейнов.

Литература

1. Алиев С. Н. Литология и условия формирования триасовых отложений Юго-Во
сточного Памира: Автореф. канд. дис. Душанбе: ГИН ТаджССР, 1977. 22 с.

2. Андреева Т. Ф., Дронов В . И. Памирская геосинклинальная область.— В кн.: Стра
тиграфия СССР. Юрская система. М.: Недра, 1972, с. 224—236.

3. Андреева Т. Ф. Двустворчатые моллюски юрских отложений Юго-Восточного Па
мира. Ч. 1. Душанбе: Дониш, 1977. 186 с.

4. Бархатов Б. П. Тектоника Памира и его положение в орогеническом поясе север
ного обрамления Индостанского сектора Гондваны.— В кн.: Гималайский и альпий
ский орогенез. М.: Недра, 1964, с. 215—228.

5. Бебешев И. И. Литология юрских угленосных отложений Гиссарского хребта.— 
Тр. ГИН АН СССР, 1976, вып. 293. 136 с.

6. Белов А. А. Тектоническое развитие альпийской складчатой области в палеозое.— 
Тр. ГИН АН СССР, 1981, вып. 347. 212 с.

7. Белоусов В. В., Вольвовский В. С., Вольвовский И. С. и др. Глубинное строение 
Центральной Азии по геотраверсу Тянь-Шань — Памир — Гималаи.— В кн.: Текто
ника Азии (Докл. 27-го МГК, т. 5), 1984, с. 24—32.

8. Власов Н. Г. Основные черты доюрской истории Юго-Западного Дарваза.— В кн.: 
Геология Средней Азии. Л.: Изд-во ЛГУ, 1961, с. 82—109.

9. Геология СССР, т. XXIV, ч. 2, 1959. 732 с.
10. Губин И. Е. Закономерности сейсмических проявлений на территории Таджикиста

на. М.: Изд-во АН СССР, 1960. 462 с.

48



11. Дронов В. И. Структурно-фациальные подзоны Центрального и Юго-Восточного 
Памира.— В кн.: Тектоника Памира и Тянь-Шаня. М.: Наука, 1964, с. 14—23.

12. Демин А. Н., Довгаль Ю. М., Мирзод С. X. и др. О возрасте офиолитовых формаций 
юго-восточной части Центрального Афганистана.— Докл. АН СССР, 1973, т. 213, 
N9 1, с. 70—81.

13. Жемчужников Ю. А.. Яблоков В. С., Боголюбова Л. И. и др. Строение и условия 
накопления основных угленосных свит и угольных пластов среднего карбона Донец
кого бассейна. М.: Изд-во АН СССР, ч. 1—1959. 332 с.; ч. 2 — 1960. 347 с.

14. Кафарский А. X., Пыжьянов И. В. К вопросу о расчленении отложений мынтекин- 
ской свиты Северного Памира.— Матер, по геологии Памира. Вып. 1. Душанбе: До- 
ниш, 1963, с. 53—64.

15. Книппер А. Л. Океаническая кора в структуре Альпийской складчатой области.— 
Тр. ГИН АН СССР, 1975, вып. 267. 208 с.

16. Коссовская А. Г. Минералогия терригенного мезозойского комплекса Вилюйской 
впадины и Западного Верхоянья.— Тр. ГИН АН СССР, 1962, вып. 63. 204 с.

17. Коссовская А. Г. Граувакки печорской угленосной формации.— Тр. ГИН АН СССР, 
1972, вып. 298, с. 105—153.

18. Лучников В. С., Таджидинов X. С. Вулканогенные образования пермо-триасового 
комплекса Юго-Западного Дарваза.— Тр. ВНИГНИ, 1974, вып. 159, с. 217—221.

19. Пашков Б. Р., Швольман В. А. Рифтогенные окраины Тетиса на Памире.— Геотек
тоника, 1976, № 6, с. 52—63.

20. Лейве А. В., Буртман В. С., Руженцев С. В., Суворов А. И. Тектоника Памиро-Ги- 
малайского сектора Азии.— В кн.: Гималайский и альпийский орогенез. М.: Недра, 
1964, с. 156—173.

21. Полянский Б. В., Погорелая Д. Д. Литологическая характеристика триас-юрских от
ложений Дарваза.— Тр. ВНИГНИ, 1971, вып. 116, сб. 3, с. 111—126.

22. Руженцев С. В. Тектоническое развитие Восточного Памира и роль горизонтальных 
движений в формировании его альпийской структуры.— Тр. ГИН АН СССР, 1968, 
вып. 192. 201 с.

23. Тимофеев П. П. Геология и фации юрской угленосной формации Южной Сибири.— 
Тр. ГИН АН СССР, 1969, вып. 197. 458 с.

24. Троицкий В. И. Мезозойская тектоника Средней Азии.— В кн.: Тектоника мезозой
ского орогенного пояса Центральной Азии. М.: Наука, 1974, с. 18—40.

25. Шутов В. Д. Классификация терригенных пород и граувакк.— Тр. ГИН АН СССР, 
1972, вып. 238, с. 9—24.

26. Яншин А. Л., Хайн В. Е., Гатинский Ю. Г. Основные проблемы тектоники Азии.— 
В кн.: Тектоника Азии (Докл. 27-го МГК, т. 5), 1984, с. 3—10.

27. Bazhenov М. L., Burtman V. S. Formation of Pamir-Punjab syntaxis: implication from 
paleomagnetic investigation of Lower Cretaceous and Paleogene rocks of the Pamirs.— 
Contemporary Geoscientific Researches in Himalaya. V. I. Dehra Dun, India, 1981, 
p. 71—81.

28. Hynes A. J. Igneous activity at the birth of an ocean basin in Eastern Greece.— Ca- 
nad. J. Earth Sci., 1974, v. 11, № 6, p. 70—85.

Геологический институт АН СССР, Поступила в редакцию
♦Москва 20.XI.1985

4 Литология и полезные ископаемые, № 5



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  6

УДК 553.495

ПРОБЛЕМА ИНФИЛЬТРАЦИОННОГО УРАНОВОГО 
РУДООБРАЗОВАНИЯ В ЗОНАХ ТРЕЩИНОВАТОСТИ 

КРИСТАЛЛИЧЕСКИХ ПОРОД
Щ Е Т О Ч К И Н  В . Н ., Т К А Ч Е Н К О  Я . Я ., Ш М А Р И О В И Ч  Е . М .

Рассматриваются условия и механизм формирования коффинит-черние- 
вого оруденения в трещиноватых породах фундамента, обосновываются его 
экзогенно-инфильтрационная природа, пространственная и генетическая 
связь с разрушающимися первичными концентрациями урана и зоной вто
ричного сульфидного обогащения гипергенной зональности. Установлен ос
новной минеральный восстановитель урана при экзогенном рудообразо- 
вании в кристаллических породах, лишенных микробиологически активного 
органического вещества. Намечены основные направления дальнейших ис
следований по проблеме трещинно-инфильтрационного рудообразования.

В последние годы в кристаллических породах фундамента древних, 
платформ выявляются рудные объекты, характеризующиеся разг 
витием полигенного уранового оруденения с широким распростране
нием вторичной коффинит-черниевой минерализации. На одном из таких 
участков эндогенные концентрации урана представлены высокотемпера
турным уранинитовым оруденением в аплит-пегматоидных гранитах и 
гидротермальным сульфидно-настуран-коффинитовым в гранитогнейсах 
в связи с низкотемпературными щелочно-калиевыми метасоматитами 
гумбеитовой формации. В общем балансе руд существенная роль при
надлежит вторичным коффинит-черниевым накоплениям, сформирован
ным экзогенными процессами за счет выщелачивания урана из различ
ных эндогенных проявлений и переотложения его в зонах открытой тре
щиноватости. Учитывая высокую степень тектонической раздробленно
сти пород, это экзогенное оруденение может быть перспективно для 
извлечения урана способом подземного выщелачивания.

Наиболее хорошо изученная залежь коффинит-черниевых руд при
урочена к крутопадающей зоне разлома северо-восточного простирания. 
Разломная зона ориентирована вкрест залегания нижнепротерозойской 
гнейсовой толщи, полого (25—30°) погружающейся на юго-запад, и вы
ражена интенсивной объемной трещиноватостью пород, катаклазитами 
и брекчиями. Вмещающие комплексы представлены биотитовыми, гра- 
фит-биотитовыми, в меньшей мере амфиболсодержащими гнейсами с 
маломощными, преимущественно субсогласными телами ультраметамор- 
фических и более поздних инъекционных гранитов. Коффинит-черниевая 
минерализация распределена по трещинам и локализуется в пределах 
всего объема мощной разломной структуры, образуя кулисообразную 
систему линзовидных субгоризонтально залегающих рудных тел (фиг. 1).

Приповерхностная зона гипергенеза, хорошо выраженная на участке 
залежи, имеет сложное строение и представлена пространственно совме
щенными зональностями двух типов — кислотно-щелочной и окислитель
но-восстановительной (фиг. 2). Первая проявлена развитием площадной 
и линейных кор выветривания каолинитового профиля с зонами сплош
ной каолинизации, гидрослюдизации1 и каолинит-гидрослюдистого из
менения по трещинам; вторая — зонами остаточных гидроокислов желе
за (окисления) и цементации, в которой выделяются подзоны сидерити-

1 Здесь и далее имеется в виду лишь хорошо известный ряд гипергенных превра
щений триоктаэдрических слюд [11]. Светлые диоктаэдрические калиевые гидрослюды,, 
происхождение которых может быть дискуссионным [1, 3], в гипергенной зональности 
не рассматриваются.
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Фиг. 1. Геологический разрез вкрест простирания залежи 

1 — отложения кайнозойского осадочного чехла; 2 — биотитовые, графит-биотитовые 
гнейсы; 3 — амфиболовые гнейсы и амфиболиты; 4 — диопсид-кварц-карбонатные по
роды; 5 — пегматоидные граниты; 6 — биотитовые граниты; 7 — разрывные нарушения; 
8 — область интенсивно-трещиноватых пород; 9 — проявления эндогенных концентра
ций урана (а — гидротермальной сульфидно-коффинит-настурановой ассоциации, б — 
высокотемпературной молибденит-уранинитовой ассоциации); 10 — трещинно-инфиль- 
трационное коффинит-черниевое оруденение с бедными (а) и более богатыми (б) кон

центрациями урана

зации, переотложенных гидроокислов железа и сульфидизации. За счет 
неравномерной трещинной проницаемости пород в целом в них наблю
дается телескопирование некоторых минеральных новообразований 
(остаточных гидроокислов железа и сидерита, дисульфидов и переотло
женных гидроокислов железа), характеризующих разные окислительно
восстановительные обстановки (см. фиг. 2).

Зона каолинизации развита по гнейсам и гранитам непосредственно 
под чехлом песчано-глинистых отложений палеогена. Преобладающим 
минералом является каолинит в виде сплошных тонкочешуйчатых и по- 
рошковатых агрегатов, в массе которых отмечаются реликтовые зерна 
кварца, гидратированного биотита, реже микроклина. Сплошная као
линизация на глубину постепенно сменяется зоной преимущественно гид
рослюдистых изменений. Породы здесь сохраняют свои первичные 
структурно-петрографические и текстурные признаки, характеризуясь 
интенсивной гидрослюдизацией биотита, частичной каолинизацией зерен 
плагиоклаза, а также новообразованиями гидрохлорита и монтморилло
нита. Изменения каолинит-гидрослюдистого типа сопровождаются рас
творением кальцита гидротермальных прожилков, широко распростра
ненных во вмещающих породах. В основании зоны гидрослюд практиче
ски всегда отмечается маломощный интервал незначительного обогаще
ния пород ураном, фиксируемый по ^-каротажу скважин. Третья зона —
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каолинит-гидрослюдистых изменений по трещинам прослеживается на 
значительные глубины. На этом уровне кальцитовые прожилки и основ
ная масса гранитогнейсов не затронуты кислотно-щелочными процесса
ми, а каолинит-гидрослюдистые агрегаты с незначительной примесью 
монтмориллонита (данные рентгеноструктурного анализа) в виде порош- 
коватых налетов и плотных пленок развиваются по системе гидротер
мальных хлоритовых прожилков, захватывая первые миллиметры при- 
контактовых участков породы.

Фиг. 2. Строение гипергенной зональности в разрезе залежи 
/ —4 — зоны (1 — сплошной каолинизации и гидрослюдизации, 2 — каолинит-гидро
слюдистых изменений по трещинам; 3 — новообразований сидерита и остаточных гид
роокислов железа; 4 — переотложенных гидроокислов железа и порово-трещинной пи
ритизации); 5 — нижняя граница пород, резко обедненных моносульфидной серой; 6 — 

коффинит-черниевое оруденение; 7 — разрывные нарушения

Окислительно-восстановительная зональность выразилась на фоне 
рассмотренных изменений сменой типоморфных минералов с разной ва
лентностью железа. Непосредственно под угленосными отложениями па
леогена породы фундамента осветлены и представлены безжелезистой 
каолиновой массой мощностью до первых метров. Зона окисления или 
остаточных гётит-гидрогётитов проявлена под этой каймой осветления, 
совмещаясь с интервалами сплошной каолинизации и гидрослюдизации. 
Иногда по проницаемым участкам вдоль тектонических нарушений она 
образует языкообразные затеки на глубину. Типоморфным признаком 
является развитие желто-бурых гидроокислов железа, образующих псев
доморфозы по сульфидам и другим железосодержащим минералам.

Ниже расположена зона цементации, которая наиболее широко рас
пространена в разрезе залежи, прослеживаясь от приповерхностных 
уровней кристаллического фундамента на глубину до выклинивания тре
щинных каолинит-гидрослюдистых изменений. В ее пределах выделяется 
верхняя подзона с новообразованным сидеритом, обладающая линзовид
ной морфологией и сравнительно небольшой мощностью. В значитель
ной мере она пространственно совмещена с областью развития (по дру
гим структурно-текстурным элементам породы) остаточной гётит-гидро- 
гётитовой минерализации. Сидерит обычно в виде тонкозернистого 
агрегата выполняет мелкие трещины и пустоты породы, а также обра
зует рассеянные сферолитовые зерна в каолинит-гидрослюдистой массе.

Основная нижняя часть зоны цементации, телескопированная с као- 
линит-гидрослюдистыми изменениями по трещинам, проявлена разви
тием дисульфидов железа, главным образом пирита, и переотложенных 
гётит-гидрогётитов. Новообразованный пирит тонкокристаллический, 
иногда глобулярный, распределен неравномерно и слагает просечки,
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мелкие гнезда и скопления порово-трещинного типа. Бурые гидроокис
лы железа образуют тонкие пленки и дисперсные выделения преимуще
ственно по пелитизированным полевым шпатам, микротрещинкам и 
порам, нередко в ассоциации с неизмененным пиритом. Данные соотно
шения свидетельствуют о неоднократной смене восстановительных усло
вий окислительными, либо более щелочными слабовосстановительными 
и о неравномерности проявления этих геохимических обстановок в связи 
с разной трещинной проницаемостью фундамента.

Породы всех рассмотренных зон гипергенеза практически не содер
жат пирротина, который в качестве метаморфогенной вкрапленности 
присутствует в неизмененных нетрещиноватых гнейсах рудовмещающей 
толщи2. Верхняя граница распространения этого минерала, намечающая 
расположенную выше мощную область приповерхностного обеднения 
гнейсов моносульфидной серой, конгруэнтна границам гипергенной зо
нальности. Указанная область обеднения полностью включает зону це
ментации, подчеркивая единым признаком суммарный профиль гипер
генных преобразований. Последний в свою очередь вписан в контур 
интенсивной объемной трещиноватости, обусловленной сочетанием по
логих и крутопадающих разрывных структур (см. фиг. 1,2).

Данными химических анализов устанавливается, что породы зоны 
цементации в соответствии с минералогическими особенностями харак
теризуются повышенной степенью окисленности по железу и резким 
дефицитом моносульфидной серы на фоне привноса и обогащения ди- 
сульфидной серой. Так, отношение трехвалентного железа к двухвалент
ному здесь в среднем близко к единице, в то время как в не измененных 
гипергенезом разностях ниже зоны цементации оно составляет 0,2—0,4. 
Содержания дисульфидной серы в зоне цементации имеют порядок 0,4— 
0,6% при фоне 0,1% и менее в неизмененных гранитогнейсах. Количество 
моносульфидной серы во вмещающих гнейсах варьирует от тысячных 
долей процента до целых процентов с резким уменьшением в выделен
ной области приповерхностного обеднения пирротином, где концентра
ции данного компонента либо не устанавливаются химическими анали
зами, либо не превышают уровня тысячных долей процента.

Урановое оруденение, слагающее залежь, локализовано в пределах 
зоны цементации или вторичного сульфидного обогащения, образуя ку
лисообразную систему субгоризонтально залегающих рудных тел лин
зовидной формы (см. фиг. 1,2).

Урановая минерализация имеет коффинит-черниевый состав и макро
скопически представлена порошковатыми сажистыми налетами, плен
ками, плотными корочками. Однако в большинстве случаев она устанав
ливается лишь при изучении под микроскопом с помощью микрорадио
графий и метода осколковой радиографии. В шлифах урановые черни 
наблюдаются в виде непрозрачной тонкозернистой неполируемой мас
сы. Коффинит образует тонкодисперсные или тонкозернистые скопления, 
просвечивающие в темно-коричневых тонах, с отражательной способ
ностью порядка 9%.

При электронно-микроскопическом (В. Т. Дубинчук) и фазовом 
рентгеноструктурном (Г. А. Сидоренко) исследованиях в рудном веще
стве идентифицируются также два урановых минерала — окислы и коф
финит, находящиеся совместно с пиритом, минералами хлоритовой и 
глинисто-гидрослюдистой групп (фиг. 3, г). Окислы урана под электрон
ным микроскопом наблюдаются в виде глобулярных образований с пара
метрами решетки а0 = 5,39 А и тонкодисперсного слабо раскристаллизо- 
ванного губчатого вещества, дающего нечетко выраженную дифракцион
ную картину с а0 = 5,35 А. Коффинит, локализующийся совместно или в 
непосредственной близости от окислов урана, представлен колломорф-

2 Полевое картирование пирротинсодержащих разностей проводилось на основе 
качественной реакции выделения сероводорода при прокапывании керна 20%-ной со
ляной кислотой. Результаты картирования подтверждены необходимым объемом хими
ко-аналитических определений моносульфидной серы, выполненных Л. И. Полупановой.
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Фиг. 3. Распределение 
коффинит-черниевой ми
нерализации в гнейсах 
а — урановая минерали
зация порово-трещин- 
ного типа; рудный гнейс, 
аншлиф, натур. вел. 
(слева); радиография, 
эксп. 10 сут (справа); 
б — локализация урана 
по микротрещинкам в 
породообразующих мине
ралах и межзерновых 
пространствах; шлиф, без 
анализатора (слева); ос- 
колковая радиография 
(справа); увел. 208; в — 
концентрация урана по 
периферии пластинча 
тых зерен биотита (чер
ное) ; шлиф, без ана
лизатора (слева); ос- 
колковая радиография 
(справа); увел. 56; г — 
веретенообразные кри
сталлы коффинита (чер
ное) в ассоциации с 
окислами урана (серое) 
и кристаллическим пи
ритом; электронная мик
роскопия; увел. 10 000



ными выделениями и мелкими (доли микрометра) веретенообразными 
кристалликами, для которых получена четкая кольцевая микродифрак- 
дионная картина (а0 =  6,96; с0 =  6,32 А).

Характер распределения рудной минерализации преимущественно по- 
рово-трещинный (см. фиг. 3, а). Обычно коффинит-черниевые агрегаты 
концентрируются в гнейсах, реже гранитах на плоскостях «сухих» тре
щин, а также выполненных хлоритом или хлоритом совместно с кальци
том, гематитом, пиритом. Хлорит нередко находится в смеси с продук
тами гипергенного изменения — каолинитом, монтмориллонитом и 
гидрослюдами. Рудное вещество, по данным микрорадиографий и /-ра
диографий, часто устанавливается в межзерновых участках породы и по 
микротрещинкам в породообразующих минералах (см. фиг. 3, б). По
мимо преобладающего отложения в свободных полостях уран накапли
вается в минералах-концентраторах, к которым прежде всего относятся 
биотит, хлорит, лейкоксен, гидроокислы железа. В них он локализуется 
тлавным образом по периферии зерен, спайности, реже по всей массе 
минерала (см. фиг. 3, в).

Первичные эндогенные проявления урана в пределах залежи отме
чаются в виде реликтов с отчетливыми признаками их разрушения и 
преобразования агентами гипергенеза. При этом обычно фиксируется 
вынос урана с формированием как переотложенной (регенерированной), 
так и остаточной коффинит-черниевой минерализации. По данным элек
тронной микроскопии, разрушение первичных уранинита и настурана 
выражено морфологически и микродифракционно. Поверхность этих ми
нералов сглажена, иногда покрыта легко экстрагируемой на реплику 
пленкой аморфных гидроокислов уранила, микродифракционная карти
на приобретает диффузный характер. Однако основная масса гиперген- 
кых концентраций сложена регенерированными коффинит-черниевыми 
накоплениями, о чем свидетельствует их моноэлементная собственно 
урановая геохимическая специализация в отличие от халькофильно-ура- 
новой (U, Mo, Си, Zn, Pb, Ag и др.), типичной для гидротермальной ми
нерализации и продуктов ее «чернирования».

По изотопно-свинцовым отношениям на основе многочисленных изо
топно-спектральных определений (данные Т. Д. Орловой) «возраст» 
образования урановых черней варьирует в пределах сотен миллионов 
лет с преобладанием значений 200—400 млн лет, что, по-видимому, отве
чает основному (герцинско-киммерийскому) периоду рудообразования3.

Пострудная минерализация в кристаллических породах месторожде
ния проявилась развитием гидротермальных кальцитовых прожилков 
мощностью до первых миллиметров, которые образуют уходящие на зна
чительные глубины штокверковые зоны. В пределах залежи кальцит 
частично залечил трещины с коффинит-черниевой минерализацией, не
сколько ухудшив технологические свойства руд применительно к спосо
бу подземного выщелачивания. Продолжительность пострудной гидро
термальной деятельности, по-видимому, была незначительной, поскольку 
в верхней части профиля выветривания, включая зону дезинтеграции, 
этот прожилковый кальцит растворен в связи с развитием поздних ги
пергенных процессов. Последние обусловили формирование наиболее 
молодых коффинит-черниевых концентраций, в том числе порово-ин- 
фильтрационного типа в палеоруслах, выполненных угленосными осад
ками палеогена.

Условия образования и генезис коффинит-черниевого оруденения в 
трещиноватых породах фундамента предопределены совокупностью гео
лого-тектонических, металлогенических и палеоклиматических особенно-

3 Допускается, что позднее перераспределение урана для основной части залежи 
существенного значения' не имело, так как черниевые руды в фундаменте перекрыты 
палеогеновыми отложениями, и коэффициент радиоактивного равновесия руд в среднем 
близок единице. Правомерность ориентировочной датировки полихронных рудных кон
центраций месторождения по изотопно-спектральным данным подтверждается их хоро
шей сопоставимостью с отдельными масс-спектрометрическими определениями и корре
ляцией с наблюдаемыми геологическими взаимоотношениями.
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Фиг. 4. Схема сопоставления эпох рудообразования с тектоническими и палеоклиматиче- 
скими особенностями развития района

Кривые: 1 — аридизации климата; II — тектономагматической (а, б) и тектонической 
(в) активности; III — частоты встречаемости радиологического возраста оруденения: 
/ —2 — эндогенного (1 — высокотемпературного уранинитового в гранитах, 2 — гид
ротермального сульфидно-коффинит-настуранового в гранитогнейсах); 3—4 — экзоген
ного (3 — коффинит-черниевого в трещиноватых гранитогнейсах, 4 — коффинит-чер- 
ниевого в углистых песчано-глинистых отложениях чехла и верхней части коры вывет-^

ривания)

стей района месторождения. Результаты детального изучения объекта 
свидетельствуют о том, что здесь интенсивно и неоднократно проявля
лись процессы тектономагматической и тектонической активизации, со
провождавшиеся многоэтапным эндогенным и экзогенным урановым 
рудообразованием. Совмещение на сравнительно локальном участке по- 
лихронных и полигенных концентраций урана объясняется наличием 
долгоживущего глубинного источника металла, многоэтапностью разви
тия разрывных структур — каналов миграции эндогенных ураноносных 
растворов и генетической связью экзогенных коффинит-черниевых на
коплений с разрушающимися в зоне гипергенеза эндогенными рудами. 
Сопоставление рудоформирующих эпох с особенностями тектонического 
развития района и изменением палеоклиматических условий иллюстри
руется обобщенной схемой (фиг. 4). Палеореконструкции в пределах 
фанерозоя основаны на анализе литолого-фациальных обстановок и 
мощностей платформенных образований непосредственного обрамления 
щита.

Наиболее ранняя (1,9—1,7 млрд лет) тектономагматическая активи
зация проявилась на рубеже раннего и среднего протерозоя после завер
шения процессов регионального ультраметаморфизма. Она выразилась 
внедрением малых трещинных интрузий аплит-пегматоидных гранитов 
с сопутствующим высокотемпературным кварц-микроклиновым метасо
матозом и формированием залежей вкрапленного уранинитового оруде
нения. Следующий, гидротермально-метасоматический, этап сопостав
ляется с наложенной на платформу позднепротерозойской тектономаг
матической активизацией (1,2—0,8 млрд лет), которой отвечают 
известные в районе дайки диабазов, кварцевых порфиров и сиенит-пор- 
фиров, а также низкотемпературные щелочно-калиевые метасоматиты с 
прожилково-вкрапленным сульфидно-коффинит-настурановым орудене
нием.

Практически вся фанерозойская история района соответствует дли
тельному этапу выветривания и грунтового окисления в платформенных 
условиях с образованием различных экзогенных концентраций урана. По 
интенсивности тектонических движений и особенностям геологической 
обстановки здесь можно выделить три основных периода — ранний доде- 
вонский, девонско-киммерийский и кайнозойский.
56



Д о д е в о н с к и й  п е р и о д  (800—400 млн лет) характеризуется спо
койным тектоническим режимом в условиях гумидного климата, что 
определило региональное развитие площадной коры выветривания као- 
линитового типа со слабо выраженной зоной приповерхностного окисле
ния. Большая часть профиля глинистой коры, особенно по гнейсам, со
держащим пирротин, дисульфиды железа и углеродистое вещество, 
должна была находиться в восстановительной (по железу) обстановке, 
которая ограничивала распространение процессов гипергенного перерас
пределения урана на глубину. Такие типы кор широко распространены 
в гумидно-климатических провинциях [2, 4, 5, 9, 10, 15 и др.]. При этом 
на урановых месторождениях устанавливается высокая степень сохран
ности первичного оруденения в нижних и средних горизонтах гидрослю- 
дисто-каолинитовой коры выветривания. Здесь руды, оставаясь практи
чески на месте первичного залегания, приобретают черниевый состав и 
дополнительно обогащаются ураном, выщелоченным из маломощной 
верхней, окисленной зоны коры [2]. Аналогичная обстановка с вялыми 
процессами перераспределения урана, по-видимому, господствовала в 
додевонское время и на рассматриваемом месторождении.

Д е в о н с к о - к и м м е р и й с к и й  п е р и о д  (400—60 млн лет) имеет 
отчетливые признаки активизационного развития на фоне периодиче
ской аридизации климата (см. фиг. 4).

Основные эпохи повышенной тектонической активности в данном пе
риоде— герцинская (Д3 — Р2, 370—240 млн лет), раннекиммерийская 
(Т2 — J4, 210—170 млн лет) и слабо выраженная позднекиммерийская 
(Ki, 140—100 млн лет). Наиболее интенсивная и длительная из них — 
герцинская активизация. Именно этой эпохе на месторождении в боль
шинстве случаев соответствует радиологический возраст черниевых руд, 
среднее (модальное) значение которого составляет около 300 млн лет. 
Такие соотношения свидетельствуют о связи интенсивного гипергенного 
рудообразования с фазами усиления тектонических движений.

На характер гипергенных преобразований пород существенное влия
ние оказывали также изменения палеоклиматических условий, выразив
шиеся чередованием гумидныя и аридных эпох. Эпохи аридизации, кото
рые устанавливаются' по появлению красноцветных формаций в разрезе 
платформенного обрамления щита, имели место в раннедевонское (410— 
380 млн лет), пермо-триасовое (285—195 млн лет) и раннемеловое (нео
ком, 140—115 млн лет) время. Они обусловливали неоднократную смену 
гумидного корообразования с кислотно-щелочной зональностью каоли- 
нитового профиля процессами гипергенного окисления пород и рудных 
залежей, сопровождавшимися выщелачиванием урана и его переотложе- 
нием в соответствии с дифференцированной зональностью окислительно
восстановительного типа.

Глубина и масштабы гипергенной проработки пород определялись 
локальными геолого-стуктурными условиями участков. Рудное поле в 
период экзогенного рудообразования представляло собой сложно по
строенный тектонический узел с .интенсивной трещиноватостью пород, 
который выражался в рельефе своеобразной структурой проседания. 
Последняя отчетливо маркируется повышенными мощностями коры вы
ветривания и рыхлых отложений, общим понижением гипсометрии кров
ли, обнажавшегося на поверхности фундамента, признаками активной 
гидродинамической обстановки (развитие карста в карбонатных гори
зонтах кайнозойского осадочного чехла и др.). Главной особенностью 
гипергенных процессов здесь является формирование мощных уранонос
ных зон цементации с их специфическими окислительно-восстановитель
ными условиями.

Источником урана в данном случае служили разрушающиеся тела 
высокотемпературных уранинитовых и гидротермальных сульфидно-коф- 
финит-настурановых руд месторождения. В частности, рассматриваемая 
залежь возникла в основном за счет перераспределения гидротермаль
ных концентраций, локализованных по системе пологих зон и их ореолов. 
Это устанавливается в поперечных (см. фиг. 1) и продольных (фиг. 5)
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^ 2  1* x |j  1+ + |» |— У \j

<>иг. 5. Соотношение вторичного коффинит-черниевого и первичного гидротермального 
оруденения в продольном разрезе залежи

1 — песчано-глинистые отложения осадочного чехла; 2 — биотитовые, графит-биотито- 
вые, амфибол-биотитовые гнейсы с прослоями амфиболитов; 3 — биотитовые граниты; 
4 — пегматоидные граниты; 5 — разломы; 6 — зоны развития низкотемпературных ще
лочно-калиевых метасоматигов с гидротермальным сульфидно-коффинит-настурановым 

оруденением; 7 — залежь трещинно-инфильтрационных коффинит-черниевых руд

разрезах залежи, где видно, что инфильтрационные накопления урана 
расположены только в верхней части фундамента, образуя коффинит- 
черниевую «шляпу» в пределах области распространения первичных 
рудных концентраций. Вторичное коффинит-черниевое оруденение раз
вивается как непосредственно на фоне эндогенных рудных образований, 
так и на некотором расстоянии от ни£. Величина этого отрыва обуслов
лена структурной позицией и глубиной эрозионного среза.

Возможность накопления регенерированных и остаточных черней в 
зонах цементации гидротермальных месторождений впервые была обос
нована В. Г. Мелковым [8]. В последующие годы зоны цементации чер- 
ниевого или смолково-черниевого состава выделялись на ряде месторож
дений [13, 14]. Известны также инфильтрационные урановые концентра
ции трещинного типа в магматических породах областей питания [12]. 
Однако, за исключением сравнительно немногочисленных случаев, вто
ричные черниевые концентрации отсутствуют на подавляющем большин
стве отечественных и зарубежных гидротермальных объектов, несмотря 
на наличие развитых зон окисления руд.

Причина этого, по-видимому, заключается в том, что вмещающие 
кристаллические породы обычно не содержат энергичных в экзогенных 
условиях восстановителей урана. Для рыхлых песчано-глинистых отло
жений, где широко проявлено инфильтрационное черниевое оруденение, 
такую роль играет микробиологически активное углистое, реже битум
ное органическое вещество осадков, продуцирующее водород и серово
дород. В случае же кристаллических пород их углеродистые компоненты 
сильно метаморфизованы (часто до графита) и практически инертны 
как в химическом, так и микробиологическом отношении. Восстанавли
вающим агентом здесь, вероятно, не может быть и пирит (а также боль-, 
шинство других сульфидов), который в’экзогенных условиях сам по себе 
уран не восстанавливает, так как линия равновесия пирит — гётит или 
пирит — лимонит находится на Eh — pH-диаграмме выше линии равно
весия уранил-карбонатных и уранил-сульфатных комплексов с окисной 
минеральной фазой U 02 [7, 16].

Район рассмотренного месторождения, где ураноносные зоны цемен
тации получили весьма широкое распространение, в этом отношении 
также специфичен, поскольку вмещающие гнейсы здесь содержат мета- 
морфогенную вкрапленность моносульфида железа — пирротина, являю
щегося весьма энергичным восстановителем урана.

Так, минералогам хорошо известно, что пирротин разлагается уже 
в слабокислых (глеевых) средах с выделением газообразного сероводо
рода. Рассматривая этот минерал как полный аналог стехиометрическо
го моносульфида железа — троилита, получаем:

FeSK +  2Н+р =  Fe‘p!p +  H2Sr. (1)
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Отсюда, используя величины AG°298 15 веществ, участвующих в реак
ции (1), в соответствии с данными, обобщенными в статье В. А. Копей
кина [6], получаем:

pH =  1,52 — 0,5 lg aFe2+ — 0,5 lgaHsss- (2)

Для концентраций H2S в воде, близких к аналитическому пределу — по
рядка 10~5 моль/кг Н20  (0,34 мг/л) и тех же пропорциональных значе
ниях выхода в раствор ферроиона, pH разложения моносульфида желе
за составит 6,52. Такие значения pH легко достигаются на переднем 
фронте продвижения зон окисления, развивающихся по бескарбонатным 
сульфидоносным породам.

Действительная величина pH разложения пирротина, вероятно, бу- 
дет несколько ниже рассчитанной, так как в состав этого минерала в 
отличие от стехиометрического троилита обычно входит небольшая часть 
(до 11%) дисульфидной (сульфанной) серы.

Необратимую реакцию восстановления шестивалентного урана мо
носульфидом железа можно представить в следующем упрощенном 
виде:

4Ш 2 (СОз)^.р +  FeSK +  4Н2Ож -> 4 J 0 2K +  SO£p +  Fe£> +  8НС07РФ. (3)

Как видно, здесь на 4 моля конечного твердого продукта (U02) при
ходится 1 моль исходного восстановителя (FeS), или в весовых соотно
шениях— на 1080 г оксида урана 88 г моносульфида FeS. Соответствен
но для формирования экзогенных эпигенетических руд со средним содер
жанием урана 0,05% достаточно, чтобы доля пирротина в неизмененных 
породах составляла 0,0045% (или моносульфидной серы 0,0016%). Та
ким образом, присутствие в гнейсах моносульфидной серы в количестве 
порядка тысячных и более долей процента, что имеет место для неиз
мененных гнейсов месторождения, в принципе обеспечивает эффективное 
восстановительное осаждение урана из инфильтрационных вод.

Характерно, что весь профиль гипергенных образований, включая 
рудоносные зоны цементации, резко обеднен пирротином, разрушенным 
при взаимодействии с трещинными грунтовыми водами сферы активного 
водообмена. Граница появления этого минерала хорошо маркирует 
общую глубину распространения преобразующих гипергенных агентов 
кислотно-щелочной и окислительно-восстановительной направленностей.

% Приповерхностное обеднение пород моносульфидной серой, по-видимо
му, происходило как под действием кислых слабовосстановительных, так 
и близнейтральных исходных окислительных подземных вод. Первые, 
очевидно, преобладали в эпоху гумидного климата и каолинового поро
образования, вторые — в эпохи аридизации с господством окислитель
ных обстановок.

Растворение пирротина в сфере активного водообмена обусловливало 
насыщение трещинных структур сероводородом, что в свою очередь со
здавало предпосылки для формирования зон вторичного дисульфидного 
и коффинит-черниевого обогащения на фоне обеднения пород моносуль
фидной серой. Такой механизм рудообразования подтверждается зако
номерным положением коффинит-черниевых концентраций в профиле 
гипергенной зональности (см. фиг. 1, 2) и обратной корреляционной за
висимостью между содержаниями в породах урана и моносульфидной 
серы (фиг. 6). Таким образом, наиболее важными эмпирическим и гене
тическим признаками ураноконцентрирующего профиля, гипергенеза в 
кристаллических породах являются зоны цементации с резким дефици
том моносульфидной серы и повышенным содержанием дисульфидного 
компонента.

Длительный период экзогенно-инфильтрационного рудообразования, 
как уже отмечалось, предположительно в раннекиммерийское время 
(210—170 млн лет), прерывался кратковременной вспышкой гидротер
мальной деятельности с формированием безрудной кальцитовой про- 
жилковой минерализации, которая наложилась на выработанный про
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филь гипергенных изменений. После этой «вспышки» в кристаллических 
породах продолжала формироваться гипергенная зональность, сопро
вождаемая перераспределением урана и концентрированием его в зоне 
цементации.

К а й н о з о й с к и й ,  или  н е о т е к т о  н и ч е с к и й, э т а п  (<60млн 
лет) характеризуется частичным перекрытием фундамента терригенны- 
ми осадками и постепенным прекращением в породах нижнего структур
ного этажа активных процессов гипергенного преобразования. Основной 
ареной гипергенеза стал осадочный чехол и особенно палеорусла в его 
основании, явившиеся каналами активной фильтрации подземных кис
лородсодержащих вод. Последние, выщелачивая уран как из эндоген
ных, так и экзогенных аккумуляций, формировали в соответствии с окис
лительной грунтово-инфильтрационной зональностью наиболее молодое 
коффинит-черниевое оруденение, образующее пластообразные тела в 
углистых песчано-глинистых осадках палеогена и в верхней части глини
стой коры выветривания. л

S,%

Фиг. 6. Зависимость содержаний урана и моносульфидной (пир- 
ротиновой) серы в биотитовых гнейсах, безрудных и обогащен
ных вторичной коффинит-черниевой минерализацией (число 

проб 100)

Рассмотренные особенности коффинит-черниевого оруденения в тре
щиноватых кристаллических породах дают возможность обосновать его 
экзогенно-инфильтрационную природу, пространственную и генетическую 
связь с разрушающимися эндогенными проявлениями урана и зоной 
вторичного сульфидного обогащения, наложенной на пирротинсодержа
щие комплексы фундамента. Весьма широкое распространение вторич
ных черниевых руд на месторождении свидетельствует о принципиаль
ной возможности выявления новых объектов данного типа, пригодных 
для отработки способом подземного выщелачивания [12].

В связи с затронутой проблемой гипергенного рудообразования чрез
вычайно важно дальнейшее изучение геологических обстановок, благо
приятных для формирования черниевого оруденения в трещиноватых 
кристаллических породах. В частности, до настоящего времени оконча
тельно неясен вопрос о возможностях масштабного экзогенного эпигене
тического рудообразования в фундаменте, в случае отсутствия первич
ного оруденения — при существовании любого другого благоприятного 
источника металла, например в виде его надкларковых концентраций в 
окисляющихся высокорадиоактивных гранитах, кислых эффузивах или
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черных сланцах. Не менее актуальны также исследования разных гео
химических обстановок, способных эффективно осаждать уран из тре- 
щинно-инфильтрационных вод. Кроме минерального восстановителя — 
пирротина, потенциалпонизителями здесь могут быть также газообраз
ные сероводород и водород, поступившие ранее с глубины по тектониче
ски ослабленным зонам и окклюдированные в микропорах и микротре
щинах пород. В этом случае при наличии благоприятного источника 
урана перспективными следовало бы считать не только пирротинсодер
жащие формации, но и другие вмещающие комплексы вблизи глубинных 
разломов, по которым можно предполагать длительное поступление га
зообразных восстановителей и их сохранность ко времени развития окис
лительного эпигенеза.

Разработка указанной проблемы в целом могла бы открыть значи
тельные перспективы целенаправленных поисков трещинно-инфильтра- 
ционных коффинит-черниевых месторождений в кристаллических поро
дах разных регионов, в том числе малоинтересных с позиций эндогенной 
урановой металлогении. Это направление является, на наш взгляд, 
одним из важных в дальнейших тематических исследованиях и требует 
привлечения комплекса методов литолого-петрографического, геолого
структурного, минералого-геохимического, палеоклим этического и исто
рико-геологического анализа.
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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, 1986

УДК 552.55:552.14

МЕХАНИЗМ ФОРМИРОВАНИЯ КОЛЛЕКТОРСКИХ СВОЙСТВ 
В КРЕМНИСТО-ГЛИНИСТЫХ ПОРОДАХ

К А Л И Н К О  М . К .

В статье на основе экспериментальных данных и теоретических расче
тов доказано увеличение пустотного пространства и повышение проницае
мости кремнисто-глинистых пород, происходящие в результате деструкции 
органического вещества и образования при этом нефти, газа и воды. Возни
кающие градиенты давлений создают условия для миграции флюидов вверх 
по восстанию пластов.

В результате постоянно расширяющихся литологических исследова
ний установлено широкое распространение органического вещества в 
осадочных породах в самых различных количествах. В разрезах угле
носных толщ обычно встречаются обломочные породы, по содержанию 
гумусового органического вещества шляющиеся переходными от чистых 
разностей (песчаников, глин, алевролитов) к ископаемым углям. Их опи
сание не является задачей данной статьи. В разрезах многих нефтега
зоносных бассейнов мира, как правило, содержится одна или даже не
сколько пачек или толщ, сложенных глинистыми, глинисто-кремнистыми, 
глинисто-кремнисто-карбонатными и другими мелкодисперсными поро
дами, отличительной особенностью которых являются повышенные со
держания сапропелевого органического вещества. Подобные образова
ния встречаются среди архейских метаосадочных пород, протерозойских 
(шунгитосодержащие разности Балтийского щита, куонамская свита 
Анабарской антиклизы и др.), палеозойских, мезозойских (баженовская 
свита Западной Сибири, «черные глинистые породы» мелового возраста 
Атлантического океана), кайнозойских (пиленгская свита Сахалина, ме- 
нелитовая свита Прикарпатья, сланцы формации Монтерей Калифор
нии) и современных (осадки залива Флемиш-Бей у юго-западных бере
гов Африки и др.) отложений [ 1, 2, 4, 20, 24].

Эти отложения сложены тонкозернистым минеральным материалом, 
причем глинистые частицы обычно располагаются строго параллельно, 
благодаря чему породы приобретают сланцеватость, частицы органиче
ского вещества распространены то равномерно, то образуют мельчайшие 
микропрослоечки (фиг. 1). Подобные осадки накапливаются на этапе 
некомпенсированного прогибания, характеризующегося незначительным 
приносом материала или низким темпом осаждения хемобиогенного ми
нерального вещества в условиях сравнительно высокой биопродуктив
ности бассейна и при благоприятных условиях захоронения органическо
го вещества.

Как и другие тонкозернистые разности, описываемые породы всегда 
рассматривались как антиколлекторы, т. е. такие породы, в которых 
невозможно свободное движение флюидов при нормальных градиентах 
давлений, обычно существующих в недрах; в большинстве случаев они 
слагают флюидоупоры [9, 10, 19]. Однако за последние десятилетия на
копилась информация, указывающая на то, что в определенных условиях 
подобные породы играют роль коллекторов и в них были обнаружены 
залежи нефти (баженовская свита Западной Сибири, пиленгская свита 
Сахалина, формация Бэккен, залегающая в основании каменноугольных 
отложений в бассейне Уиллистон, формация Монтерей — на территории 
Калифорнии и смежной части Тихого океана и др.).

Представляет интерес определение тех факторов, приводящих к фор
мированию коллекторских свойств в описываемых тонкозернистых крем-
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Фиг. 1. Микрофото пород баженовской свиты Салымского нефтяного месторождения. Видные микропрослои, сложенные гли
нистыми частицами и частицами ОВ. Увел. 90, николи параллельна



нистых, глинисто-кремнистых, глинистых и глинисто-карбонатных поро
дах, благодаря чему они становятся нефтесодержащими. Выявление 
этих факторов имеет и большое практическое значение, так как позво
ляет разрабатывать методы прогноза перспектив нефтегазоносности 
аналогичных пород для неразведанных территорий и акваторий.

Как известно, размеры пустотных пространств в глинистых, глини
сто-кремнистых и кремнистых породах в обычных условиях соизмеримы 
с размерами частиц или на один-два порядка меньше последних. Так, 
например, в глинах формации Мадди мелового возраста (Колорадо), 
залегающих на глубинах 1494 м и имеющих размеры частиц до 10 мкм, 
величины пор составляют всего 0,1 мкм [21], а в кремнистых породах 
пиленгской свиты, сложенных частицами размером 1—2 мкм, величины 
пор достигают 1 мкм [20]. Поэтому матрица пород должна обладать низ
кой проницаемостью, о чем свидетельствуют также лабораторные опре
деления этой величины. Так, например, кремнистые породы пиленгской 
свиты Сахалина и глины формации Мадди имеют проницаемость менее 
5-10-5 мкм2, баженовской свиты параллельно слоистости— 10“® — 
10“9 мкм2, а перпендикулярно к ней— 10-9— 10~14 мкм2.

Обогащенные ОВ породы отличаются от пород аналогичного состава, 
но содержащих ОВ в кларковых количествах, следующими особенностя
ми. Во-первых, такие породы характеризуются пониженной плотностью 
и соответственно пониженной теплопроводностью. Во-вторых, повышен
ной пористостью, в-третьих, в услс^иях естественного залегания,— по
вышенной проницаемостью, не коррелирующуюся с размерами пор и' 
связанную с макро- и микротрещиноватостью. Наконец, в-четвертых, 
такие породы характеризуются «аномальным» распределением флюи
дов: самые мелкие пустотные пространства в них заполнены не водой, 
как обычно, а чаще жидкими, реже — газообразными углеводородами.

Относительно пониженная плотность обогащенных ОВ пород, с одной 
стороны, обусловливается меньшей плотностью ОВ по сравнению с ми
неральной частью породы: плотность ОВ колеблется от 1 до 1,1 г/см3, 
а минеральной части — от 2,5 до 2,68 г/см3, с другой — меньшая плот
ность таких пород связана с их повышенной пористостью, что будет рас
смотрено ниже. Следует отметить, что в некоторых случаях наблюдается 
довольно тесная корреляционная связь между величинами содержания 
Сорг и плотностью пород, что позволило некоторым исследователям по 
кривой плотности определять содержание Сорг [24].

Обобщив информацию по изученным обогащенным ОВ тонкозерни
стым породам, нетрудно заметить, что они обладают повышенной от
крытой пористостью по сравнению с породами аналогичного состава и 
структуры, но не содержащих повышенных количеств ОВ. Так, напри
мер, открытая пористость пород баженовской свиты на Салымском неф
тяном месторождении колеблется в пределах 4—16%, составляя в сред
нем 10%, в то время как глинистые породы нижележащей абалакской 
свиты имеют значительно меньшую пористость. Открытая пористость 
пород пиленгской свиты Сахалина в среднем составляет 17%. Еще кон
трастнее видна повышенная пористость обогащенных ОВ пород на при
мере формации Бэккен, в разрезе которой указанные породы залегают 
в верхней и нижней частях, в то время как средняя часть разреза фор
мации сложена алевролитами (фиг. 2). Высокой (10—20%) пористостью 
обладают породы формации Монтерей (миоцен) Калифорнии [22].

Как отмечалось, при лабораторных определениях матрица всех опи
сываемых пород обладает, как правило, низкой проницаемостью поряд
ка 10-5— 10-9 мкм2, что обусловливается чрезвычаййо малыми разме
рами пор. Однако в условиях естественного залегания из пластов, сло
женных данными породами, получают значительные притоки нефти и 
газа. Так, например, на Салымском месторождении из баженовской сви
ты получали притоки нефти с дебитами до 800 т/сут. На месторождении 
Пойнт Аргуэлло (в акватории Тихого океана у берегов Калифорнии) из 
формации Монтерей получены притоки нефти с дебитами 200—278 т/сут 
и газа — до 250 тыс. м3/сут. Проведенные исследования показали, что
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столь повышенная проницаемость обусловлена наличием макро- и мик
ротрещин. Так, результаты комплексных исследований (промысловых, 
ГИС и др.) продуктивного горизонта на Салымском месторождении по
зволили прийти к заключению, что этот горизонт представляет коллек
тор с двойной средой, состоящей из флюидопроводящей среды и акку
мулирующей, питающей флюидопроводящую [16]. При общей пористо
сти продуктивного горизонта, составляющей 10%, трещинная пористость 
в среднем равна 0,1%, и лишь в отдельных интервалах повышается до 
0,5% [8]. Проницаемость пород пиленгской свиты обусловливается раз
витием трещин. На месторождении Пойнт Аргу- 
элло продуктивный горизонт, сложенный порода
ми формации Монтерей, имеет трещинную пори
стость до 10% и общую проницаемость до 
•3 мкм2. Многочисленными исследованиями уста
новлено, что в описываемых обогащенных ОВ 
тонкозернистых горных породах все микропоры и 
поры заполнены нефтью и другими битумами, в 
то время как в аналогичных породах с кларко- 
вым содержанием ОВ наиболее мелкие поры за
полнены водой, а более крупные — нефтью и дру
гими битумами. Такая дифференциация, как из
вестно, обусловлена различием в величинах по
верхностного натяжения воды и нефти [11].

Наличие нефти и других битумов в порах существенно тормозит про
цессы минералообразования на их стенках, т. е. приводит к сохранению 
пустотных пространств при катагенезе. Поскольку описанные выше осо
бенности характерны для пород, обогащенных ОВ, очевидно, именно на
личие последнего и обусловливает эти особенности.

Большой интерес представляет механизм формирования указанных 
особенностей, который в конечном итоге сводится к созданию своеобраз
ных пустотных пространств и физико-химической обстановки в них. Как 
известно, сапропелевое ОВ в процессе катагенеза генерирует битум, ко
личество которого возрастает по мере усиления катагенеза и в котором 
непрерывно увеличивается содержание жидких углеводородов. Послед
ние вместе со смолисто-асфальтеновыми компонентами образуют нефть. 
Таким образом, на поверхности частиц ОВ в процессе катагенеза будет 
выступать битум, переходящий в нефть. Весьма важно, что объем этой 
нефти всегда будет превышать объем ОВ, из которого она образовалась 
{11]. Появление на стенках пор и трещин гидрофобного флюида, создаю
щего к тому же восстановительную обстановку, оказывает существенное 
влияние на физико-химические условия в таких пустотных пространст
вах [12].

Прежде всего такие изменения обстановок существенно влияют на 
процессы минералообразования, тормозя развитие последних и, следо-. 
вательно, литификации осадков и уменьшения объемов пустотных про
странств. Более того, в процессе катагенеза объем последних возрастает 
по следующим причинам.

Как известно, при катагенетической деструкции объем ОВ уменьша
ется и соответственно должен увеличиваться объем пустотных прост
ранств. Это увеличение легко рассчитать. Так, например, если в породе 
содержится 10 вес.% ОВ, плотность которого 1—1,1 г/см3, то это составит 
более 25 об.%. В результате преобразования ОВ теряется 10—20% на
чального ОВ, что должно вызвать увеличение объема пустотного про
странства породы на 2,5—5%.

О реальности развития в недрах подобных процессов свидетельствуют 
произведенные автором эксперименты. Так, например, образец породи 
баженовской свиты, залегающей на глубинах 2567—2544 м на площади 
Чупальская и содержащей до 6,3% ОВ, подвергался нагреванию до 
180° С и давлению 250 кг-с/см2 в течение 20 сут. До нагревания общая 
пористость породы составляла 1,88%. Как видно из программы, в поро
де имелись две группы пустотных пространств: одна с радиусами от 0,02

0 160 30 О

Фиг. 2. Характеристика 
формации бэккен [по 24] 
а — у*активность, уел. 
ед., б — пористость, %
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Радиус пор, мкм

Фиг. 3. Изменения радиусов пор образца породы баженовской свиты после нагреваниям 
в числителе (сплошные линии) показано относительное распределение (в %) пор до  
нагревания, в знаменателе (пунктирные линии) — после нагревания (анализы произ
ведены в лаборатории фирмы «Неолаб Карло Эрба Струментационе» в Милане, на по-

розиметре этой фирмы

до 0,1 мкм и вторая — от 0,6 до 12 мкм (фиг. 3). После нагревания общая 
пористость породы увеличилась до 2,71% и в каждой из группы пор воз
росли проценты более крупных1 *. Так, количество пор с радиусом свыше 
5 мкм возросло с 6 до 19%, причем пор с радиусом свыше 10 мкм — поч
ти вдвое, с 6 до 11%.

Значительно сложнее протекает формирование пустотных про
странств при катагенезе в кремнистых породах: начиная с диагенеза под 
влиянием изменяющихся температуры и давлений кремнезем переходит 
из одной формы в другую — от опала до кварца, вследствие чего размер' 
поровых пространств непрерывно уменьшается, при этом возникают тре
щины, степень раскрытия которых непрерывно изменяется в зависимости 
от соотношения горного и пластового давлений. Одновременно объемы 
пустотных пространств возрастают по мере деструкции ОВ. По этой при
чине размеры пор в таких породах колеблются в пределах 1—5 мкм. Как 
отмечалось, существенное влияние на размеры пустотных пространств 
описываемых горных пород оказывает увеличение объемов флюидов, ге
нерируемых ОВ в катагенезе. Произведенные расчеты показывают, что* 
основную роль при этом оказывают именно жидкие УВ, поскольку основ
ная часть газообразных продуктов (метан, углекислый газ и др.) раство
ряется в воде [11].

Приращение объемов флюидов за счет жидких УВ может быть суще
ственным, поскольку относительные количества последних значительны. 
Так, например, по подсчетам Д. У. Чмокера из пород формации Бэккен 
эмигрировало 45 кг/м3 нефти плотностью 0,81 г/см3. Следовательно, при 
пористости 15%, объем образовавшейся нефти на 20% превышает объем 
воды, изначально находившейся в породе.

Появление излишних количеств флюидов вызывает резкое повышение 
их давления: именно этим обстоятельством, очевидно, следует объяснять 
наличие сверхнормальных пластовых давлений в нефтяных залежах в 
баженовской свите, формации Бэккен и т. д.

Повышение давления содержащихся в порах пород флюидов должно 
вызывать разуплотнение этих пород. К сожалению, корректных экспе
риментальных исследований по разуплотнению пород, обусловленному 
ростом давлений содержащихся в порах флюидов, не производилось. 
Однако об этом процессе с определенными ограничениями можно судить 
по результатам экспериментов и расчетам уплотнения глинистых пород 
[13, 15].

Установлено, что в обычных условиях, когда глинистые породы зале
гают среди проницаемых пород и существуют условия для оттока отжи
маемой воды, давление воды в порах глин близко к гидростатическому 
и пористость глин связана функционально с глубиной залегания.

1 Анализы произведены в лаборатории фирмы «Неолаб Карло Эрба Струмента-
ционр» в г. Милане (Италия) на порозиметре этой фирмы.
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Оценка пористости глинистых пород, рассчитанной по формуле (1)

Глубина, м П̂Н. %
Кпс
п̂н

*П С . %
(при Р=0,20 Л)

2000 18 1.4 25,2
4000 8,5 2,2 18,7
6000 4,5 3,4 15,3

Если же давление воды в глинах превышает гидростатическое, то по
ристость глин превысит расчетную, т. е. [7]

*пс _  е х р [ - 0 , 1 4 Р п (т ,  t)h]
/Спн 1 “  *пн { 1— ехр [— 0 ,1 4 Р П (т ,  О Л]} ’ ■

где Кис и Кии — коэффициенты пористости в долях единицы соответствен
но вблизи поверхности и на глубине Л, (Зп — коэффициент необратимо
го уплотнения при времени т и температуре t. Приняв коэффициент не
обратимого уплотнения [}п(т, t) равным 25* 10-4 см2/кг-с и предельный 
градиент равным 0,2, авторы [7] для трех интервалов глубин рассчита
ли увеличение пористости вследствие повышения давлений флюидов 
(таблица).

Как следует из формулы (1) и графиков (фиг. 4, 5), изменения пори
стости и проницаемости в значительной степени зависят от коэффициен
та необратимого уплотнения и с увеличением глубин погружения это 
влияние усиливается.

и 200 400 600 б-ру кгс/см2
рп-10~\ см 2/К ГС

1
1
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1 °  1 1 
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А
\
\
\
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ооУ> 

_____ !__
7ЯР777Я'7777/,

О f 260 500
(б~р)мин (б-Р/, кгс/см2

Фиг. 4 Фиг. 5
Фиг. 4. Относительное изменение пористости KnhIKnh=0 с изменением сжимающего 

давления (су—Р) глин и соответственно глубин залегания (К) [7]
Фиг. 5. Кривая изменения коэффициента сжимаемости пор образца аргиллита (Ки =  

=  12,27%) в зависимости от эффективного напряжения [7]
а +  рмии

1 — экспериментальные данные; 2 — расчетные, по формуле Рп — Рп1 ^ р

Так, например (см. фиг. 4), если для глубины 1000 м увеличение 
с 10• 10“4 до 20-10”4 см2/кг*с вызывает уменьшение величины Knh/Knh=0 
с 0,91 до 0,846, то для глубины 5000 м это значение снижается с 0,615 
до 0,33, т. е. почти в 2 раза. Вполне понятно, что необратимые измене
ния, происходящие с глинистыми породами при их уплотнении, могут 
существенно отличаться от изменений, происходящих при разуплотнении.

Произведенные эксперименты и теоретические расчеты позволяют 
предполагать, что необратимые изменения при разуплотнении горных 
пород будут происходить при меньших напряжениях, чем при их уплот
нении. Этот вывод можно сделать на основании того, что, во-первых,
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модуль упругости при растяжении составляет 0,25—0,35 от модуля 
упругости при сжатии [18]. Во-вторых, накопленная информация по 
проведению гидроразрывов в скважинах показывает, что начальное дав
ление гидроразрыва с образованием горизонтальных трещин, как пра
вило, составляет от 0,6 до 0,9 Рг, хотя теоретически для образования го
ризонтальных трещин оно должно превышать его.

По расчетам В. В. Палациаускаса с соавтором [23], микротрещины 
в породах возникают при давлениях содержащихся в них флюидов, пре
вышающих 0,57 Рг.

Интересную информацию можно извлечь из результатов эксперимен
тов, проведенных Д. Хэндиным с соавторами [21] по изучению дефор
мации пород под давлением. Так, пористость (%) упоминавшихся образ
цов глин мелового возраста при одинаковых величинах сжимающих дав
лений (кбар) и возрастании поровых давлений Рп относительно сжи
мающих РСж изменялась следующим образом: Рсж — Рп = 0—4,1; 0,5—4,2; 
1,0—4,9; 1,5—5,1 и 2,0—4,8%. Это и понятно, если учесть, что сжимае
мость насыщавшей поры воды с увеличением давления снижается.

Фиг. 6. Относительные изменения 
коэффициента проницаемости
*пр ( ° - Р )

----- ----------- алевро-глинистых пород
^пр

р зависимости от сжимающего давле
ния (а—Р) для пород, коэффициент 

сжимаемости которых изменяется по 
логарифмическому (а) и гиперболи

ческому (б) законам 
1 — Д'п =  20%'; 2 — Дп =  50%; 3 — 
экспериментальные данные для об
разца с Дпр =  0,007 мкм; 4 — то же 
для образца с Дпр =  0,013* 10_3 мкм2; 

Дп =  7,35%(б-Р)у кгс/см2

Особенно сильно разуплотнение должно развиваться при повышении 
давления флюидов, находящихся в трещинах [5]. Как известно из рас
четов и экспериментов по гидроразрывам пластов, проницаемость пород 
возрастает пропорционально величине раскрытия трещины в кубической 
степени. Если учесть, что в породах баженовской свиты ОВ нередко рас
полагается по микропрослоечкам (см. фиг. 1), что становится понятным, 
что при катагенезе этого вещества генерированная нефть находится в 
основном в микротрещинах, образовавшихся вдоль поверхностей на
слоения, поскольку давление этой нефти вследствие увеличения ее ко
личества возрастает, будет увеличиваться ширина раскрытия таких мик
ротрещин и, следовательно, порода становится проницаемой. О том, что 
действительно в таких породах происходят «микроразрывы», свидетель
ствуют и прямые наблюдения под микроскопом в плоскопараллельных 
шлифах. Нередко видно, что раковинки фораминифер разорваны и рас
полагаются по разные стороны микротрещин.

Вероятно, по указанной причине в баженовской свите получают при
токи нефти только там и только в тех участках разрезов, которые сложе
ны микрослоистыми разностями пород. Весьма важно, что образовав
шиеся при этом трещины отличаются рядом особенностей: находятся в 
микропрослоях ОВ, не имеют гладких поверхностей, хорошо повторяю
щих очертания друг друга (что обычно бывает при образовании трещин 
разрыва или раскрытии по поверхностям наслоения), и поэтому при про
исходящем при разработке залежей снижении давления нефти, трещины 
полностью не смыкаются. Полному смыканию трещин препятствует не
одинаковая конфигурация их стенок и частички остаточного ОВ.

Своеобразие описываемого коллектора обусловило и своеобразные 
условия для миграции образующихся флюидов. Так, благодаря сверх
нормальному давлению создаются условия для миграции флюидов из 
описываемых пластов в зоны с оФносйтельно пониженными давлениями:



вверх по восстанию пластов или в выше-, или нижележащие коллектор
ские пласты, в которых пластовые давления, как обычно, близки к гид
ростатическим. Если последнее вполне очевидно и не может вызвать 
сомнений, то возможность миграции излишков флюидов вверх по вос
станию этих же пластов требует аргументации. В самом деле, как пока
зано на фиг. 6, проницаемость пород снижается с ростом сжимающего 
давления — Рс, величина которого равна РС =  РГ— яРфл (где а — коэф
фициент пропорциональности, зависящий от структуры породы и дру
гих факторов, в среднем равный 0,85; Рфл— давление флюидов в пустот
ных пространствах пород).

В качестве примера рассмотрим распределение горного и пластового 
давлений в точках, расположенных на глубинах 1000—2000 м и в моно
клинально залегающем пласте, в котором генерируются нефть, газ и 
вода и который подстилается и перекрывается плохо проницаемыми гли
нистыми породами (фиг. 7).

12 Т.1

Фиг. 7. Изменение геостатического давления (Рг) 
и давления флюидов (Рфл) в наклонном глини
стом пласте, в котором вследствие катагенеза ОВ 

образуются нефть, газ и вода

Если, используя информацию о гидроразрыве, принять, что он начи
нается при Рфл = 0,75 Рг, то предельные давления в указанных точках 
должны быть PV i= 172,5 кг-с/см2, Р2фл = 345 кг-с/см2 и сжимающие дав
ления будут равны: Р1СЖ = 230—0,85-172,5 = 83,4 кг-с/см2; Р2СЖ = 460— 

ч —0,85-345=166,7 кг-с/см2. Следовательно, сжимающие давления в точке 
1 в 2 раза ниже, чем в точке 2, и по этой причине проницаемость в точке 1 
Bbtine, чем в точке 2. При этом разность давлений флюидов между этими 
точками Р2 составляет 172,5 кг-с/см2, или в 1,7 раза больше гидроста
тического.

Таким образом, появляется градиент давлений, вызывающий движе
ние флюидов вверх по восстанию пласта.

Однако сам процесс миграции должен протекать дифференцирован
но для разных флюидов (нефти, газа и воды) вследствие неодинаковых 
для них условий. Так, при генерации жидких углеводородов, поверхность 
частиц, сложенных ОВ, становится из гидрофильной гидрофобной. В то 
же время эти флюиды благодаря различным величинам плотностей диф
ференцируются в вертикальном разрезе. Наконец, величины относитель
ной проницаемости пород для этих флюидов неодинаковы: относительно 
максимальны для воды, несколько ниже для газа и минимальны для 
нефти. В результате этого сопротивления для миграции воды будут ми
нимальны при движении ее к подошве слоя, газа — к кровле и нефти — 
вверх по восстанию пластов. Однако если по условиям залегания опи
сываемые горизонты не имеют существенного наклона, то нефтяная за
лежь может образоваться и вне структурных условий: в ядре синклина
ли, как это наблюдается на месторождении Спраббери (США).

По этим причинам в подобных пластах, сложенных породами — гене
раторами УВ, формируются залежи нефти, лишенные подошвенных вод 
и газовых шапок. Таковы условия образования нефтяных залежей в ба- 
женовской свите Западной Сибири, формации Бэккен (США) и т. д.

Отличительной особенностью таких сингенерационных залежей явля
ется нахождение нефти в самых мелких пустотных пространствах, в то
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время как в обычных «вторичных» залежах самые мелкие пустотные 
пространства заполнены остаточной водой.

Таким образом, результаты проведенных исследований позволяют 
раскрыть механизм формирования коллекторских свойств в глинистых* 
кремнистых, кремнисто-глинистых и глинисто-карбонатных породах. 
Однако еще не все факторы, влияющие на развитие этих процессов, вы
явлены. В частности, не всегда ясны причины то локального, то регио
нального распространения указанных коллекторов и залежей. Правда, 
следует сделать оговорку в отношении полноты имеющейся информации, 
поскольку до последнего времени не всегда нефтепоисковые работы были 
направлены на поиски нефти в описываемых породах. Так, например, 
хотя залежи нефти в кремнистых породах формации Монтерей на тер
ритории Калифорнии и в смежной части акватории были известны давно, 
все же они встречались в единичных месторождениях спорадически, и 
не было выявлено каких-либо закономерностей в их распределении.

Однако после того как в регионе была открыта самая крупная залежь 
нефти за последние 15 лет с извлекаемыми запасами до 70 млн. т, стали 
проводить целенаправленные нефтепоисковые работы и выяснилось, что 
залежи нефти и, возможно, газа в кремнистых породах формации Мон
терей встречаются почти во всех ловушках, расположенных под водами 
пролива Санта-Барбара на расстоянии 110 км от м. Аргуэльо (на западе) 
до траверза месторождения Венчуэ (на востоке).

Не совсем ясны все закономерности нефтеносности баженовской сви
ты в Западной Сибири. Высказывавшиеся предположения о том, что 
нефтеносность этих пород связана с температурой пород, не подтверж
даются последней информацией: на Красноленинском своде породы дан
ной свиты находятся при таких же температурных условиях, как и на 
Салымском месторождении, однако притоки нефти на первом получены 
лишь в единичных случаях.

Вероятно, увеличение пустотного пространства описываемых пород 
зависит не только от их состава, но и от структуры и особенно текстуры, 
механических свойств и количества содержащихся в них органических 
частиц. Выявление подобных связей и должно явиться целью дальней
ших совместных исследований литологов и геохимиков и разработки бо
лее совершенных и детальных методов изучения данной группы пород. 
Несомненно, результаты этих исследований позволят существенно повы
сить надежность прогноза нефтегазоносности кремнистых, кремнисто
глинистых, глинистых и глинисто-карбонатных пород, что приведет к 
открытию новых месторождений нефти и газа в разных регионах нашей 
страны, поскольку можно не сомневаться, что подобные коллекторы рас
пространены гораздо шире, чем это представляется в настоящее время.

Литература

1. Белкин В. И., Ефремов Е. П., Каптелинин Н. Д. Нефтеносность пластовой системы 
баженовского резервуара Западной Сибири по данным разведки й пробной эксплуа
тации месторождения Большой Салым.— В кн.: Коллекторы нефти и газа на боль
ших глубинах. М.: Изд-во МИНХиГП, 1983, с. 28—29.

2. Боголюбова Л. И., Тимофеев П. П. Состав органического вещества черных сланцев 
котловины Зеленого мыса (Восточная Атлантика) и их нефтематеринский потен
циал.— Литология и полез, ископаемые, 1978, № 5, с. 3—17.

3. Воркун Ф. Н. Физико-химический механизм образования коллекторов в битуми
нозных отложениях баженовской свиты Западной Сибири.— В кн.: Коллекторы неф
ти и газа на больших глубинах. М.: Изд. МИНХиГП, 1983, с. 33—38.

4. Вебер В. В. Условия образования и залегания нефти. М.: Недра, 1983, с. 275.
5. Добрынин В. М. Деформации и изменения физических свойств коллекторов нефти 

и газа. М.: Недра, 1970. 239 с.
6. Добрынин В. М. Метод определения запасов нефти в порово-трещинных коллекто

рах с АВПД.— Геология нефти и газа, 1983, № 12, с. 1—6.
7. Добрынин В. М С ер еб р я к о в  В . А. Методы прогнозирования аномально-высоких 

пластовых давлений. М.: Недра. 1978. 232 с.
8. Ефремов Е. П., Сонич В. П., Ильин В. М. Особенности подсчета запасов нефти.— 

Нефтяное хоз-во, 1984, № 6, с. 29—33.
9. Калинко М. К . Методика определения коллекторских свойств кернов. М.: Гостоп- 

техиздат, 1963. 224 с.

70



10. К а ли н ко  M . К. Флюидоупоры и их влияние на распределение залежей нефти и та? 
за .^ В  jeh.: Состояние и задачи современной литологии (докл. на спец, засед. VIII 
Всесоюз. литолог. совещ.). М.: Наука, 1970, с. 77—81.

11. Калинко М. К. Методы сравнительной оценки перспектив нефтегазоносности аквато: 
рий и поисков в них нефти и газа. М.: Недра, 1977. 239 с.

12. Калинко М. К. Состояние и задачи методов изучения природных коллекторов нефти 
и газа и флюидоупоров.— В кн.: Коллекторы нефти и газа и флюидоупоры. Новоси
бирск: Наука, 1983, с. 5—9.

13. Магара К. Уплотнение пород и миграция флюидов. М.: Мир, 1982. 296 с.
14. Милешина А. Г., Калинко М. К С аф он ова  Г. И. Изменение нефтей при фильтрации 

через породы. М.: Недра, 1983. 175 с.
15. Мухин Ю. В. Процессы уплотнения глинистых осадков. М.: Недра, 1965. 200 с.
16. Умрихин И. Д., Днепровская Н. И., Смирнов Ю. М. и др. Нефт. хоз-во, 1984, № 6, 

с. 33—38.
17. Дерягин Б. В., Зорин 3. М., Соболев В. Д. и др. Свойства тонких слоев воды вблизи 

твердых поверхностей.— В кн.: Связанная вода в дисперсных системах. Вып. 5. М.: 
Изд. МГУ, 1980, с. 4—13.

18. Спивак А. И. Механика горных пород. М.: Недра, 1962, с. 211.
19. Ханин А. А. Основы учения о породах — коллекторах нефти и газа. М.: Недра, 

1965. 360 с.
20. Юрочко А. И., Кузнецова JI. В. Первичные коллекторы нефти, их особенности и схе

ма классификации их на примере пиленгской свиты Восточного Сахалина и баженов- 
ской Западной Сибири.— Тихоокеан. геология, 1983, № 5, с. 76—81.

21. Experimental deformation of sedimentary rocks under confining pressure: pore press- 
sure tests/Ed. Handin J., Hager R. V., Friedman M. et al.— AAPG Bull., 1963, v. 47, 
№ 5, p. 717—755.

22. Isacs С. M. The Monterey-Key to offshore California boom.— Oil and Gas J., 1984,
v. 82, № 2, p. 75—81.

23. Palciauscus V. V., Dominico P. A. Microfracture development in compacting sedi
ments: relation to hydrocarbon-maturation kinetics.— AAPG Bull., 1980, v. 64, JSfe 6, 
p. 927—957.

24. Schmoker J. W., Hister T. C. Organic carbon in Bakken formation, United States por
tion of Williston basin.— AAPG Bull., 1983, v. 67, № 7, p. 2165—2174.

Всесоюзный научно-исследовательский 
геологоразведочный нефтяной институт, 
Москва

Поступила в редакцию 
10.V.1983



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 6

УДК 549.21 :549.091.5

РЕНТГЕНОГРАФИЧЕСКОЕ ИЗУЧЕНИЕ УГЛЕРОДИСТЫХ 
ВЕЩЕСТВ И ПРОБЛЕМА ГРАФИТОВОГО ТЕРМОМЕТРА

ФИРСОВА С. О., ЦИПУРСКИЯ С. И., ЧЕРКАШИН В. И.,
ШАТС КИЙ Г. В.

Рентгеновским и термическим методами проведено исследование графи
тов из метаморфических пород восточной части Балтийского щита. Выде
лены и охарактеризованы четыре ми-неральные группы, отличающиеся по 
положению рефлекса 002, значениям величин Iiu /h iо и общей характеристи
ке дифракционного спектра. Показано, что степень структурного совершен
ства графита находится в прямой зависимости от температуры его обра
зования. Полученные закономерности предполагается использовать для по
строения графитового термометра.

Во многих метаморфических породах различного возраста, в том чис
ле и в докембрийских, широко распространены графит и углеродистое 
вещество, описываемое как графит, графитоид, шунгит, графит dt суб- 
графит, метаантрацит [19, 25—27]. Состав пород может быть самый 
разнообразный. Диагностика графита и углеродистого вещества в боль
шинстве случаев опирается на данные термического анализа, реже на 
результаты рентгеновского изучения. Все более широкое использование 
методов структурного анализа показывает, что термин графит d , гра- 
фитит, графитоид и некоторые другие, во-первых, перекрываются, фак
тически описывая одно и то же вещество, а во-вторых, представлены 
рядом, различающимся по структурным признакам.

Интерес к изучению углеродистого вещества не случаен. С повыше
нием температуры при метаморфизме и в результате гидротермальной 
переработки углеродистое вещество постепенно переходит в графит. Сту
пени этого перехода отвечают определенным температурам, являясь 
своеобразным геологическим термометром. Например, наличие шунгита 
характерно для метаморфических пород низов зеленосланцевой фации.

Диагностика углеродистых веществ очень важна для выявления и 
уточнения температурных условий формирования пород. Наиболее акту
альна эта проблема для пород из областей низкотемпературного мета
морфизма, так как именно здесь ощущается наибольшая потребность 
в создании надежных геотермометров.

Известно, что упорядоченность графитов возрастает с увеличением 
степени метаморфизма пород [2—4, 9]. Это положение иллюстрирует 
К. Ландис [2] на Р—Г-сетке метаморфических фаций. Такая же тенден
ция выявлена Д. М. Шенгелиа с соавторами [18] на основании экспери
ментальных данных по изучению влияния температуры на графитизацию- 
антрацита и графита в условиях регионального метаморфизма. Работы 
[18, 27] можно рассматривать как этапные в развитии идеи о графито
вом термометре. Однако в настоящее время на основании анализа боль
шого количества фактического материала можно утверждать, что гра
фитовым термометром [18] вряд ли можно пользоваться. Первой при
чиной является расхождение природных и экспериментальных данных. 
В эксперименте было установлено, что с ростом температуры от 300 да 
800° С параметр с элементарной решетки графита уменьшается от 0,672 
до 0,670 нм. В природных образцах значение этой величины для графи
тов из пород зеленосланцевой фации всегда значительно больше [22, 
23]. Вторая причина заключается в том, что совпадение только одного 
параметра с у природных графитов не может являться критерием тож
дества их структуры [3, 4]. В то же время основные положения К. Лан
диса справедливы, но требуют дополнений и уточнений.
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Цель настоящей работы — выявление зависимости структурных ха
рактеристик графита от температуры его образования на основании рас
смотрения графитов и углеродистых веществ из пород различной степе
ни метаморфизма и определения рентгеновских и термических харак
теристик этих веществ.

Прежде чем перейти, к решению поставленной задачи, необходима 
коротко остановиться на вопросах терминологии углеродистых веществ. 
Анализ классификаций графитов и различных углеродистых веществ 
показывает (табл. 1), что в результате терминологической путаницы, 
царящей в описании графитовых тел, не всегда ясно, о каком же веще
стве идет речь. Так, у графита d [25], графита d{ [27], скрытокристал
лического графита [19], антрацита [26] величина межплоскостного рас
стояния d (002) составляет 0,3430 нм, но тот же антрацит по схеме [19] 
попадает в поле шунгита (см. табл. 1). Мы отдаем предпочтение струк
турной классификации К- Ландиса [27], так как она наиболее полно и 
логично охватывает ход эволюции углеродистого вещества при метамор
физме. Общий характер названий — графит d (см. табл. 1),- г -исклю
чающий их генетическую интерпретацию, очень удобен при анализе угле
родистого вещества древних толщ, где первичная природа вещества за
тушевана.

по т ооб

Фиг. 1. Дифрактограммы графитов 
по данным различных авторов 

1 — графит из кордиеритового гней
са, амфиболитовая фация, Пассау 
[26]; 2  — графит крупночешуйчатый, 
Ботогольское месторождение [20]; 
3 — графит йрупночешуйчатый из 
пород амфиболитовой фации с релик

тами гранулитовой [3]

А^Лг \_з

Все проанализированные образцы были приготовлены и выделены па 
единой методической схеме. Проба дробилась, а затем истиралась в ага
товой ступке. Время истирания 5—7 мин. Истертая проба обрабатыва
лась кислотами [25] до полного растворения силикатной, сульфидной и 
карбонатной частей образца. Однородность полученного материала 
контролировалась рентгенофазовым анализом. Измельчение графита 
происходило в процессе приготовления проб. Те из них, которые не уда
лось полностью очистить (например, при наличии в образце большого 
количества окислов титана), исключались из дальнейшей работы.

Рентгеновский и термический анализы проводились в лаборатории фи
зических методов исследования ГИН АН СССР. Порошковые рентгено
граммы были получены на приборе ДРОН-З.О. Использовались 
(Си/Са) Ni-фильтр, щели 0,5; 1,0; 1,0; 0,5; режим работы дифрактометра 
подбирался в зависимости от характера образца. Скорость съемки со
ставляла 1 град/мин (2 0).

В силу слоистого строения графита происходит значительная тек- 
стурировка препарата, что затрудняет получение хорошо разориентиро- 
ванного образца. В результате на рентгенограмме, как правило, кроме 
рефлексов 00/ практически не фиксируются пространственные отраже-
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Сопоставление классификационных схем

По В. М. Френчу [25] По К. Ландису [27]

, Компонент d (002), А Характеристика 
отражения 002

Тип графита
I / H  (на Уг вы

соты пика 002)
d (002), А 
ПРИ ^макс

(002), к
(Vs ширины 

при Уз 
высоты)

Собственно
графит

3,36 Резкое Полноупо
рядочен
ный

30 3,35—3,36 3,35—3,36

Графит d y 
т. е. турбо- 
стратический 
графит

3,43 Диффузион
ное

d i

d l A

3—15
3—15

3,35—3,36
3,37—3,44

3.38— 3,48
3.38— 3*41

Асфальтический
углеродистый
материал

3,50 Очень ши
рокое

0 ,5 —1 3,45—3,55 3,75—3,85

Аморфный угле
родистый ма
териал

Нет реф
лексов

3̂

%

0,5 3,50—3,75 ~ 3 ,8

*  п — степень упорядоченности исследуемого углеродистого вещества п  =  Е 0—3,3/2,45x100%.
** Е 0 —приведенная величина энергии активации, рассчитанная по дериватограммам.

ния hkl. Приводимые в литературе картины рентгеновской дифракции 
графитов (фиг. 1) показывают, что ни одному из исследователей [3, 20, 
21, 26] не удалось достаточно хорошо разориентировать препарат. Об 
этом можно судить по соотношению интенсивностей линий 006 и 112. 
Наиболее полная и интенсивная дифракционная картина получается при 
съемке образца с максимальной разориентацией частиц, которая дости
гается следующим образом. Графит без всякого наполнителя механиче
ски набивается в плоскую кювету и прижимается матовым стеклом с 
грубой поверхностью. При этом достигается хорошая растекстурировка 
образца, функция его ориентации не учитывается.

Для определения степеней упорядоченности и графитизации углеро
дистых веществ в литературе предложен ряд параметров. Рассмотрим 
их по порядку: 1) параметр ^=[3,43 А — d{002) ]/Д [15], величина  ̂
указывает вероятность (от 0 до 1) одновременной укладки соседних мо
нослоев с образованием слоя элементарной решетки [15]; 2) параметр 
и находится из формулы d(002) =3,440—(3,440—3,354) -ц (2 — и) А и так
же определяет степень упорядоченности углеродистого вещества [24]; 
3) величины d (002) и ЦП (002) [27] (гд е / — амплитудное значение ин
тенсивности, Н — полуширина отражения); 4) полуширина линии 002 
19]; 5) параметры B li2/B ll0 (где В — интегральная интенсивность) и 
Jпг/Лю — последняя называется коэффициентом трехмерной упорядочен
ности вещества и уменьшается с ростом дефектов в структуре графита 
[20], 6) фактор формы (отношение полуширин линий ПО и 004); 7) ко
эффициент структурной анизотропии, равный / 0ов/Лю [16].

Для характеристики отражения 002 использовались параметры, пред
ложенные К. Ландисом [27], т. е. межплоскостное расстояние d{002) 
и величина I/Н рефлекса 002. Для оценки характера изменения интен
сивности отражений использовались их амплитудные значения. Сопо
ставление на дифрактограммах различных графитов рефлексов 112 и 
110 показывает, что использовать соотношение интегральных интенсив
ностей этих линий без учета их профилей, отражающих дефекты струк
туры графита, было бы неверно.
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графитов и некоторых углеродистых веществ
Таблица i

По работе [19] По Б. Квицннской [26]

Компонент п  *.
%

*•
*0 »
ккал/

d (0 £ 2 ) . Компонент d  (002), А и R . % н/с
/моль

Явнокристал- 94 5,6 3,36 Графит (G) 3,354—3,357 1—0,567 9 0,005—1
лические
графиты

Неполнокри- > 80 < 5 ,6 < 3 ,42 Полуграфит 3,37—3,38 0,567—0,450 6 ,5 - 9 0 ,1—0,15
сталличе- < 94 > 5 ,3 >3,36 (SG)
ские гра Метаантра 3,38—3,40 0,45—0,269 3,0-6,5 0 сл 1 о to

фиты цит (МА)
Антрацит (А) 3,4 0,269 3 0,2

Скрытокри < 80 < 5 ,3 < 3 ,4 5
сталличе > 70 > 5 ,0 > 3 ,4 2
ские гра
фиты

Графитоиды < 70 < 5 ,0 < 3 ,5 '
>57 > 4 ,7 > 3 ,4 5

Шунгиты (са 57 < 4 ,7 > 3 ,5
жи, кокс,
стеклоугле- 
род, антра
цит)

Фактор формы и коэффициент структурной анизотропии могут 
использоваться лишь для сопоставления образцов, снятых в одинаковых 
условиях, поскольку они сильно зависят от ориентации препарата. На
пример, для плохо растекстурированных образцов графита из пород 
амфиболитовой фации коэффициент структурной анизотропии всегда 
больше единицы 12], для тех же образцов на хорошо растекстурирован
ных препаратах получается величина менее 0,3. Относительное количе
ство ромбоэдрической фазы определялось по соотношению интенсивно-
стей линии 10— (R) к сумме интенсивностей [100+101] (Я).3

Были исследованы графиты из метаморфических пород восточной ча
сти Балтийского щита. Краткая характеристика образцов приводится в 
табл. 2. Анализ порошкограмм показывает, что образцы можно разбить 
на следующие четыре группы (фиг. 2).

1. На порошкограмме не фиксируется четких дифракционных отра
жений. Характерно присутствие широких, размытых дифракционных 
максимумов в областях 11—14° и 21—23° по 0. Положение первого мак
симума 0,349 нм. В отдельных случаях происходит расщепление этого 
максимума на два, что свидетельствует о присутствии двух фаз, которые 
можно представить как механическую смесь минералов (см. фиг. 2, а). 
Второй максимум, очевидно, обусловлен слиянием трех диффузионных
пиков: 100 (Я), 10— (R) и 101 (Я). Наиболее сильная из них 100 (Я), 3
равная 0,213 нм. Такая дифракционная картина характерна для смеси 
турбостратических графитов di и 127].

2. Значительно увеличивается высота и уменьшается полуширина ли
нии 002, d (002) =0,390 нм, появляется второе базальное отражение 004 
и отражение 110 (см. фиг. 2, б). Аналогичная картина дифракции у вы
сокотемпературного пирографита с двумерной структурой [8]. По клас
сификации Ландиса это графит dt.

3. Отражение 002 — резкое, острое, d(002) =0,335 нм, на дифракто- 
грамме появляются пространственные отражения hkt, величина / ш/ /и0
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Краткая характеристика изученных образцов
Таблица 2

Характеристика графита
Температура
регионального
метаморфизма,

9С

Номер
образца Свита Характеристика породы Рудная минерализация размер частиц, 

мм морфология и оптические свойства распределение в породе

1 Коласйоки Филлит кварц-плагиоклаз- 
хлорит-серицитовый

Пирротин, мельниковит <0,001  
До 0,005

Тонкодисперсный, почти изо
тропный

Единичные частицы, остро
угольные, вытянутые, яче
истые, слабо анизотропные

Равномерное

Полосы, скопления, парал
лельные сланцеватости

> 3 2 0 —350
]1]

2 То же Филлит кварц-плагиоклаз- 
хлорит-серицитовый

Пирротин, халькопирит <0,001  

До 0,01

Тонкодисперсный, почти изо
тропный

Таблитчатый, анизотропный

Равномерное

В прожилках с кальцитом 
и пирротином

> 3 2 0 -3 5 0
[1]

3 Томингская Туффит кварц-серицит- 
хлоритовый с карбонат
ными прожилками

Пирротин <0,001  

До 0,04

Тонкодисперсный, почти изо
тропный

Изометричный, слабо анизо
тропный, при увел. 350 
видец, струйчатый характер 
анизотропии

Полосы, скопления непра
вильной формы, линзочки

> 3 2 0 —350
[1]

4 Панареченская Филлит кварц-плагиоклаз- 
биотитовый

Пирит, пирротин, халько
пирит, мельниковит

<0,001 Тонкодисперсный, анизотроп
ный

Равномерное, на отдельных 
участках слагает поля, 
напоминая шунгит III

<420—430
И]

5 Виленгская Сланец кварц-плагиоклаз- 
биотитовый

Пирротин, халькопирит- 
рутил

<0,001 То же Послойное <420—430
ИЗ]

6 Соваярвинская Сланец кварц-биотит-рого- 
вообманковый

Рутил До 0,01 Тонкочешуйчатый, анизотроп
ный

Равномерное >420 <500  
[1]

7 Хирвинаволокская Сланец кварц-плагиоклаз- 
биотитовый

Пирротин До 0,015 Тонкочешуйчатый, сильно 
анизотропный

» 540—550
[10]

8 Питкярантская Сланец кварц-биотит-ам- 
фиболовый

Пирит Д о0,2 Таблитчатый, игольчатая фор
ма, сильно анизотропный

» 615—640
[12]

9 То же Прожилки кварц-хлорито
вые

То же 0 ,0 5 -0 ,1 Плотный, комковатый, сильно 
. анизотропный

В прожилках с кварцем, 
хлоритом и микроклином

—

10 » Прожилки кальцитовые — 0,01—0,05 Плотный, комковатый, сильно 
анизотропный

В прожилках с кальцитом



Рентгеновские характеристики графитов
Таблица 3

Номер
образца d (002), нм НИ

(002) Наличие других отражений jfllt/AlO (
Количество 

ромбоэдриче- 
:кой фазы (3R ), 

%

Число
опреде
лений

1 0,349 1 100, 1о| (3R ) ,  101 — ? 2

2 0,3490—0,3350 1 100, lo |(3 f l ) ,  101 — ? 2

3 0,3490 1 100, 1о| (3 R ) ,  101 — ? 1

4 0,3390 13 100, 1о |(ЗЯ ), 101 

ю |(З Я ), 004, 110
— ? 3

5 0,3350 16 100, 1о |(ЗЯ ), 101 

ю |(З Я ), 004, 110
— ? 1

6 0,3350 30 100, 1о |(ЗЯ ), 101
4 8 

10д (3R ) ,  004,10g (31?),
110, 112, 006

0 ,5 > 5 0 3

7 0,3350 45 100, 10§(3tf), 101, lo |(3 tf)  

004, 1о |(ЗЯ ), 110,112, 006
0,9 40—50 2

S 0,3350 46 100, 1о |(ЗЯ ), 101, lo |(3 i? )
8

102 , 004, Ю д(ЗЯ), 103 ,110 , 
112, 006

1,15

о<м1 4

0 0,3350 48 100, l o | ( 3tf), 101, lo |(3 tf)
8

102 , 004, 10g(3tf), 103, 110, 
112, 006

1Д 20—30 2

10 0,3350 50 100, 1о|(ЗЯ ), 101,10g(3/?)

102 , 004, ю |  (3/?), 103, 
110, 112, 006

1,1 3 0 -4 0 3

меньше единицы, отчетливо диагностируется значительное количество 
ромбоэдрической фазы (см. фиг. 2, в).

4. Порошковая дифрактограмма характеризуется полным набором 
пространственных отражений hkl (см. фиг. 2, г). Рефлексы узкие, при
сутствуют три порядка отражений ЛО/ с /=1-ь5. О значительном уве
личении степени трехмерной упорядоченности свидетельствует величина 
/н2/Лю>1. Наряду с рефлексами гексагональной фазы графита присут- 

2 4 8ствуют отражения 10 —, 10 —, 10— характерные для ромбоэдрической
О о  о

фазы.
Наиболее характерным отличием образцов первой, второй и третьей 

групп является обострение базальных отражений, причем межплоскост
ное расстояние d (002) изменяется от 0,349 до 0,335 нм; третья и четвер
тая группы различаются величиной трехмерной упорядоченности и соот
ношением гексагональной и ромбоэдрической фаз (табл. 3). Сопоставле
ние рентгенограмм, а также анализ литературных данных позволяют
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Фиг. 2. Дифрактограммы изученных графитов (характеристика образцов
приведена в табл. 2)

а — графиты из зеленосланцевой фации, серицит-хлоритовой субфации 
(обр. 1, 2); б — графиты из зеленосланцевой фации, биотит-хлоритовой 
субфации (обр. 4, 5); в — графиты из эпидот-амфиболитовой и низкотем
пературной части амфиболитовой фации (обр. 6, 7); г — графиты из сред

нетемпературной части амфиболитовой фации (обр. 8—10)
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предположить, что между веществами, принадлежащими к разным груп
пам, возможны постепенные переходы.

Термический анализ явился дополнительным методом, позволившим 
индивидуализировать отдельные пробы и группы образцов. Термограм
мы были сняты на дериватографе системы Паулик и Эрдей. Пробы при
готовлялись по методике разбавления, предложенной Т. Н. Красавиной 
[7]. Общая навеска образца, составляла 200 мг (20 мг пробы+180 мг 
А120 3); время нагревания 100 мин. Для описания термограмм были 
использованы общепринятые характеристики: Гн-Э — температура нача
ла экзоэффекта; Гмэ — температура максимума экзоэффекта; Гкэ—тем
пература конца экзоэффекта. Термограммы графитов, так же как: 
дифракционные картины, можно разделить 
на четыре группы (фиг. 3).

1. Гн.э 400—420, Гмэ 540—580; Ткэ 700—
800° С.

Разность в интервалах горения для от
дельных образцов составляет 100°. Увеличе
ние интервала горения и излом на кривой 
(см. фиг. 3, а) свидетельствуют о присутст
вии двух видов углеродистого вещества. Это 
предположение согласуется как с наблюде
ниями в аншлифах, так и с рентгеновскими 
характеристиками. В отраженном свете в 
кварц-серицит-хлоритовом сланце (см. 
табл. 2, обр. 2; фиг. 2, а) хорошо различа
ются два типа углеродистого вещества:
1) тонкодисперсное, почти изотропное, рав
номерно распределенное в породе и 2) бо
лее крупное, анизотропное, приуроченное к 
зонам смятия и рассланцевания; в обр. 1 
наблюдается только тонкодисперсное угле
родистое вещество. Соответственно на по- 
рошкограмме второго образца на фоне диф
ракционного максимума с межплоскостным 
расстоянием, равным 0,349 нм, выступает 
острое отражение 0,335 нм, характерное для 
графитов и трехмерно-упорядоченных 
графитов (см. фиг. 2, а).

2. Г„.э 470—520, Гмэ 650—740, Гкэ 850—
870°С (см. фиг. 3, б). Углеродистое веще
ство представлено только тонкодисперсны
ми частицами не более 0,001 мм. Сопостав
ление различных методов позволяет сделать 
вывод, что разброс температур начала экзо
эффекта, составляющий 50°, не случаен, а 
связан с изменением в структуре углероди
стых веществ. В обр. 5 Г„.э выше чем в 4, 
при этом на рентгенограмме обр. 5 отраже
ния 002, 004, ПО более резкие, чем обр. 4 
(см. фиг. 2, б), что свидетельствует о более 
совершенной структуре.

3. Гн.з 570—640, Гм э 730—800, Гк э 910—
920°С (см. фиг. 3, в). Графит тонкочешуй
чатый, максимальный размер частичек 
0,01—0,015 мм. Образцам с меньшей темпе
ратурой начала горения соответствует мень
шее значение коэффициента трехмерной 
упорядоченности (см. табл. 3, фиг. 2, в).

4. Четвертая группа характеризуется 
наибольшими интервалами Гнэ от 520—580 
до 650—740° С и соответственно скользящим

570

Фиг. 3. Термограммы изучен
ных графитов (характеристи

ка образцов приведена 
в табл. 2)

а — графиты из зеленосланце
вой фации, серицит-хлорито- 
вой субфацив (обр. 1, 2); б — 
графиты из зеленосланцевой 
фации, биотит-хлоритовой суб
фации (обр. 4, 5); в — графи
ты из эпидот-амфиболитовой и 
низкотемпературной части ам
фиболитовой фации (обр. 6, 
7); г — графиты из среднетем
пературной части амфиболито

вой фации (обр. 8)
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максимумом экзоэффекта. Отличительная особенность — очень высо
кие (>1000°С) температуры конца выгорания (см. фиг. 3, г). В эту 
группу входят только чешуйчатые графиты размером не менее 0,05 мм.

На формирование структуры графита оказывает влияние множество 
факторов: характер исходного вещества, вмещающей среды, степень под
готовленности вещества к графитизации, давление, газовый режим и мн. 
др., но определяющим среди них несомненно является температура [И , 
14, 17]. Проанализируем полученные результаты рентгеновского иссле
дования в связи с данными по температурам регионального метамор
физма.

Образцы 1, 2, 3 первой группы были отобраны из кварц-серицит-хло- 
ритовых сланцев свиты коласйоки, печенгской серии и томингской свиты 
имандра-варзугского комплекса. Они метаморфизованы в условиях сери- 
цит-хлоритовой субфации зеленосланцевоц фации при температурах не
сколько выше 350° С [1]. Образцы 4, 5 второй группы отобраны из био- 
титовых сланцев панареченской и виленгской свит, температура их ме
таморфизма не более 430°С [1]. В температурном интервале от 320 до 
430° С межплоскостное расстояние d(002) уменьшается от 0,349 до 
0,339 нм, отражения типа hkl на рентгенограммах отсутствуют. Это сви
детельствует о том, что и в высокотемпературной части зеленосланцевой 
фации существует только неупорядоченный или слабоупорядоченный 
графит.

Образцы 6 и 7 представлены соответственно биотит-плагиоклаз-квар- 
цевыми и биотит-амфибол-кварцевым» сланцами. Породы соваярвинской 
свиты (см. табл. 2) изменены в условиях эпидот-амфиболитовой фации 
при Т 420—450°С [1], а хирвинаволокской — амфиболитовой, ее низко
температурной части, при Т 540—550°С [10]. При температуре около 
500° С межплоскостное расстояние d (002) достигает минимального 
(0,335 нм) значения (см. табл. 3), происходит формирование трехмерной 
структуры графита: появляется отражение 112 — широкое, слабое, вели
чина /цг/̂ iio = 0,5; при температуре около 550° С это отношение равно 0,9 
(фиг. 2, в).

Образец 8 отобран из графитовых сланцев питкярантской свиты (см. 
табл. 2), температура регионального метаморфизма в этом районе 615— 
640°С [12], кристаллы графита таблитчатой, реже игольчатой формы, 
равномерно распределены в породе. Образцы 9 и 10 представлены гра
фитом из кварц-хлорит-микроклиновых и кальцитовых прожилков, раз
витых в сланцах питкярантской свиты. Графит в прожилках плотный, 
комковатый, чешуйки закрученные неправильной формы. Коэффициент 
трехмерной упорядоченности для графитов из обр. 8—10 равен 1,1—1,15 
(см. табл. 3), но дифракционные картины у них несколько отличны. На 
рентгенограмме обр. 8 все дифракционные максимумы острые, а для 
юбр. 9 и 10 можно отметить уширение рефлексов hOl и перераспределе
ние интенсивностей рефлексов hkl (см. фиг. 2). Это, видимо, объясняется 
условиями образования графитовых прожилков в результате деятельно
сти гидротермальных растворов при 420—380° С [17].

Приведенные выше материалы и анализ литературных данных по 
зависимости структуры природных графитов от температуры [2, 7, 9, 17, 
22, 23, 26] позволяют перейти к проблеме графитового термометра. При 
этом должны быть четно выяснены следующие основные положения: 
1) каковы пределы изменения параметра, который кладется в основу 
термометра; 2) точность инструментального метода для измерения этого 
параметра; 3) температурный интервал, в котором происходит это изме
нение, и 4) возможности калибровки графитового термометра. Остано
вимся подробнее на каждом из этих вопросов.

1. Совершенствование структуры графита включает в себя как упо
рядочение индивидуальных слоев, так и упорядочивание углеродных сло
ев по отношению друг к другу. Различная степень структурного совер
шенства графита, как указывалось выше, находит свое отражение в его 
дифракционных особенностях. Если проанализировать эти особенности 
для графитов, образовавшихся в различных природных условиях, то
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можно установить* что с повышением температуры происходит увеличе
ние степени структурной упорядоченности и изменение параметров эле
ментарной ячейки. Так, в диапазоне температур от 320 до 500° С вели
чина межплоскостного расстояния d (002) уменьшается на 0,014 нм (от 
0,349 до 0,335 нм). Считая, что уменьшение d линейно зависит от темпе
ратуры, получим, что на каждые 20° оно составляет 0,0015 нм. В высо
котемпературной (>500°С) области параметр с фактически не изменя
ется (см. табл. 3), и мерой изменения температуры может служить 
величина Iu J Iii0. При температурах от 420—500 до 550° С коэффициент 
трехмерной упорядоченности растет до единицы, в интервале от 550 до 
640° С он увеличивается лишь до 1,15; при дальнейшем росте темпера
туры прямая пропорциональность нарушается. Первая зона перспектив
на для градуировки графитового термометра, а во второй — параметр 
/нг/Лю перестает работать. Вероятно, в высокотемпературной области 
следует искать другие дифракционные критерии, связанные с измене
нием структурных свойств минералов.

2. Достоверность оценки межплоскостного расстояния d (002) на по- 
рошкограммах графитов обусловлена как инструментальной погреш
ностью, которая невелика в этом интервале температур, так и формой 
рефлекса. Профиль отражений зависит от степени трехмерной упорядо
ченности графита, степени его дефектности и величины областей коге
рентного рассеяния. При уширении рефлекса 002 снижается точность 
определения соответствующего межплоскостного расстояния. Оценка 
этой точности показала, что для графитов, образовавшихся при Т 320— 
400° С и имеющих наихудшую степень окристаллизованности, погреш
ность составляет ±0,0015 нм, а приГ >400°С — уменьшается до 
±0,0005 нм. Что касается величины /ц 2//ц0, то, поскольку межплоско
стные расстояния отражений 112 и 110 близки, оценка интенсивностей 
этих рефлексов практически не зависит от погрешности измерения, что 
подтверждается нашими экспериментальными данными.

3. Для того чтобы отградуировать любой новый термометр, нужны 
или экспериментальные данные по графитизации углеродистого веще
ства, или минеральные парагенезисы, сосуществующие с графитом, по
зволяющие провести оценку температур их образования. Надежные 
экспериментальные данные на сегодняшний день отсутствуют, поэтому 
реальным представляется только второй путь. Он имеет определенные 
недостатки. Основной из них — отсутствие «сквозного» термометра, 
встречающегося в углеродсодержащих породах в широком температур
ном интервале.

Для правильного определения температуры регионального метамор
физма необходимо предъявлять жесткие требования к отбору образцов. 
Температура — основной, но не единственный фактор, влияющий на 
структуру графитов. Так, в углеродсодержащих породах в зонах смятия 
(см. табл. 2, фиг. 2, обр. 2), в гидротермальных прожилках (см. табл. 2, 
фиг. 2, обр. 9, 10) графит будет отличаться по своим оптическим и струк
турным характеристикам от того, который равномерно распределен в 
породе [5, 6, 17]. Без учета этого положения невозможно интерпретиро
вать полученные рентгеновские данные. Прежде чем выделять графит, 
необходимо тщательно изучить образец в проходящем и отраженном 
свете. Только убедившись в том, что графит равномерно распределен в 
породе и его образование не связано с наложенными процессами, можно1 
использовать его для термометрии.

Свою ближайшую задачу авторы видят в получении большого числа 
достоверных структурных и дифракционных характеристик различных 
графитов, определении составов минералов, сосуществующих с графи
том, и построении на этой основе графитового термометра.
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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 6

УДК 552.38:552.51(517)

УГЛЕРОДСОДЕРЖАЩИЕ КРЕМНИСТО-ГИДРОСЛЮДИСТЫЕ 
АЛЕВРОЛИТЫ МНР КАК СЫРЬЕ ДЛЯ ПРОИЗВОДСТВА 

ЛЕГКОГО ЗАПОЛНИТЕЛЯ БЕТОНОВ
К О М А Р О В  Ю. В ., Я К И М О В  в . м.

Обсуждается возможность использования углеродсодержащих крем
нисто-гидрослюдистых отложений Монголии в качестве сырья для произ
водства легкого заполнителя бетонов. Показано, что перспективные участ
ки распространения углеродсодержащих пород связаны с нижнекарбоно
выми и нижнепермскими отложениями Центральной и Восточной Мон
голии.

Легкие заполнители теплоизоляционных и конструктивно-теплоизо
ляционных облегченных бетонов, за исключением вулканических шла
ков, получают в результате обжига глин, перлитов, алевролитов, а так
же углеродсодержащих сланцев. Различают мокрый способ производ
ства легких заполнителей бетонов из пластичных глин и сухой — изли- 
тифицированных пород. Последний исключает из технологического цик
ла ряд операций, таких как сезонная заготовка глин и предохранение ее 
от смерзания в зимнее время, замес глины, формование гранул, их 
сушка, что ведет к сокращению технологического оборудования, числен
ности обслуживающего персонала, уменьшению потребления энергии, а 
в конечном итоге — к уменьшению себестоимости готовой продукции. 
При мокром способе производства керамзита из глин возможно получе
ние только керамзитового гравия*, фракции от 5—10 до 30—40 мм. Мел
кий легкий заполнитель' (песок), потребность которого примерно равна 
потребности крупного, получают или в результате обжига перлитов, или 
дроблением крупной фракции керамзита. В последнем случае часть ма
териала истирается и уходит в отходы. При сухом способе изготовления 
лёгких заполнителей литифицированные алевролиты и аргиллиты после 
дробления поступают в обжиговые печи, на выходе которых получаются 
крупная и мелкая фракции легких заполнителей. Сокращенная энерго
сберегающая технология, возможность получения заполнителя разных 
фракций ведет к тому, что сухой способ производства легких заполните
лей находит более широкое применение, особенно в промышленно раз
витых странах. В Советском Союзе легкий заполнитель из гидрослю
дистых и кремнисто-углеродистых сланцев и алевролитов обычно назы
вают легкий керамзитоподобный материал, получаемый при обжиге 
глинистых сланцев, или керамзит, получаемый при обжиге глинистых 
сланцев, или керамзитоподобный гравий. Все эти названия нельзя при
знать удачными либо из-за их многословности, либо из-за несоответст
вия получаемому материалу. В США, например, керамзитоподобный ма
териал из глинистых сланцев не называется керамзитом, а имеет свои 
фирменные названия — хайдит, сельсильд, базалейт, роклейт, гравелит, 
материалит и т. д. [8]. Легкий заполнитель бетонов из литифицирован- 
ных пород отличается от керамзита не только исходным сырьем и техно
логией производства, но и тем, что готовый продукт имеет лишь для него 
свойственный облик, форму и физико-механические показатели. Для 
того чтобы все эти отличия, а значит и соответственно несколько иные 
потребительские свойства, увязать в едином понятии, и следует этот 
материал назвать по-новому, так же как в свое время были названы 
керамзит, шунгизит и вспученный перлит. Все они имеют одно предназ
начение (как легкие заполнители бетона и как теплоизоляционный на
сыпной материал), р.се они принципиально получаются в результате
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Фиг. 1 Фиг. 2

Фиг. 1. Схема распространения отложений хэнтэйской серии (заштрихованный участок) 
в Приулан-Баторском и Баганурском районах

Участки углеродсодержащих кремнисто-гидрослюдистых алевролитов: 1 — Дунд-Богин- 
Ула; 2 — Алдар-Тологой; 3 — Сонгин-Ула; 4 — Булуктайское

Фиг. 2. График зависимости коэффициента вспучивания кремугита от содержания же
леза в исходной породе

1 — углеродсодержащие кремнисто-гидрослюдистые туфоалевролиты хануйской серии;
2 — углеродсодержащие кремнисто-гидрослюдистые алевролиты хэнтэйской серии

*

обжига, однако разное исходное сырье дает различающийся конечный 
продукт. Поэтому легкий заполнитель из кремнисто-углеродистых и гид
рослюдистых сланцев и алевролитов мы предложили назвать кремуги- 
том. Термин является производным от кремнисто-углеродистых алевро
литов, которые являются сырьем для производства данного материала.

В МНР, где производство легких заполнителей ограничено керамзи
том, а потому ощущается недостаток легкого заполнителя мелких фрак
ций, достаточно широко распространены породы, пригодные для их про
изводства. Способностью к вспучиванию обладают углеродсодержащие 
кремнисто-гидрослюдистые алевролиты, туфоалевролиты и их песчани
стые разности. При этом содержание тонкого псаммитового материала 
до 25—30% практически не сказывается на коэффициенте вспучивания, 
в то же время легкие заполнители из песчанистых алевролитов и туфо- 
алевролитов имеют несколько большую прочность. Содержание песча
нистого материала в количестве более 25—30% уменьшает способность 
пород к вспучиванию.

Породы, пригодные для производства кремугита, выявлены в Улан- 
Баторском и Баганурском промышленных районах (фиг. 1) в составе 
нижнекарбоновых отложений хэнтэйской серии и установлены в районе 
г. Эрдэнэта в разрезе хануйской серии перми. Подробные же породы от
мечаются и в других районах.

Нижнекарбоновые отложения хэнтэйской серии подразделяются на 
две толщи: нижнюю — песчано-алевролитовую и верхнюю — песчанико
вую. Видимая мощность нижней толщи — от 400 до 1400 м [2]. Она сло
жена тонкозернистыми песчаниками, алевролитами, сланцами, а также 
яшмами и туффитами. Интерес представляют темные, темно-серые и 
серые углеродсодержащие кремнисто-гидрослюдистые алевролиты, 
обычно тонко переслаивающиеся со слабопесчанистыми алевролитами 
или со светлыми кремнистыми алевролитами. Все эти породы содержат 
примесь тонкого пеплового материала, количество которого увеличива
ется в светло-серых прослойках. Прослойки имеют чрезвычайно выдер
жанную мощность (от долей миллиметра до 2 см), а пачки тонкого пе
реслаивания прослеживаются на большие расстояния. Мощность гори
зонтов, сложенных тонкообломочными породами, может достигать 
200 м. Они в основном и представляют интерес, ибо слагающие их по
роды вспучиваются, хотя степень вспучивания каждой литологической
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Таблица /

Химический состав углеродсодержащих кремнисто-гидрослюдистых 
алевролитов из Приулан-Баторского района

Компо
нент

Дунд-Богин-Ула Алдар-Тологой Сонгин-Ула

1 2 3 4 1 2 3 4 1 2 3 4 5

Si02 61,43 62,83 63,88 64,47 62,91 65,31 65,61 66,32 60,10 62,83 64,44 66,76 67,76
TiOj 0,78 0,74 0,74 0,70 0,75 0,66 0,67 0,62 0,72 0,75 0,63 0,61 0,52
А120 з 19,25 19,00 17,25 17,40 18,35 17,30 16,50 16,80 17,60 17,60 17,25 16,05 14,75
Fe20 3 1,55 1,64 1,41 1,46 1,08 1,30 1,85 0,95 1,57 0,95 1,46 1,28 1,22
FeO 2,92 2,63 3,19 2,91 3,74 2,86 2,48 3,15 3,45 3,39 2,67 2,86 2,56
MnO 0,06 0,08 0,07 0,07 0,09 0,09 0,08 0,07 0,10 0,08 0,06 0,08 0,08
MgO 1,59 1,62 1,78 1,73 1,91 1,67 1,77 1,51 2,48 2,05 1,47 1,55 1,85
CaO 2,17 1,45 1,48 1,46 1,34 1,64 1,37 1,58 3,00 2,34 1,26 1,41 2,08
Na20 3,55 3,94 3,79 3,91 2,89 3,16 3,21 3,18 3,50 3,79 3,38 3,59 3,96
k 2o 4,26 3,80 3,78 3,63 4,15 3,63 3,35 3,77 3,74 3,44 3,51 3,19 2,64
S He обн. He обн. Необн. 0,04 0,11 He обн. Необн. 0,06 0,02 Необн. 0,05 Не обн. 0,01
cv-'opr 0,24 0,10 0,04 0,04 0,07 0,05 0,05 0,13 0,02 0,10 0,23 0,13 Не обн.
COo He обн. He обн. 0,22 0,55 0,11 0,11 0,11 0,11 0,55 Необн. Необн. 0,11 0,66
H.O+ 2,45 2,20 1,68 1,57 2,51 2,15 2,27 1,97 2,21 2,21 2,45 2,04 1,19
Hlo- 0,12 0,10 0,10 0,02 0,13 0,08 0,15 Не обн. 0,13 0,07 0,32 0,08 0,13
Сумма 100,37 100,13 99,41 99,96 100,14 100,01 99,47 100,22 99,19 99,6 99,18 99,72 99,41

3,8 3,5

* ^вс — коэффициент вспучивания.

разности несколько различна. Тонкообломочные породы имеют бласто- 
алевритовую и бластопелитовую структуры и микросланцевую текстуру. 
Состоят они из гидрослюд, альбита и кварца. Остальные минералы — 
серицит, гидробиотит, биотит, хлорит, каолинит и др. присутствуют к^к 
второстепенные в переменном количестве.

Гидрослюды образуют войлокоподобные скопления грязно-зеленова
того цвета, состоящие из микрочеШуйчатых, иногда изогнутых или сег
ментированных удлиненных частиц. В осветленных кремнистых разно
видностях алевролитов, обогащенных вулканическим пепловым мате
риалом, количество гидрослюд заметно уменьшено и, вероятно, пред
ставлены они здесь преимущественно тонкими чешуйками серицита, 
возможно, гидромусковита, образуя серицит (гйдромусковит) -альбит- 
кварцевый агрегат.

Иногда по гидрослюдам развивается тонкочешуйчатый биотит, об
разуя редкие, рассеянные, бесформенные или удлиненные чешуйки раз
мером до 0,01 мм. Кварц и полевой шпат, присутствующие в основной 
массе, имеют размеры 0,005—0,03 мм, а потому трудно диагносцируют- 
ся. В песчанистых алевролитах размеры их обломков редко превышают 
0,3 мм, а количество варьирует от 5 до 30%. Углеродистое вещество при
сутствует в виде редкой рассеянной пылевидной вкрапленности разме
ром 0,004—0,02 мм, образуя иногда линзовидные обособления, ориенти
рованные по слоистости. Размер обособлений по длинной оси не превы
шает 0,1—0,2 мм. Содержание Сорг в алевролитах колеблется от 0,2 до 
0,23% (табл. 1).

В Приулан-Баторском районе установлено несколько участков 
(Дунд-Богин-Ула, Алдар-Тологой, Сонгин-Ула, Тахильтуин-Ама и др.), 
углеродсодержащие алевролиты которых обладают способностью к 
вспучиванию при обжиге, а горно-геологические условия и прогнозные 
запасы сырья позволяют рекомендовать их для дальнейшей оценки и 
разведки.

Участок Дунд-Богин-Ула сложен 200-метровым горизонтом темно
серых углеродсодержащих кремнисто-гидрослюдистых алевролитов, сре
ди которых встречаются пропластки их песчанистых разностей и более 
светлых кремнисто-гидрослюдистых туфоалевролитов. Горизонт протя
гивается на несколько километров, обнажаясь в скальных выходах на 
левобережье р. Толы в 0,5 км от домостроительного комбината. Породы

85



Химический состав углеродсодержащих кремнисто-гидрослюдистых алевролитов 
Булуктайского и Мунустайского месторождений

Таблица 2

Компонент
Булуктайское Мунустайское

1 2 1 2 3 4 5 6 7

Si02 64,52 65,10 62,33 67,42 73,30 65,50 69,70 69,90 72,40
ТЮ, 0,77 0,77 0,84 0,81 0,54 0,57 0,57 0,54 0,45
А1гО, 18,05 16,80 18,55 14,35 11,90 14,50 15,00 14,50 13,30
Fe,03 1,11 1,31 1,18 1,27 0,67 1,29 0,97 1,17 0,96
FeO 2,99 2,65 3,86 4,62 3,03 5,25 2,96 3,38 2,55
MnO 0,05 0,06 0,10 0,17 0,07 0,11 0,09 0,10 0,07
MgO 1,64 1,84 0,95 0,81 0,64 0,94 0,70 0,71 0,63
CaO 1,78 1,47 0,87 1,47 1,04 1,09 1,05 0,70 0,59
Na20 3,17 2,44 5,23 3,63 3,75 4,81 5,11 5,78 4,13
K20 3,86 4,06 5,28 2,90 2,88 2,57 3,22 2,23 2,80
S 0,07 0,07 He обн. 0,03 He обн. 0,01 0,01 0,02 0,03

с Г̂opr 0,68 0,78 0,41 0,56 0,78 0,44 He обн. 0,08 0,34
co2 He обн. 0,44 He обн. 0,33 He обн. He обн. » He обн. He обн.
H2o + 1,73 1,64 0,50 1,08 0,66 2,21 0,51 0,93 1,55
H20 - 0,18 0,54 0,03 0,08 0,08 0,35 He обн. He обн. He обн.
Сумма 100,60 99,97 100,13 99,53 99,34 99,64 99,89 100,04 99,80
* B C 5,0 4,6 5,2 4,5 2,8 5,4 2,6 4,7 3 ,6

П р и м е ч а н и е . Все анализы выполнены классическим методом в Институте земной коры СО АН СССР. 
Аналитики Н. Г. Таскина, Т. А. Лахно. *

имеют моноклинальное залегание с падением на север под углом 40— 
50°. Продуктивный горизонт подстилается горизонтом переслаивания, 
в котором заметно возрастает количество пропластков туфоалевролитов, 
песчанистых алевролитов и тонкозернистых песчаников. Прогнозные за
пасы на участке весьма большие.

Участок Алдар-Тологой расположен в 10—12 км от Улан-Батора на 
небольшой возвышенности, которая при протяженности 1200 м, ширине 
400, возвышается над местностью на 70 м. Возвышенность сложена се
рыми среднезернистыми песчаниками и углеродсодержащими кремни- 
сто-гидрослюдистыми алевролитами. Последние слагают среди песчани
ков три сближенных участка, пригодных для открытой разработки. По
роды имеют моноклинальное падение на северо-запад под углами 45— 
60° и осложнены пологими флексурами.

Участок Сонгин-Ула находится в 18—20 км от Улан-Батора в восточ
ной части одноименного хребта, где отложения хэнтэйской серии при 
общем северо-восточном простирании имеют падение в северных рум
бах под углами 40—65°. Здесь выявлены достаточно однородные гори
зонты мощностью от 70 до 120 м, сложенные темно-серыми углеродсо
держащими кремнисто-гидрослюдистыми алевролитами, их песчанисты
ми разностями, иногда с переходами к углеродсодержащим тонкозерни^ 
стым песчаникам. Продуктивные горизонты осложнены флексурными 
перегибами, складками с размахом крыльев до первых сотен метров и 
разломами северо-восточного и северо-западного направлений, по кото
рым отмечаются вертикальные и горизонтальные смещения на десятки 
метров.

В Баганурском промышленном районе углеродсодержащие алевроли
ты, пригодные для производства легкого заполнителя, установлены в 
разрезе хэнтэйской серии, которая сохранилась здесь в виде крупных 
ксенолитов и в провесах кровли среди гранитов в западном борту Бу- 
рулжитинской впадины вблизи железнодорожного разъезда Булуктай 
(см. фиг. 1). На Булуктайском участке отложения хэнтэйской серии сла
гают выходы площадью от 0,5 до 3 км2. Они характеризуются довольно 
выдержанным разрезом по латерали и имеют субмеридиональное прос
тирание с падением на восток под углами 45—60°. Общее моноклиналь
ное залегание осложнено флексурами, редкими открытыми симметрич
ными складками и разрывными нарушениями. Наблюдаются единичные
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дайки гранит-порфиров. В разрезе установлены два сближенных гори
зонта алевролитов, пригодных для производства кремугита, разделен
ных 200-метровой пачкой чередования алевролитов и среднезернистых 
песчаников. Мощность нижнего горизонта составляет приблизительно 
200 м, верхнего — 400—500 м. Оба горизонта сложены достаточно одно
родными темно-серыми до черного кремнисто-углеродистыми алевроли
тами, слабопесчанистыми. Горизонты без существенных изменений сос
тава и строения прослеживаются с перерывом более чем на 3 км. 
В отличие от Приулан-Баторского района здесь углеродсодержащие 
кремнисто-гидрослюдистые алевролиты слабо ороговикованы, в связи 
с чем в них появляются новообразования биотита, количество которого 
может достигать 10%. Это обычно тонкочешуйчатые выделения или 
столь же мелкие скопления, плеохроирующие в своих обычных цветах 
или же в светло-буроватых до почти бесцветного. По химическому со
ставу (табл. 2) породы близки к алевролитам из Приулан-Баторского 
района (см. табл. 1), отличаясь лишь более повышенным содержанием 
углеродистого материала, количество которого может достигать 0,78%. 
Последний присутствует в виде тонко и равномерно распыленного ма
териала, что придает породе темно-серый, почти черный цвет.

В Эрдэнэтском промышленном районе черные углеродсодержащие, 
зльбит-гидрослюдистые и кварц-альбит-гидрослюдистые туфоаргилли- 
ты, туфоалевролиты и песчанистые туфоалевролиты выявлены в разре
зе туффитовой толщи хануйской серии нижней перми [6] на участке 
Мунустай в 50 км от г. Эрдэнэта. Продуктивный горизонт месторожде
ния обнажается на левом склоне долины Мунустай-Гола и имеет мощ
ность 200—250 м при превышении склона над долиной около 100 м и 
протяженности продуктивного горизонта не менее 0,7—1 км.

Туфогенно-осадочная толща имеет моноклинальное залегание и ме
ридиональное или субмеридиональное простирание с крутым падением 
(от 70° и круче). Продуктивный горизонт подстилается и перекрывается 
переслаиванием туфоалевролитов и туфопесчаников, в которых залега
ют согласно дайки сиенит-порфюров и порфиритов. Породы продуктив
ного горизонта имеют темный, часто почти черный цвет и раковистый 
«злом. Темная окраска пород определяется присутствием углеродистого 
материала, равномерно распределенного в породе в виде пылевидной 
вкрапленности размером 0,006—0,04 мм, иногда до 0,1—0,2 мм. Содер
жание гидрослюд колеблется от 25 до 60%, а размер зерен основной 
массы — от 0,001 до 0,02 мм. В породе наблюдается примесь тонкого 
пеплового материала. Тонкопсаммитовая примесь, представленная об
ломками полевых шпатов и стекла, подверглась замещению альбит-слю- 
дистым агрегатом. Их размеры, как и размеры обломков кварца, колеб
лются от 0,01 до 0,02 мм. В алевритистых песчаниках обломочная часть 
составляет до 60% породы. В этом случае в составе обломков присут
ствуют также эффузивы, главным образом трахиты. Химические анали
зы пород приведены в табл. 2.

Лабораторный обжиг углгродсодержащих кремнисто-гидрослюдис- 
тых алевролитов рассмотренных участков показал, что все они облада
ют способностью к вспучиванию, причем коэффициент вспучивания ко
леблется от 2,6 до 5,2 (см. табл. 1,2). Усредненные характеристики кре
мугита из разных районов МНР приведены в табл. 3. Сопоставление 
химического состава кремнисто-гидрослюдистых алевролитов (см. табл/ 
1, 2) показывает, что туфоалевролиты хануйской серии характеризуются 
более широкими пределами вариации и в целом богаче кремнеземом. 
Описываемые породы по составу близки к сланцам Читинской области 
и богаче кремнеземом, чем кремнисто-гидрослюдистые алевролиты дру
гих регионов [3, 5, 7]. Сравнение с подобными породами известного ме
сторождения Адек-Су [9], которое обеспечивает сырьем производство 
легкого заполнителя в ряде областей Казахстана, в том числе и в 
г. Алма-Ате, показывает, что кроме повышенного содержания кремнезе
ма кремнисто-гидрослюдистые отложения МНР содержат меньше угле
родистого материала и железа. Они содержат больше кремнезема и по
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Таблица $
Технические характеристики кремугита из разных районов МНР

Район или месторождение Квс V» г/см*
Марка по насыпной 

плотности 
(ГОСТ 9757-83)

Марка по прочности 
(ГОСТ 9757-83)

П риул а н -Баторский 3,4 0,83 450 П-125
Булуктайское 4,7 0,56 300 —
Мунустайское 3 ,6 0,73 400 П-35 до П-125*

* Приведены пределы колебания определений в серии испытаний на прочность. Испытания выполнены в- 
соответствии с требованием ГОСТ 9759-77 и ГОСТ 25264-82 в Институте земной коры СО АН СССР и Ир
кутском политехническом институте В. М. Якимовым и Л. В. Пери.

сравнению с шунгитсодержащими сланцами Карелии [4]. Устойчивой 
зависимости коэффициента вспучивания от химического состава сырья 
не наблюдается. Существует лишь общая тенденция уменьшения вспу- 
чиваемости с увеличением содержания кремнезема более 69%. В то же 
время ни отношение щелочей [4], ни содержание и степень окисленности 
железа [1], ни содержание конституционной воды или органики воспро
изводимой корреляции с коэффициентами вспучивания не показывают. 
Для разного сырья из различных районов связь состава и способность 
к вспучиванию выражаются по-разному. Так,* для туфоалевролитов Му- 
нустайского месторождения наблюдается увеличение коэффициента 
вспучивания с увеличением суммы железа (Fe3+ +  Fe2+), а для углерод
содержащих кремнисто-гидрослюдистых алевролитов хэнтэйской серии 
такая зависимость не устанавливается (фиг. 2.). Можно полагать, что 
главной характеристикой, определяющей способность пород к вспучи
ванию, является минеральный состав. Несомненно, положительно ска
зывается присутствие в породах углеродистого материала даже в нич
тожных количествах, так же как и примесь стекловатого пеплового вул
канического материала и степень диагенеза пород, благоприятная дли 
образования гидрослюд.

Приведенные материалы показывают, что на территории МНР име
ется сырье производства легкого заполнителя бетонов, причем в непос
редственной близости к промышленным районам. Сырье это представ
ляет собой углеродсодержащие кремнисто-гидрослюдистые алевроли
ты нижнекарбоновых и нижнепермских отложений, которые достаточна 
широко развиты в Центральной и Восточной Монголии и прослежива
ются в Прибайкалье и Забайкалье. Поэтому прогнозные запасы сырья 
даже на уже известных участках и месторождениях в состоянии обеспе
чить потребность МНР в этом сырье. С общегеологических позиций весь
ма вероятно их обнаружение и в западных областях республики, где 
еще нет производства легких заполнителей и где потребность в них ве
сьма острая, а также в районах Восточной Сибири.
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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
№ 5r 1 9 8 6

УДК 549.743.21

ВАЖНЕЙШИЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ РАЗМЕЩЕНИЯ 
И ОБРАЗОВАНИЯ ДАВСОНИТОВ

АЗИЗОВ А. И.

В статье рассмотрены основные закономерности Локализации давсони- 
тов и выделены природные факторы, контролирующие их образование.

Содовые месторождения, не считая незначительных содовых накоп
лений в донных отложениях современных содовых озер, в Советском 
Союзе пока не известны. Трудность их поисков обусловлена отсутствием 
четкого представления об условиях их образования и закономерностей 
размещения. То же относится и к другому содосодержащему сырью — 
давсониту. Высокие (25—35%) валовые содержания последнего в пла
стовых залежах встречены пока только в Припятском прогибе (здесь 
имеется в виду Заозерный участок, где, по предварительным оценкам, 
общие запасы давсонита составляют несколько десятков миллионов 
тонн). В другом давсонитовом районе — Кузбассе при значительно боль
ших прогнозных запасах, по имеющимся в настоящее время данным, 
валовые содержания полезного компонента в породах в лучшем случае 
составляют 5—10%. Более мелкие проявления давсонита известны в дру
гих районах нашей страны. В этой связи возникают вопросы о том, явля
ются ли Припятский прогиб и Кузбасс оптимальными давсонитоносными 
районами; о закономерностях распространения крупных скоплений дав
сонита в указанных районах; а также о том, в какие другие районы сле
довало бы направить дальнейшие поисковые работы с целью обстоятель
ной прогнозной оценки перспектив их давсонитоносности и выделения 
наиболее перспективных объектов для более детальных исследований. 
Имеющиеся в настоящее время данные по Припятскому прогибу и Куз
бассу не вселяют надежд на то, что добыча давсонита в них коренным 
образом изменит существующую структуру производства соды в стране.

Пока поисковые работы на соду ведутся по рекомендациям сотрудни
ков ВНИИгеолнеруд Ю. В. Баталина и Е. Ф. Станкевича на основе ги
пергенно-осадочной гипотезы образования ее месторождений. Поиски, 
оказавшиеся безуспешными, проводились на основании находок пробле
матичных проявлений соды в западном Притиманье, пермском При- 
уралье, по признаку наличия сульфатов натрия (предполагается почти 
совместное нахождение крупных скоплений сульфатов натрия и соды) 
в Южном Казахстане. Поиски давсонита ведутся в районах с ранее из
вестными его проявлениями, либо на основе гипергенно-осадочной гипо
тезы образования наиболее крупных скоплений этого минерала.

Суть гипергенно-осадочной гипотезы заключается в том, что место
рождения соды и давсонита образуются в бессточных котловинах в арид
ных условиях при поступлении содового компонента в составе вод содо
вого гидрохимического типа из зоны гипергенеза областей питания. От
сюда прежде всего в качестве объектов для поисков месторождений и 
соды, и давсонита рассматриваются комплексы континентального гене
зиса, насыщенные содовыми водами. В качестве детализирующего фак
тора рассматривается наличие сульфатов натрия. Природные воды содо
вого типа могут содержать сульфат натрия. Вследствие этого часто из 
таких вод вначале кристаллизуются сульфаты натрия, прежде всего ми
рабилит. Не случайно известные за рубежом месторожденя соды неред
ко содержат сульфаты натрия. На возможность нахождения залежей
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соды поблизости от месторождений сульфатов натрия, т. е. на предпола
гаемых участках — «хвостах» сульфатно-натриевого галогенеза, рассчи
тывали при постановке поисковых работ в Южном Казахстане.

Оценивая правомочность использования гипергенно-осадочной гипо
тезы происхождения месторождений соды и давсонита, следует согла
ситься с выводом Ю. В. Баталина и Е. Ф. Станкевича [2, 15] о том, что 
©оды содового гидрохимического типа в зоне гипергенеза распростране
ны весьма широко. Однако геолого-поисковая практика показала, что 
эта гипотеза, по крайней мере в ее «чистом» виде, и учет такого осново
полагающего и весьма общего фактора, как пруроченность залежей 
соды и давсонита к континентальным толщам, далеко не достаточны. 
Да и парагенезис соды и сульфатов натрия в качестве поисковой пред
посылки можно учитывать лишь с определенными уточнениями. Дело 
в том, что нигде не известно совместное сонахождение крупных залежей 
соды и крупных залежей сульфатов натрия. В известных зарубежных 
месторождениях соды сульфаты натрия содержатся в незначительных 
количествах. А в Южном Казахстане развиты месторождения не просто 
сульфатов натрия, а преимущественно глауберита — минерала, содер
жащего сульфат кальция, и вряд ли правильно рассматривать этот фак
тор в качестве поискового показателя на соду: в среде, содержащей суль
фат кальция, содовый галогенез противопоказан, хотя известны случаи 
присутствия в небольших количествах сульфатов кальция в содосодер
жащих толщах, и сингенетичность их твердо не доказана. Вызывает 
сомнение также вывод о том, что местЪрождения давсонита формирова
лись гипергенно-осадочным путем в солеродных бассейнах. Необходимы 
какие-то новые, более эффективные поисковые предпосылки и признаки 
и их апробация. Ниже автором обосновывается ряд поисковых пред
посылок, которые до сих пор не учитывались в поисковой практике.

Это прежде всего приуроченность наиболее крупных месторождений 
соды и давсонита к крупным межгорным впадинам (Грин-Ривер, Уинта, 
Пайсинес-Крик, Большой Бассейн — США) и к Восточно-Африканскому 
рифту. Наиболее крупные проявления давсонита в СССР приурочены к 
межгорной впадине (Кузбасс) и авлакогену (Днепровско-Припятский). 
Можно указать пока на два причинных аспекта такой связи. Во-первых, 
крупные месторождения соды (к давсониту это скорее всего не относит
ся) могли образоваться там, где обеспечивались условия бессточного 
бассейна и быстрого захоронения продуктов галогенеза на большую глу
бину, что исключается в обычных платформенных условиях. В дальней
шем унаследованное развитие этих участков как отрицательных струк
тур, положение соляных образований ниже местного базиса эрозии обус
ловливало сохранность продуктов галогенеза от разрушения. Во-вторых, 
развитие указанных типов отрицательных структур приводит к разгрузке 
в них все более глубоколежащих подземных вод. Если эти воды явля
ются содовыми, то поступление их в бассейн галогенеза может только 
увеличивать масштабы содового галогенеза, а если эти воды не содовые 
{сульфатно-натриевые, хлор-магниевые, хлор-кальциевые), то их поступ
ление работает уже в противоположном направлении, вплоть до того, 
что галогенез становится не содовым. Это вызывает необходимость учета 
химического состава глубинных подземных вод при прогнозно-поисковых 
работах.

Вторая закономерность тесно увязывается с проблемой источников 
вещества для образования соды в природе, прежде всего источников кар
бонатного и гидрокарбонатного ионов в содообразующих содовых во
дах. В качестве исходного вещества для образования указанных ионов 
в водах рассматриваются [13]: а) воздушная углекислота С02 +  Н20->- 
-^Н 2С03-^Н + + Н С 03_->2Н+ +  С0а2“; б) углекислота за счет гидролиза 
гидрокарбоната вод и карбонатных пород Са(НС03)2-^СаС03 +  Н20  +  
+  С 02; в) углекислота за счет разложения органики; отмечается [9], 
что образование значительных количеств углекислоты при этом проис
ходит преимущественно на ранних стадиях диагенеза осадков, затем в 
условиях высоких температур и давлений возрастает количество выде
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ляющихся углеводородов и соответственно уменьшается выделение угле
кислого газа.

Натрий для образования содовых вод, согласно общепринятому взгля
ду, извлекается из натриевых силикатов и алюмосиликатов, например 
в результате гидролиза альбита

NaAlSi30 8 +  H20->HAlSi30 8 +  NaOH. (1)
Получившийся NaOH взаимодействует с углекислотой, в результате чего 
образуется содовый компонент вод

Na0H +  C 02-^NaHC03. (2)
В присутствии С 02 разложение алюмосиликатов усиливается.

Известен еще один процесс, формирующий содовый компонент,— 
взаимодействие углеводородов с сульфатным компонентом природных 
вод:

CeH12Oe +  3Na2S04 -> ЗС02 +  3Na2C03 +  3H2S +  3H20. (3)
Исходным материалом углеводородов являются угли, битумы, рассеян
ное органическое вещество. Указанный процесс образования содового 
компонента сопровождается десульфатизацией системы. Это важно от
метить в связи с тем, что в составе крупнейших содовых месторождений, 
как отмечалось выше, сульфатный компонент в количественном отноше
нии резко угнетен, тогда как в зоне гипергенеза суши развиты, как пра
вило, воды сульфатного типа, что и обусловливает при гипергенном пи
тании озер весьма широкое распространение сульфатных месторожде
ний. Это позволяет сделать вывод о том, что в образовании содовых 
месторождений принимали участие воды, прошедшие пластовую (глу
бинную) стадию своего развития. Ниже попытаемся обосновать это по
ложение.

При всем многообразии источников и условий образования содового 
компонента обращает на себя внимание парагенезис наиболее крупных 
скоплений давсонита и соды с концентрированными скоплениями орга
нического вещества — углей и битумов, а особенно углей. С битуминоз
ной толщей олигоцена связана промышленная давсонитизация во впади
не Пайсинес-Крик, с угленосными образованиями — давсонит в Припят- 
ском прогибе, Кузбассе, Предкавказье L7], в бассейне Сидней (Австра
лия), возможно, с метаморфизацией угленосно-битуминозных отложений 
палеозоя — давсонит на Малом Кавказе [12]. Следует отметить также 
связь с мощными угленосными толщами вод содового типа, которые и 
могли формировать содовый компонент давсонита. Ниже угленосных 
толщ, судя по материалам Припятского прогиба, Минусинских впадин, 
в глубоких горизонтах развиты рассолы хлор-кальциевого типа — среда, 
неблагоприятная ни для образования, ни для сохранения соды.

В упоминавшихся методических пособиях отмечается, что давсонит 
в угленосных толщах образовался в озерных солеродных бассейнах. 
Между тем, по имеющимся материалам, ярко выраженные галогенные 
формации, с одной стороны, и одновозрастные угленосные — с другой, в 
плане разобщены; это, в частности, четко показал В. В. Благовидов [3] 
для миоцена Евразии. Поэтому давсонит в указанных выше районах 
никак нельзя рассматривать в качестве продукта поверхностного соле
родного бассейна; он вторичен, и реальным источником вещества для 
его образования можно считать вмещающую угленосную или битуминоз
ную толщу. Лишь во впадине Пайсинес-Крик давсонит залегает как 
•будто бы внутри нахколитово-галитовой толщи [18], что возможно рас
сматривать в качестве косвенного показателя продуцирования карбонат
ного материала для образования давсонита во вмещающей толще. Имею
щаяся информация [17] по геологии давсонита здесь недостаточна для 
того, чтобы сделать однозначный вывод об озерном его происхождении. 
Высказывалось предположение о вторичном характере давсонита Куз
басса [4], но такой подход пока не используется в поисковой практике.

Имеющиеся материалы позволяют предположить, что распределение
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давсонита зависит от степени метаморфизма углей. Так, в Белоруссии 
угли давсонитоносного нижнего карбона в основном бурые, в Крапивин- 
ском районе Кузбасса — газовые и длиннопламенные. В Киселевском 
районе, где угли более метаморфизованы, давсонитовая минерализация 
значительно меньших масштабов и носит остаточный прожилковый ха
рактер, на юге Кузбасса в Междуреченском районе и на северо-востоке 
от г. Кемерово, где угли тощие, при полевых исследованиях давсонит 
нами не обнаружен, на Дружковско-Константиновской антиклинали 
Донбасса находится в поле развития газовых и длиннопламенных углей. 
Вероятно, давсонитизация связана с ранними стадиями метаморфизации 
органического вещества, именно на этих стадиях отмечается максималь
ное выделение С 02. Высокотемпературные условия (прогрев интрузия
ми), видимо, не способствуют ни образованию, ни сохранению давсони
та, и содовые воды связаны не со всеми угленосными толщами. Напри
мер, во внутренней части Донбасса, где угленосная толща насыщена 
рассолами хлор-кальциевого типа, угли наиболее метаморфизованы 
(вплоть до антрацита).

Схема тектонического строения домезозойского фундамента Кулунды и при
легающих районов [16]

1 — выступы — горсты байкальских складчатых комплексов; 2 — ядра 
антиклинориев, сложенные салаирскими и каледонскими складчатыми комп
лексами; 3 — антиклинорные зоны инверсионного типа развития; 4 — по
кровы эффузивов разного состава; 5 — основания межгорных прогибов;
6 — районы развития угленосных отложений пермского и юрского возраста;
7 — разломы; 8 — границы структурно-формационных зон; 9 — соляные 
озера содового типа (П — Петуховские, Т — Танатары); 10 — соляные

озера сульфатного типа (Кулундинское и Кучукское)

С районами развития древних угленосных толщ связаны крупные со
довые месторождения в формации Грин-Ривер (США): под этой фор
мацией залегает углесодержащая толща палеоцена и верхнего мела 
мощностью свыше 3000 м [8]. Имеются сведения о том, что вся эта тол
ща и даже нижележащий комплекс каменноугольного возраста насыще
ны водами содового типа. В данном случае именно указанные угленосные 
толщи можно рассматривать в качестве источника образования содогене
рирующих вод.

Нами сделана выборка материала по Кулунде, где отмечается при
уроченность современных содовых соляных озер (Петуховских и Тана-
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тар) к районам развития угленосных отложений пермского и юрского 
возраста (рисунок). Указанные озера в какой-то мере, вероятно, контро
лируются разломом, фиксируемым в доюрском фундаменте. Некоторые 
разломы в этом регионе активны и в настоящее время: с Каменским 
разломом связано землетрясение 1965 г. [5]. По этому региону отсут
ствуют данные опробования наиболее глубоких подземных вод мезозоя 
и не ясен его вертикальный гидрохимический разрез. Имеющие место в 
центральных частях Западной Сибири гидрохимические инверсии в ме
зозойском разрезе — залегание содовых вод под рассолами хлор-каль- 
циевого типа обусловлено, по мнению некоторых исследователей [14], 
миграцией содовых вод из домезозойского фундамента. По этим мате
риалам, по крайней мере некоторые площади нефтепоискового бурения 
с подобной инверсией приурочены к узким протяженным древнемезозой
ским грабенам: в Сургутском районе к Аганскому грабену, в Александ
ровском и Уренгойском — к Колтогорско-Уренгойскому и т. д.

Приведем некоторые данные о распределении содовых вод в Алтай
ском крае и Кемеровской обл., которые могут свидетельствовать о воз
можной связи этих вод с метаморфизмом углей. Из общего числа учтен
ных точек [5] точки с водами содового типа в Горном Алтае, Кузнецком 
Алатау, Салаире и в Кулундинско-Барнаульском артезианском бассей
не (где угленосные отложения развиты далеко не повсеместно) состав
ляют в среднем 50%, а в сплошь угленосных Кузбассе и Чулымско- 
Енисейском бассейне — 80—100%. При этом в первых трех районах 
точки с водами, в которых преобладающим является содовой компонент, 
составляют всего 10% от общего числа точек с водами содового типа, в 
Кулундинско-Барнаульском бассейне 68%, Кузбассе 48, Чулымско-Ени
сейском 39%. По этим данным, содовый компонент вод формируется 
главным образом в отрицательных структурах. В остальных случаях 
среди катионов преобладают кальций и редко магний, такие воды пре
валируют в зоне гипергенеза горноскладчатых областей.

С угленосными отложениями мелового возраста могут быть связаны 
широко распространенные глубинцые воды содового типа с преоблада
нием в их составе содов.ого компонента во впадинах Забайкалья, где 
известны такие содовые соляные озера, как Доронинское, Ушукей-Нор, 
в которых в осенне-зимнее время кристаллизуется сода. По материалам, 
приведенным в работе [10], воды питающего оз. Доронинское ручья 
Кадитихи по составу очень близки к рапе озера,, а также к глубинным 
термальным и углекислым водам Забайкалья, но отличаются от всех 
развитых здесь вод зоны гипергенеза, в том числе от вод крупных рек 
и речек [6], аномально повышенной общей минерализацией, что позво
ляет сделать вывод о существенно глубинном питании данного озера [1].

Ресурсы содовых вод при этом могут складываться из седиментаци- 
онных и позднейших инфильтрационных вод атмосферного происхожде
ния, а содовый компонент их мог формироваться в угленосно-битуминоз
ных отложениях, например по схеме (3).

Предположение о связи крупных месторождений соды с угленосными 
толщами, в котором предусматривается залегание первых всегда страти
графически выше угленосных отложений, охватывает не все случаи. 
В эту схему пока что не вписываются содовые месторождения Восточно- 
Африканской рифтовой системы, оз. Сирлз, проявления соды на Коль
ском полуострове. Глубинная геология этих районов не совсем ясна. 
Вблизи современных содовых месторождений Магади и Натрон, контро
лируемых Восточно-Африканским рифтом, находится углесодержащая 
палеозойско-мезозойская система Карру, которая могла быть источни
ком карбонатного материала для образования указанных месторож
дений.

Предполагается также [11] иное происхождение содообразующих вод 
в этих районах. В связи с этим следует отметить, что среди природных 
углекислых вод, в которых С 02 генерируется, возможно, в результате 
высокотемпературного разложения карбонатных пород, наряду с содо
выми существуют также воды других гидрохимических типов; образова
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ние содовых вод следует, видимо, связывать главным образом с участием 
органики. * *

*
На основании изложенного можно сделать следующие выводы: 
наиболее крупные месторождения давсонита связаны с угленосными: 

и битуминозными толщами как прежде всего высококонцентрированны
ми источниками карбонатного компонента;

крупные месторождения соды приурочены к верхней части мощной 
содовой гидрохимической зоны, обусловленной присутствием главным 
образом углей; воды этой гидрохимической зоны принимали активное 
участие в формировании месторождений соды и давсонита;

перспективными на соду и давсонит можно считать далеко не все 
районы развития углей и битумов, а лишь те из них, которые контроли
руются межгорными впадинами и рифтами, где обеспечивается необхо
димый метаморфизм исходного вещества (да и сами материнские поро
ды дислоцированы) с образованием содовых вод, а также активное по
ступление таких вод на дневную поверхность. При этом необходимо учи
тывать наличие аридных условий для образования месторождений содьи 
Немаловажен также учет литологического контроля (например, изве
стно, что наиболее масштабная давсонитовая минерализация в СССР 
связана с боксит-каолинитовыми породами).

*
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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 6

УДК 549.1(571.63)
ПРИМЕНЕНИЕ ТЕРМИЧЕСКОГО АНАЛИЗА ДЛЯ ВЫДЕЛЕНИЯ 

ДОЛОМИТОВ РАЗЛИЧНЫХ ТИПОВ НА ПРИМЕРЕ 
КАРБОНАТНОЙ ТОЛЩИ СЕТТЕ-ДАБАНА

РУСЕЦКАЯ Г. А., ФУРМАКОВА Л . Н.

В статье рассмотрена проблема применения термического анализа для 
выделения разных типов доломитов и интерпретации их генезиса. На кон
кретном примере показаны возможности и ограничения этого метода.

Изучение карбонатной толщи Сетте-Дабана (верхний ордовик — си~ 
лур) показало широкое развитие в ее разрезах доломитовых пород. Они 
встречаются на всех стратиграфических уровнях — среди отложений ба- 
ранинской свиты верхнего ордовика, таяхской и оронской свит силура, 
однако основная их масса тяготеет к верхним частям таяхской и орон- 
ской свит. Визуально четко выделяются два типа доломитов, различаю
щихся по морфологии тел, окраске, характеру окремнения и мощности. 
Доломиты первого типа имеют темно-серую и черную окраску, образуют 
биогермные куполообразные постройки и биостромы, слагают пластовые 
или линзообразной формы тела, согласные с общим наслоением пород. 
Мощность этих доломитов колеблется в широких пределах — от долей 
метра до первых тысяч метров. Доломиты этого типа по латерали посте
пенно, нередко достаточно резко, переходят в доломитистые (доломито
вые) и чистые известняки. Этим доломитам свойственно биоморфное, 
ооидно-оолитовое, водорослевое, сгустково-детритовое и строматолито- 
вое строение.

Текстура в доломитах первого типа массивная, слоистая, нередка 
ритмично-слоистая. Характер окремнения — избирательный, по редким 
мелким пустотам и порам, а также по органическим остаткам. Кроме 
того, в доломитах первого типа обычно присутствуют мелкие (1—5 см) 
стяжения серо-черного, белого и розового кремния лепешкообразной, 
линзовидной формы или пластообразные его образования размером 
0,15—0,2Х 1,5—20 м. Как правило, все стяжения кремния ориентированы 
согласно наслоению пород.

Доломиты второго типа резко выделяются в обнажениях охристо
бурой, красновато-коричневой и светло-серой поверхностной окраской. 
Они образуют систему субсогласных и секущих тел, состоящих из не
скольких «галерей», соединенных «каналами», отдельные дайкообраз- 
ные и линзовидные в плане, трубообразные и грибовидные в разрезе 
тела с отходящими от них во вмещающие породы многочисленными апо
физами. Мощность тел этих доломитов не превышает нескольких десят
ков метров. Границы с вмещающими их породами четкие и резкие. Вме
щающими породами при этом могут быть как доломиты первого типа, 
так и известняки. Доломиты второго типа ориентированы либо субсо- 
гласно (под углом 3—16° к напластованию), либо секут наслоение пород 
под углом 35—90°. При этом секущие тела доломитов второго типа име
ют преимущественно меридиональное направление, совпадая, как пра
вило, с зонами диагональных сбросо- или взбрососдвигов и контактами 
даек. Этим доломитам свойственна разнозернистая структура с реликта
ми биоморфного, ооидно-оолитового, водорослевого строения. Текстура 
доломитов второго типа преимущественно брекчиевая. Степень брекчи- 
рованности различна — от слабой псевдобрекчиевой (микро- и мелко- 
трещиноватой с незначительным количеством цемента) до интенсивной, 
вплоть до образования разнообломочных брекчий с большим количест
вом цемента.
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Окремнение, точнее, окварцевание, носит совсем иной характер: раз
нозернистый кварц слагает цемент в ассоциации с новообразованным 
доломитом (обычно железистым), реже с вторичным кальцитом и пи
ритом, полностью замещает отдельные участки исходной породы, обра
зует щетки, корочки на стенках каверн и пустот, размер которых нередко 
превышает 3—5 см.

Кроме того, наряду с новообразованным кварцем и кальцитом в до
ломитах второго типа часто наблюдаются вкрапления флюорита и сфа
лерита, редко аурипигмента и галенита.

Применение обычных литолого-петрографических исследований по
зволило отнести доломиты первого типа к диагенетическим, а второго — 
к эпигенетическим.

Изучение вещественного состава доломитов обоих типов показало их 
существенное различие. В доломитах первого типа (диагенетических) 
содержание нерастворимого в 5%-ной.НС1 остатка обычно не превышает 
10%. При этом в составе нерастворимого остатка преобладает кремни
стое вещество, обычно замещающее органические остатки. В зависи
мости от количества окремненных органических остатков естественно 
возрастает и процентное содержание нерастворимого остатка (до 30%).

В силу довольно интенсивного окварцевания доломитов второго типа 
(эпигенетических), а также присутствия в них минеральных ассоциаций 
флюорита, сфалерита, галенита, пирита, аурипигмента процент нераство
римого в 5%-ной НС1 остатка в них значительно выше и достигает 
50%. '

Неодинаково содержание и кальцитовой составляющей в обоих ти
пах доломитов. В телах диагенетических доломитов оно варьирует от 2 
до 30%, в эпигенетических доломитах содержание кальцита не превы
шает 6% и, как правило, колеблется в пределах от 0 до 2,5%.

Для выявления дополнительных деталей генетических различий до
ломитов Сетте-Дабана были проведены исследования доломитов карбо
натной толщи этого района с помощью методов рентгеновского и терми
ческого анализов.

Известны примеры получения с помощью рентгеновского анализа 
весьма ценной информации о структурных особенностях доломитов, ин
терпретация которой позволила выяснить характер физико-химических 
процессов, имевших место при формировании доломитовой толщи. Так, 
например, рентгеноструктурный анализ карбонатных пород верхнего 
протерозоя и нижнего кембрия Марханской опорной скважины [1], вы
явив наличие в исследуемой породе протодоломитов (Са-доломитов) по 
увеличению межплоскостного расстояния d104 (по сравнению с эталонным 
для доломита), позволил сделать вывод о хемогенно-осадочном проис
хождении доломитов изучаемой карбонатной толщи в условиях повы
шенной солености и щелочности морского бассейна. Применение рент
генодифракционного анализа при изучении доломитов карбонатных по
род Сетте-Дабана не дало ожидаемых результатов: доломиты разного 
генезиса и различных структурных типов пород имели идентичные диф- 
рактограммы, причем межплоскостные расстояния всех изученных доло
митов практически не отличались от эталонных (в пределах точности 
определения). Напротив, применение дифференциального термического 
анализа позволило выявить различия в кристаллическом строении доло
митов из пород различных генетических типов, проявившиеся в особен
ностях механизма от термодиссоциации.

Изучение механизма термического разложения доломитов карбонат
ной толщи Сетте-Дабана позволило выделить среди них пять групп по 
конфигурации кривых ДТА (фиг. 1). При этом наметилась четкая связь 
определенных групп кривых с доломитовыми породами, образование 
которых по литолого-петрографическим наблюдениям обусловлено про
цессами диагенеза (группы /, //, IV) и эпигенеза (группы III и V).

Такая связь конфигурации кривой ДТА разложения доломитов с 
условиями их образования обусловлена особенностями механизма тер
мического разложения доломитов. Представляя собой двойную сол^
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Фиг. 1. Типы кривых ДТА, выявленных при изучении характера термического разло
жения доломитов силурийской карбонатной толщи Сетте-Дабана (а — на воздухе, б — 

в токе азота; / —V — номера групп)
Фиг. 2. Кривые ДТА, ДТГ и ТГ термического разложения доломита из доломитового 

мрамора протерозойской толщи юго-востока Тувы (коллекция Е. И. Гольмана)

угольной кислоты, доломит разлагается при нагревании по следующей 
схеме:

CaMg (С03)2 -» MgO +  СаС03 +  С02 I этап (1)
% СаС03 -»■ СаО +  С02_____________

CaMg (С03)2 -> MgO +  СаО +  2С02
или

CaMg (С03)2 — MgO +  СаО +  2С02 
СаО +  С02 —► СаС03

СаС03~>Са0 +  С02________ ,
CaMg (С03)2 MgO +  СаО +  2С02

Температура максимума первого эндотермоэффекта, сопровождаю
щего I этап разложения, колеблется от 993 до 1103 К, а второго, соот
ветствующего разложению кальцита, возникающего после протекания 
реакции (1) или (3)— от 1143 до 1273 К. Чем больше структура реаль
ного кристалла приближается к идеальной, тем лучше механизм разло
жения доломита соответствует представленному на приведенной выше 
схеме и тем более четко разделяются на кривых ДТА I и II эндотермо
эффекты, как, например, для доломитового мрамора из протерозойской 
толщи юго-востока Тувы (фиг. 2). Однако большинство природных до
ломитов, особенно образовавшихся по кальциту в процессе диа- и эпи
генеза, характеризуется дефектностью структуры, определяющей в той 
или иной мере протекание на I этапе разложения реакции

CaMg (С03)2 -> (Са, Mg) С03 +  MgO +  С02, (5)

II этап (2)

I этап (3)

этап (4)
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т. е. образование в качестве промежуточного продукта разложения маг
незиального кальцита. Поскольку температура разложения магнези
ального кальцита тем ниже, чем больший процент кальция в кристал
лической решетке кальцита замещен магнием, то это приводит к нало
жению на кривых ДТА I и II эндотермоэффектов вплоть до практически 
полного их слияния (например, для эпигенетического доломита силурий
ской толщи Сетте-Дабана (фиг. 3).

В. Ноль [3] связывает различия в термическом поведении доломитов 
с упорядоченностью и способом распределения Са- и Mg-ионов в кри
сталлической решетке доломита. В. Смикач-Клос [4] считает, что форма 
кривых ДТА зависит от дефектности структуры минерала и наличия в

нем изоморфных примесей. Во всяком случае* 
очевидно, что термическое поведение доломита 
или, иначе, механизм его термического разложе
ния, отражающийся в форме кривых ДТА, опре
деляется химическими и структурными особенно
стями кристаллов. Поскольку и химический со
став минерала, и особенности строения его кри
сталлической решетки определяются физико-хи
мическими условиями образования, различие в 
конфигурации кривых ДТА разложения доломи
тов может служить основанием для предположе
ния различных условий их образования. Этот 
принцип и бьи? положен в основу изучения доло
митов силурийской толщи Сетте-Дабана методом 
термического анализа.

Изучено около 100 образцов таяхской и, пре
имущественно, оронской свцт силура. Запись 
кривых ДТА термического разложения доломита 
проводилась с помощью дериватографа Q-1000-Д 
производства фирмы МОМ (Венгрия). Для иск
лючения влияния параметров съемки на вид кри
вых ДТА все измерения проводились в строго по
стоянных условиях. Термическое разложение 
проводилось в токе азота и на воздухе при ско
рости нагрева 10 град/мин, измельченности об
разцов 0,07 мм, массе около 200 мг, в коническом 
корундовом тигле, при чувствительностях: ДТА 
1/5, ДТГ 1/10, ТГ 100 мг.

По своей конфигурации кривые ДТА термического разложения изу
ченных образцов доломитов четко разделяются на пять групп. Для бо
лее детального изучения различий в механизме разложения доломитов, 
проявляющихся в конфигурациях кривых ДТА, для одного (иногда для 
нескольких) образцов доломита из каждой группы, характеризующейся 
определенным видом кривой ДТА, проводилось рентгенографическое 
изучение промежуточных продуктов разложения на разных стадиях это
го процесса. При этом при определенной температуре нагрев прекращал
ся и образец охлаждался в токе азота с целью предотвращения рекар- 
бонатизации возникающего при термическом разложении доломита окси
да кальция. Поэтому характеристика промежуточных продуктов 
разложения и описание механизма разложения относятся только к про
цессу термодиссоциации в токе азота. На воздухе характер разложения 
тех же образцов отличен, и иногда весьма существенно, от такового в 
токе азота. Рентгенографическое изучение промежуточных продуктов 
разложения доломитов проводилось в лаборатории рентгеноструктурного 
анализа ВСЕГЕИ сразу же после охлаждения образца с помощью ди
фрактометра ДРОН-2 с использованием Со-излучения при скорости 
съемки 1 град/мин. Ниже приводится описание результатов изучения 
промежуточных продуктов разложения доломитов на различных стадиях 
процесса термодиссоциации и характеристика процесса разложения в.

Фиг. 3. Кривые ДТА, 
ДТГ и ТГ термического 
разложения метасомати- 
ческого доломита силу
рийской карбонатной
толщи Сетте-Дабана
(коллекция Г. А. Русец- 

кой)
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Сопоставление генетических групп доломитов, выделяемых в силурийской карбонатной 
толще Сетте-Дабана по данным геолого-петрографических наблюдений, 

литолого-петрографического анализа и по кривым ДТА термического разложения

Генетические группы 
доломитов, выделяемые 

по данным геолого- 
петрографических 

наблюдений

Группы доло
митов, выде
ляемые по 

конфигурации 
кривых ДТА

Типы доломитов, выделенных по данным литолого-петрографи
ческого анализа

Диагенетические IV Строматолитовые, водорослевые
I Водорослевые оолитовые, сгустковые, биоморфные, 

детритовые, шламово-детритовые
II Оолитовые, сгустковые, биоморфные, детритовые, шла

мово-детритовые в зонах предполагаемых конседи- 
ментационных нарушений

Эпигенетические III 1. Биоморфные, детритовые, шламово-детритовые, в
. приконтактовых зонах даек, диабазов, интрузий ще
лочных трахитов, сиенитов

2. Из безрудных брекчий зон гидротермокарста
V Из рудных брекчий зон гидротермокарста

целом для каждой из пяти групп доломитов, выделенных по конфигура
ции кривых ДТА.

Диагенетические доломиты, определенные по данным литолого-пет- 
рографических исследований, включают /, //, IV группы, выделяемые по 
конфигурации кривых ДТА (таблица). Разложение доломитов /  группы 
характеризуется наличием в начале этого процесса участка с низкой 
скоростью термодиссоциации (фиг. 4). При первой остановке нагрева в

05р. 1 (I группа)
Фиг. 4. Дериватограммы исходного образца и промежуточных про
дуктов термического разложения доломита, по конфигурации кривой 

ДТА отнесенного к долмитам /  группы



конце этого участка (1063 К) в продуктах разложения отмечается по
явление кальцита с d104, равным 3,019 и 3,027 А, т. е. двух фаз кальцита 
с различной степенью замещения кальция магнием в структуре (соответ
ственно MgC03 —7% и —2,5 мол.%), кроме того, начало кристаллизации 
MgO (рефлексы с d, равным 2,43 и 2,10 А) и небольшое количество 
СаО. Вероятно, появление последнего при столь низкой температуре 
можно объяснить малой величиной парциального давления С 02, связан
ной с небольшой скоростью разложения доломита и недостаточной для 
рекарбонатизации СаО. Температура максимума первого эндотермиче- 
ского эффекта составляет 1083 К.

Вторая остановка нагрева была сделана сразу после максимума пер
вого эндотермического эффекта, при 1093 К. При этой температуре вы
делилось 56% всего С 02 доломита. В продуктах разложения на этой 
стадии преобладает кальцит с di0k = 3,022 А, т. е. низкомагнезиальный 
кальцит. Доломита практически уже нет, количество MgO возросло, ко
личество СаО почти не увеличилось.

При 1123 К (третья температурная остановка), когда выделилось 
уже 89% всего С 02 доломита, в продуктах разложения присутствует 
только кальцит с я?ю4 = 3,03 А, т. е. кальцит без изоморфной примеси Mg, 
много СаО и MgO. Температура максимума второго эндотермического 
эффекта, соответствующего разложению кальцита, возникающего на 
первом этапе разложения, составляет 1153 К-

Характер разложения доломитов I ф II групп различается незначи
тельно. Отличие проявляется лишь в большей скорости процесса разло
жения на начальном этапе его протекания. Следствием этого является 
отсутствие при первой температурной остановке (1063 К) СаО в продук
тах разложения доломитов II группы (фиг. 5). Так же как и для доло
митов I группы, на этом этапе отмечается появление Mg-кальцита. После 
прохождения максимума первого эндотермического эффекта (остановка 
нагрева при 1103 К) доломит в продуктах разложения почти не обнару
живается, преобладает кальцит без изоморфной примеси Mg (d10l = 
=  3,035 A) MgO и СаО. Общим для доломитов I и II групп является 
исчезновение к моменту полного разложения доломита магнезиальных 
кальцитов и разложение на втором этапе кальцита, не содержащего 
магний.

Доломиты I и II групп в характере разложения и конфигурации кри
вых ДТА существенно отличаются от доломитов IV группы. Разложение 
этих доломитов проходит путем образования серии магнезиальных каль
цитов с уменьшающейся степенью магнезиальности по мере возрастания 
температуры (5). Уже при первой остановке нагрева (Т 1003 К), когда 
выделилось 9,2% всего С 02 доломита, на дифрактограммах продуктов 
разложения отмечается появление двух фаз кальцита с d104 =  3,01 А 
( —12 мол.% MgCOs) и с d104 =  2,99 А ( —17 мол.% MgC03) (фиг. 6). 
При второй остановке нагрева (1093 К) в продуктах разложения доло
мита отмечаются неразложившийся исходный доломит и магнезиальный 
кальцит с d104 = 3,007 А (10 мол.% MgC03), довольно много MgO; СаО 
на дифрактограмме не проявляется.

При третьей остановке нагрева (1113 К), когда выделилось уже 64% 
всего С 02 доломита, в продуктах разложения еще присутствует, хотя и 
в незначительном количестве, исходный доломит, преобладает кальцит 
с d104 = 3,015 А (8 мол.% MgC03), фиксируются MgO и СаО.

Эпигенетические доломиты, выделенные по литолого-петрографиче- 
ским исследованиям, включают III и V группы доломитов, выделяемых 
по конфигурации кривых ДТА.

Разложение доломитов III группы характеризуется значительной сте
пенью наложения эндотермических эффектов I и II этапов разложения 
доломитов. Изучение продуктов разложения показало, что в данном слу
чае разложение идет по схеме, описываемой реакцией (5). При этом по 
мере возрастания температуры степень магнезиальности кальцита не
сколько уменьшается, но даже после полного исчезновения доломита в 
промежуточных продуктах разложения сохраняется магнезиальный
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Фиг. 5. Дериватограммы исходного образца и промежуточных продуктов 
термического разложения доломита, по конфигурации кривой ДТА отнесен

ного к доломитам II группы

Фиг. 6. Дериватограммы исходного образца и промежуточных продуктов 
термического разложения доломита, по конфигурации кривых ДТА отнесен

ного к доломитам IV  группы

кальцит с d104 = 3,019 А, что соответствует содержанию в нем 7 мол.% 
MgC03 (фиг. 7).

При первой остановке нагрева (1028 К) при почти полном сохране
нии доломита появляется кальцит с d104 =  3,002 А, т. е. содержащий 
13 мол.% MgC03, СаО отсутствует, Mg очень мало.

При второй остановке нагрева (1083 К) доломита уже немного, пре
обладает кальцит с dio4 =  3,018 А (7 мол.% MgC03), много СаО и MgO.

В продуктах разложения при 1013 К на дифрактограммах фиксиру
ется только кальцит с d104 =  3,019 А, СаО и MgO. Температура максимума 
второго эндотермического эффекта несколько ниже, чем в доломитах I и 
II групп, и составляет 1133 К. Такое понижение вполне понятно, так как 
в этом случае на втором этапе разлагается не чистый кальцит, а магне
зиальный кальцит, температура разложения которого тем ниже, чем 
больше содержание изоморфной примеси Mg.

Разложение доломитов V группы характеризуется четко разделенны
ми максимумами I и II эндотермических эффектов при съемке как на
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06р. 3 (Шгруппа)

Фиг. 7. Дериватограммы исходного образца и промежуточных продуктов термического 
разложения доломита, по конфигурации кривых ДТА отнесенного к доломитам III группы

* Фиг. 8. Дериватограммы исходного образца и промежуточных продуктов термического 
разложения доломита, по конфигурации кривых ДТА отнесенного к доломитам V группы

воздухе, так и в токе азота. Температуры обоих максимумов значительно 
ниже, чем приводимые в литературе и чем отмечались для описанных 
выше доломитов I—IV групп, и составляют для первого максимума 1023, 
для второго— 1133 К. Разложение доломитов начинается довольно резко 
и протекает с большой скоростью. Уже при первой остановке нагрева при 
1003 К, когда выделилось 47% всего С 02, на дифрактограммах продук
тов разложения фиксируются только следы доломита, преобладает каль
цит с d104 =  3,035 А (без изоморфной примеси MgC03), отмечаются СаО 
и MgO (фиг. 8).

Таким образом, механизм разложения доломитов V группы в наи
большей степени приближается к теоретическому, описываемому реак
циями (1) и (2), что должно свидетельствовать о высокой структурной 
упорядоченности доломитов этой группы. Понижение температур обоих 
максимумов, вероятнее всего, связано с присутствием флюорита в ка
честве самостоятельной минеральной фазы во всех образцах, входящих 
в эту группу. О понижении температур эндотермических эффектов раз
ложения доломита с помощью добавок флюорита сообщается в рабо
те [2].

* * *
По результатам термического анализа доломитов силурийской толщи 

Сетте-Дабана, можно сделать следующие выводы.
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1. Несмотря на многообразие структурных типов диагенетических до
ломитов, основная их масса разлагается по одному и тому же механиз
му, отраженному в конфигурации кривых ДТА I  группы (см. фиг. 1 и 
таблицу). Это подтверждение того, что механизм термодиссоциации до
ломитов определяется в первую очередь их генезисом; для диагенетиче
ских доломитов — процессом доломитизации исходного кальцита под 
действием Mg-содержащих вод бассейна седиментации.

2. Некоторые различия в кривых ДТА доломитов /  и II группы объ
ясняются их приуроченностью к предполагаемым конседиментационным 
нарушениям, по которым в бассейн седиментации могли поступать вы
сокоминерализованные растворы (из пластовых скоплений седимента- 
ционных вод), что могло в свою очередь привести к дальнейшей пере
кристаллизации доломитов. Последняя обусловила большую структур
ную упорядоченность доломитов, которая подтверждается большей ско
ростью их разложения на начальном этапе термодиссоциации (по срав
нению с доломитами /  группы).

3. Особенности физико-химических условий образования части диа
генетических доломитов, характер разложения которых отражен в кон
фигурации кривых ДТА IV группы, выявились при изучении промежу
точных продуктов разложения. К доломитам с типом разложения, соот
ветствующим IV группе кривых ДТА, относится только часть водорос
левых диагенетических доломитов верхов оронской свиты силура. Имен
но к этому типу доломитов относится, как правило, сфалеритовое оруде
нение. В данном случае термический анализ позволил выделить важную 
для выяснения процессов рудообразования в данном районе группу доло
митов, не выделяемую при обычном литолого-фациальном исследовании.

4. Эпигенетические доломиты разлагаются двояко — по механизму, 
отраженному в конфигурации кривых ДТА III и V групп (см. фиг. 1 и 
таблицу):

а) образование доломитов III группы связано с воздействием на 
исходные кальцитовые породы растворов, сопровождавших внедрение 
даек диабазов, интрузий щелочных трахитов, сиенитов; механизм раз
ложения этих доломитов характеризуется значительным наложением I 
и II эндотермических эффектов разложения доломита, что, вероятно, 
связано с наличием дефектов структуры (возможно, катионной неупоря
доченностью) ;

&) в отличие от доломитов, разложение которых характеризуется 
III группой кривых ДТА, эпигенетические доломиты цемента флюорито- 
вых брекчий, образовавшиеся непосредственно из низкотемпературных 
растворов, отличаются четким разделением I и II эндотермических 
эффектов, что свидетельствует о структурной упорядоченности этих до
ломитов.

Итак, проведенное исследование показало, что в пределах одного раз
реза форма кривой термического разложения стабильно воспроизводит
ся для доломитов из поля действия одинаковых или одинаково изменяю
щихся физико-химических условий. Изменение формы кривой разложе
ния свидетельствует о наложении вторичных процессов или о первона
чально иных физико-химических параметрах среды доломитообразова- 
ния. Это позволяет уточнить по разрезу поля распространения различных 
геологических процессов (диагенеза, эпигенеза, химического осаждения 
из растворов и т. д.), с которыми связано возникновение доломитов. Ины
ми словами, в пределах одного разреза при известной форме кривой ДТА 
для определенного генетического типа доломита в сомнительных случаях 
можно решать обратную задачу — по конфигурации кривой ДТА разло
жения доломита определить его принадлежность к тому или иному гене
тическому типу.

Естественно, возникает вопрос, можно ли по конфигурации кривой 
ДТА определить генетический тип доломита не только в пределах одного 
разреза, но и для любого произвольно взятого образца? Скорее всего на 
этот вопрос нужно ответить отрицательно. Слишком велико многообра
зие условий доломитообразования и слишком чутко механизм разложе
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ния доломитов реагирует на особенности кристаллической структуры, 
определяемые этими условиями. Однако для доломитов разных регионов, 
образовавшихся в одинаковых тектонических и климатических условиях, 
можно ожидать и сходные по конфигурации кривые ДТА разложения. 
Некоторые подтверждения этому у авторов уже имеются. Так, например, 
диагенетические доломиты девона из Учкулачского района Казахстана 
имеют такую же форму кривой ДТА разложения, как диагенетические 
доломиты силура Сетте-Дабана. К сожалению, подобного материала для 
сопоставления еще слишком мало. Дальнейшее изучение и обобщение 
результатов термического анализа разновозрастных доломитов, образо
вавшихся в самых разнообразных климатических, тектонических, хими
ческих условиях, возможно, позволит подойти к классификации кривых 
ДТА термического разложения доломитов, с помощью которой можно 
будет связать конфигурацию кривой ДТА разложения доломита с опре
деленными условиями его образования (разумеется, речь идет о кривых 
ДТА, полученных при строго постоянных условиях разложения доломи
тов). Пока можно с уверенностью говорить только о возможности выде
ления с помощью кривых ДТА различных генетических типов доломитов 
и особенностей их образования в пределах одного разреза.
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МИНЕРАЛОГО-ГЕОХИМИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
ЗОЛОТО-СУРЬМЯНОГО МЕСТОРОЖДЕНИЯ ЕНИСЕЙСКОГО

КРЯЖА
ВЛАСОВ В. С., СМИРНОВ М. С., ЛИСИН В. А.

В статье приведены результаты детального анализа минерального со
става и геохимических особенностей золото-сурьмяного месторождения Ени
сейского кряжа. Определен его морфологический тип и высказаны предпо
ложения относительно условий образования.

На ранней стадии изучения месторождения оно рассматривалось пре
имущественно как гидротермальное сурьмяное, связанное с формирова
нием крутопадающих кварцевых жил двух независимых этапов рудооб- 
разования. Было высказано мнение [1], что в первый этап сформирова
лись малосульфидные золото-кварцевые жилы, а во второй — кварц- 
антимонитовые. Характеристика сурьмяного кварцево-жильного оруде
нения приведена в работах [1, 2].

В процессе более поздних геологоразведочных работ, в которых авто
ры принимали непосредственное участие, выяснилось, что эти жилы 
большей частью локализованы в пределах пологозалегающей золотонос
ной зоны сульфидизации и тонкопрожилкового окварцевания, согласной 
с напластованием рудовмещающих пород. В настоящее время на место
рождении, которое в целом уже рассматривается как комплексное золо
то-сурьмяное, выделяют: кварц-а'нтимонитовые жилы, малосульфидные 
золото-кварцевые жилы и золотоносную зону сульфидизации и тонко
прожилкового окварцевания. В результате геологоразведочных работ 
зона прослежена далеко за пределы контура развития кварц-антимони- 
товых жил. Это позволило впервые получить минералого-геохимическую 
характеристику собственно золотых руд, не измененных последующими 
гидротермальными процессами, которые обусловили образование кварц- 
антимонитовых жил.

Месторождение расположено среди метаморфизованных до фации зе
леных сланцев рифейских отложений, представленных темно-серыми 
филлитами удерейской свиты. Содержание Сорг в породах месторождения 
колеблется в пределах 0,1—0,2 вес.%.

В рудном поле месторождения установлен следующий литологиче
ский разрез (сверху вниз):

Четкополосчатые темно-серые, серые алевритистые филлиты................. 100—150 м
Темно-серые филлиты, слоистые и неяснослоистые, вмещающие слойки

и конкреции кремнисто-карбонатно-глинистого состава......................... 340 м
Темно-серые, серые полосчатые алевритистые филлиты......................... 100 м.

Рудоносной является средняя часть разреза. Под микроскопом поро
да состоит из кварца (3—10, редко до 20%), серицита (50—90%), кар
боната (5—50%), хлорита (0—20%), углистого вещества (0—5%). 
Структура микропорфиробластовая, лепидобластовая, текстура сланце
ватая.

Из перечисленных породообразующих минералов в золоторудном 
процессе наиболее важную роль играет карбонат. Он наблюдается в 
двух формах в виде: 1) порфиробласт размером 0,05—0,2 мм, равномер
но рассеянных в породе, 2) мелкозернистой вкрапленности (0,01 — 
0,02 мм), концентрирующейся, как правило, в обособленные слойки. Со-
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Химический состав золото-сульфидных руд и вмещающих пород месторождений, вес.%

Анализируемый материал (ЧИСЛО проб) S102 АЬО, FeO Fe,0. CaO

Филлиты из кровли 50,9—57,7 14,2—19,5

соТСМ 0
 

to 1 h-ъ 00 соCD1О
рудной зоны (30) 53,5 18,3 8 ,8 0,8 0,2

Филлиты из подошвы СП н* 0 1 СП 00 со 17,5—19,7 6 ,5—9,7 0 ,1—1,5 0 ,1 —1,1
рудной зоны (25) 54,5 18,6 8,0 0 ,5 0,4

Филлиты вне рудной 50,4—55,6 12,8—20,6 7,4—10,7 0 ,1—1,2 0 ,3 —2,9
зоны (16) 53,2 17,7 9,0 0,6 0,7

Золото-сульфидная ру 45,6—63,8 00 СП 1 СО 2 ,5 —8,5 1,5—12,0 1 ,9—4,7
да (24) 53,5 15,4 4,2 5,2 3,4

Анализируемый материал 
(число проб) MgO Na*0 к.о со. $общ

Филлиты из кровли см1со 0 ОЧ 1 н-*- to 3 ,0 —4,4 2 ,3 —3,7 0 ,1 —0,4
рудной зоны (30) 2 ,0 0,8 4,0 2,8 0 ,2

Филлиты из подошвы 1,6—2,2 0
 

со 1 to СО 04 1 4N 0 04 1 4N 0 1 О -О

рудной зоны (25) 1 ,8 1,0 3,9 1 ,8 0 ,2
Филлиты вне рудной 2 ,0—3,4 0

 
00 1 04 2 ,8 —3,2

СМСО1о 0 ,1 —0,7
зоны (16) 2,4 1,3 * 3,0 3,4 0 ,2

Золото-сульфидная ру 1,1— 2,6 0 ,3 —1,7 1 ,5—3,4 2 ,2 —7,5 0,5—10,5
да (24) 1,8 0,7 2,6 5,2 4,4

П р и м е ч а н и е . В числителе приведены предельные значения, в знаменателе — среднее содержание.

четание таких слойков с существенно бескарбонатными обусловливает 
слоистость породы. Между этими разновидностями наблюдаются посте
пенные переходы.

Порфиробласты карбоната обнаруживают четкую зональность: цент
ральная часть сложена зернами неправильных очертаний темного кар
боната, плеохроирующего от желтого до бурого; кайма состоит из ром
бовидных кристаллов доломита, плеохроирующего от белого до светло- 
желтого цвета. Термическим анализом надежно устанавливается сиде
рит, которому соответствует центральная часть порфиробласт карбоната. 
Количественное соотношение сидеритового ядра и доломитовой каймы 
в порфиробластах может быть различным, вплоть до полного исчезнове
ния первого.

Зона золото-сульфидного оруденения внешне отличается от субстрата 
лишь обилием в темно-серых филлитах тонкой, чаще всего послойной 
мелкозернистой (0,1—0,3 мм) вкрапленности пирита и арсенопирита. 
Под микроскопом обнаруживается резкое уменьшение порфиробласт 
карбоната и возникновение на их месте зерен пирита, чаще всего пента- 
гондодэкаэдрического, реже кубического облика или зерен сложных 
форм. Иногда удается наблюдать частичное замещение порфиробласт 
карбоната, когда пиритовые зерна возникают на месте сидеритового 
ядра, а доломитовая каемка остается незамещенной. С нарастанием ин
тенсивности золото-сульфидного оруденения сидерит полностью исчезает 
из породы, а карбонаты представлены кальцитом и доломитом в форме 
прожилков совместно с кварцем и сульфидами, что обязано процессам 
сегрегации этого материала из породы и отложения его в виде секущих 
жил и прожилков. Содержание сульфидных минералов в рудной зоне 
резко возрастает. Если вне ее содержание пирита составляет 100— 
200 г/т, а арсенопирит фиксируется эпизодически, либо полностью отсут
ствует, то в зоне золото-сульфидного оруденения содержание пирита до
стигает 1000—2000 г/т и более, и появляется арсенопирит при содержа
нии 100—300 г/т. Перестройка минерального состава сопровождается
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Q jQ zB j
Фиг. 1.^Графики зависимости содержаний золота от содержа

ний арсенопирита, пирита и антимонита+бертьерита 
1 — рядовые пробы; 2 — среднее по трем соседним выборкам;

3 — кривая средних содержаний
изменением химического состава (таблица). В рудной зоне отчетливо 
видно увеличение СаО и серы, связанное с появлением кварц-кальцит- 
доломитовых прожилков и сульфидизацией. Уровень содержаний осталь
ных химических компонентов, в том числе кремнезема, не изменяется. 
Постоянным остается и валовое содержание железа, несмотря на то, что 
в рудной зоне оно представлено в основном в окисной, а во вмещающих 
породах — закисной формах. Тот факт, что возрастание сульфидной ми
нерализации не сопровождается увеличением валового содержания же
леза, явно свидетельствует о метасоматическом возникновении пиритной 
вкрапленности в результате вытеснения С02 серой в сидерите порфиро- 
бласт.
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Фиг. 2 (I часть)
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Фиг. 2 (II часть)
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Фиг. 2. Геологический разряд и первичные ореолы элементов 
1 — сланцы кварц-серицитовые, кварц-карбонат-серицитовые; 2 — кварцевые жилы; 
3 — золотоносная зона сульфидизации и тонкопрожилкового окварцевания; 4 — сква
жины, утолщенной линией выделены золотоносные интервалы. Содержания элементов, 
%: 5 — A s5= 0,3, Pb 0,03—0,01, W 0,008—0,05; 6 — As 0,1—0,2; Sb 0,02—0,08, Z n >  
> 0,03, Pb 0,008—0,004, Си 0,02—0,01, W > 0,003, Мп 0,08—0,06, V 0,02; 7 — As 0,08— 
0,03, Sb 0,015—0,008, Zn 0,02, Pb 0,003—0,002, Си 0,008, W >0,001, Mn 0,05—0,04, V 
0,015; « — As 0,02—0,01, Sb 0,006—0,005, Zn 0,01, Pbs£0,01, Си 0,006, Mn 0,03—0,02, 

V 0,01; 9 — As<0,01, Sbs£0,005, Znsg0,008, Cu<0,006, Mns£0,01, Г «£0,01

При изучении валовой пробы оказалось, что золото-сульфидные руды 
состоят из кварца (46,2%), серицита (19,3%), карбоната (3,5%), пирита 
(11%), арсенопирита (до 6,5%). Остальные 13,5% приходятся на сро
стки.

Минералогические исследования золото-сульфидных руд показали, 
что сульфидная минерализация на 99% представлена послойными пири
товыми и арсенопирит-пиритовыми вкрапленниками и прожилками. Под 
микроскопом, как правило, в кварце обнаруживаются блеклые руды, 
антимонит, галенит, сфалерит, халькопирит.

По данным рационального анализа, 74,7% золота связано с сульфи
дами, 17,3% наблюдается в сростках с минералами, 8% является свобод
ным. Изучение монофракций сульфидов свидетельствует о том, что мак
симальной золотоносностью характеризуется мелкоигольчатый арсенопи
рит. Содержание золота в пирите намного меньше, причем прямо зави
сит от степени мышьяковитости пирита. При двух-трехтысячекратном 
увеличении удается наблюдать мельчайшую примесь золота в арсено
пирите.

Характер связи золота с сульфидными минералами определялся пу
тем сопоставления результатов пробирного анализа с результатами ми
нералогического анализа дубликатов проб (фиг. 1). Установлены сле
дующие закономерности:

между содержаниями золота и пирита, золота и арсенопирита отме
чается прямая корреляция до определенного предела, выше которого 
золотоносность пород либо не возрастает, либо даже снижается;

связь золота с сульфидными минералами сурьмы (антимонит, берть- 
ерит) зависит от генетических особенностей этих минералов.

В выборке /, отобранной из зоны золото-сульфидной минерализации, 
йорреляция отсутствует. Во второй выборке, пробы которой взяты из 
кварцевых жил, между золотом и минералами сурьмы отмечается пря
мая корреляция, что свидетельствует о параллельном насыщении жиль
ного кварца золотом и сульфидами сурьмы при формировании жил в 
благоприятной геохимической среде.

Изучение первичных ореолов (фиг. 2) показывает, что в геохимиче
ском поле золото-сульфидной зоны однозначно интерпретируемые орео
лы образует только мышьяк. Его содержания в ореоле прямо соответ
ствуют интенсивности золото-сульфидной минерализации: по изоконцен
трате мышьяка 0,1% оконтуриваются рудные тела, изоконцентрата 
0,01% служит границей зоны золото-сульфидной минерализации, а орео
лы мышьяка 0,005—0,08% фиксируют рудное поле в целом. Поведение 
остальных рудных микроэлементов в геохимическом поле не дает законо
мерной картины, что свидетельствует об индифферентном поведении их 
в золоторудном процессе. Тем не менее статистическая обработка данных 
спектральных анализов позволяет сделать вывод, что в золото-сульфид
ной зоне происходит концентрация вольфрама (в 6 раз), никеля 
(в 1,7 раз) и обеднение свинцом (в 1,7 раз), ванадием (в 1,3 раза), мар
ганцем (в 1,9 раза). Необходимо отметить, что несмотря на его высокие 
содержания, минеральная форма вольфрама в рудной зоне не установ
лена. В кварцевых жилах, формирующихся внутри зоны золото-суль
фидной минерализации, по сравнению с кварцевыми жилами вне ее при 
одинаковом содержании золота содержится в 5 раз больше мышьяка, в 
3,8 раза больше хрома, в 1,8 раза больше вольфрама; но они обеднены
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свинцом (в 8 раз), сурьмой (в 6 раз), марганцем (в 5 раз), кобальтом 
(в 2,4 раза), оловом (в 2 раза). Таким образом, при практически оди
наковой золотоносности кварцево-жильные образования в рудном поле 
разделяются на два типа: 1) кварцевые жилы с золото-мышьяковой ми
нерализацией среди золото-сульфидной зоны и 2) кварцевые жилы с 
сурьмяно-свинцовой минерализацией за пределами золото-сульфидной 
зоны. Безрудные кварцевые жилы за пределами рудного поля отличают
ся от золотоносных жил резко пониженными значениями мышьяка, воль
фрама, но более высокими содержаниями свинца, цинка, меди, никеля.

Приведенный фактический материал позволяет сделать следующие 
выводы:

золотые руды месторождения относятся к существенно мышьяковому 
золото-арсенопирит-пиритовому минералого-геохимическому типу;

формирование кварцевых жил и прожилков в зоне сульфидизации со
провождалось интенсивным заимствованием и перераспределением руд
ного вещества (золота и некоторых других микроэлементов);

генезис золотого оруденения не типично жильный гидротермальный, 
как считалось ранее, а изначально метасоматический, определяемый ин
тенсивностью замещения в железистом карбонате аниона С 02 серой; 
в таком случае большую роль играет литологический фактор, а именно 
насыщенность пород метаморфогенно-осадочным железистым карбона
том; пространственное положение золоторудных тел относительно струк
туры осадочно-метаморфического комплекса дает основание определить 
их морфологический тип как стратифо^мную залежь;

проведение поисковых работ на рудное золото в регионе должно со
провождаться картированием сидеритоносных горизонтов, являющихся 
благоприятной средой при развитии процессов рудного метасоматоза.
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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 6

УДК 551.332.2:470.22

ВЛИЯНИЕ 1МОРФОСТРУКТУРЫ НА ЛЕДНИКОВЫЙ 
СЕДИМЕНТОГЕНЕЗ В ЗАПАДНОЙ КАРЕЛИИ

ДЕМИДОВ И. Н.

Приводятся данные о влиянии морфоструктуры на направление, даль
ность, особенности переноса и аккумуляции обломочного материала пок
ровным материковым льдом. Рассматриваются литолого-петрографические 
особенности ледниковых отложений в зонах ледниковых вееров рассеивания 
рудных валунов и водно-ледниковых радиальных систем Западной Ка
релии, их связь с морфоструктурой. Высказываются предположения о за
висимости фациальных условий гляциального седиментогенеза и взаимо
действия системы ледник — ложе от морфоструктурных обстановок.

В течение ряда лет на территории Западной Карелии изучался лито
логический состав различных генетических типов гляциальных отложе
ний, отражающий условия их осадконакопления и особенности взаимо
действия системы ледник — ложе [1, 2, 5, 6, 8, 10]. С целью установле
ния условий захвата, транспортировки и аккумуляции обломочного ма
териала в различных морфоструктурных обстановках исследовались пет
рографический и гранулометрический составы гляциальных отложений, 
радиальных водно-ледниковых систем и зон развития ледниковых вееров 
разноса рудных валунов.

Методика работ заключалась в отборе проб гляциальных отложений 
весом 40—50 кг с последующим определением в полевых условиях про
центного содержания гравийно-галечных фракций >100, 100—70, 70—40, 
40—20, 20—10, 10—5, 5—2, < 2  Мм. Изучался петрографический состав 
наиболее представительных фракций (70—20 и 20—10 мм). В районах 
ледниковых вееров разноса рудных валунов проводились также маршру
ты по валунным поискам. При отборе проб из гляциальных отложений 
учитывались структурно-текстурные особенности, отражающие их фа
циальные условия осадконакопления.

Условия гляциального седиментогенеза на территории Западной Ка
релии имели специфические особенности, обусловленные как геологиче
ским строением района, так и непосредственной близостью ее к цент
ральным частям ледникового щита.

Территория Западной Карелии сложена докембрийскими, кристалли
ческими, сильно расчлененными породами. В геологическом строении 
фундамента принимают участие главным образом архейские гранитои- 
ды, кроме того, развиты различные сланцы и основные породы. В восточ
ной части района располагается субмеридиональная зона нижнепроте
розойских кварцитов и кварцито-песчаников [2, 7].

Основной особенностью морфоструктуры является чередование мощ
ных удлиненных или изометричных антиклинальных и горст-антикли- 
нальных структур с имеющими подчиненное распространение синкли
нальными структурами. Положительные морфоструктуры приурочены, 
как правило, к областям развития гранитоидов, отрицательные — к вул
каногенно-осадочным толщам [2, 7]. Большая часть территории по тек
тоническому районированию относится к Западно-Карельскому сложно
му горсту, в пределах которого выделяют три крупных блока [7]. Каж
дый из блоков характеризуется своеобразием типов и форм денудацион
но-тектонического рельефа, степенью горизонтального и вертикального 
расчленения рельефа, гипсометрическим положением.

Во время последнего оледенения территория Западной Карелии от
носилась к зоне преобладающей экзарации, а в ходе дегляциации лед-
g Литология и полезные ископаемые, № 5 И З



Фиг. 1. Схема мощностей 
четвертичных отложений 
Западной Карелии (по 

И. М. Экману)
1—3 — мощность чет
вертичных отложений, 
м: 1 — 0—3, 2 — 3—10, 
3 — 10; 4 — краевые
образования; 5 — Лу- 
усалминская (1) и Во- 
ломская (2) радиальные 
системы; 6 — леднико
вые веера разноса руд
ных валунов (1 — Са- 
поваарский, 2 — Косто- 
мукшский, 3 — Ялонва- 
арский); 7 — границы 
Западно - Карельского 
сложного горста; 8 — 
основные ледораздельг; 
9 — направления движе

ния льда

никовый покров сохранял активность, о чем свидетельствует наличие 
многочисленных напорных ледниковых форм рельефа, гляциодислока- 
ций [9]. Продвижение активных ледниковых потоков по скальному силь
но расчлененному ложу, перекрытому крайне незначительным по мощ
ности чехлом межледниковых отложений, обусловило специфические 
черты воздействия ледника на ложе, на пространственное размещение 
и характер морфоскульптуры, вещественный состав слагающих ее отло
жений.

На рассматриваемой территории выделяются два комплекса краевых 
образований стадий сальпаусселькя I и II, имеющих преимущественно 
напорный характер. Широко распространены холмисто-моренные, ме
стами друмлинизированные равнины, переходящие в районах краевых 
образований в за- и предфронтальные зандровые и озерно-ледниковые 
равнины. Особенностью морфоскульптуры является наличие многочис
ленных радиальных водно-ледниковых систем, протягивающихся на 
десятки.километров. Радиальные системы представляют собой сложные, 
полигенетические образования, состоящие из озовых и моренных гряд, 
ложбин стока и дельт. Водно-ледниковые осадки представлены гравийно
галечными отложениями, собственно-ледниковые — супесчаной и песча
ной мореной, часто сильно завалуненной. Мощность четвертичных отло
жений колеблется от 0 до 10 м и более. Максимальные мощности при
урочены к депрессиям кристаллического фундамента, к районам краевых 
ледниковых образований и водно-ледниковой аккумуляции. Минималь
ные мощности выявлены на крупных выступах кристаллического ложа, 
где они редко превышают 3 м и часто наблюдаются участки, лишенные 
сплошного моренного покрова [7—9] (фиг. 1). Средняя мощность чет
вертичных отложений составляет 3—6 м.

Направление, дальность, условия транспортировки и аккумуляции 
обломочного материала в различных морфоструктурных обстановках 
изучались в зонах развития ледниковых вееров рассеивания рудных ва
лунов. На территории Западной Карелии было исследовано три ледни*
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Таблица 1
Дальность переноса валунов в ледниковых веерах рассеивания 

рудных валунов

Ледниковый веер Длина подземной Общая дальность пере
части, м носа валунов, км

Саповаарский 1500 5 — 6
Костомукшский 300—400 12
Ялонваарский 100—300 3 ,5

Таблица 2
Изменение петрографического состава обломочного материала (фр. 2—7 см) в морене 

по простиранию ледникового веера рассеивания рудных валунов Костомукшского 
месторождения (с использованием данных И. М. Экмана), %

Порода
Расстояние от месторождения, км

в зоне месторождения 12 36 34

Магнетитовые кварциты 17,8 7,7 3,0 0,9  '

оо1о

0 , 0 1

Сланцы 32,3 52,3 44,0 31,9 4,3 6 , 8

Г аллефлинты — 0,9 2 , 0 0,9 0,015 0 , 0 1

Г аббродиабазы — — — 1 1 , 2 6,5 2,9
Гранитоиды 44,6 38,2 49,0 51,7 87,1 89,8

новых веера — Саповаарский, Костомукшский, Ялонваарский [6] (см. 
фиг. 1). Саповаарский веер расположен в зоне развития линейно-гря
дового тектонического рельефа северо-западного простирания, совпа
дающего с направлением движения льда. Костомукшский веер приурочен 
к понижению между ассиметричными тектоническими блоками и гранит
ными куполами. Ялонваарский deep формировался на проксимальном 
ступенчатом склоне возвышенности. При незначительной мощности ма
терикового льда его движение контролировалось окружающими высту
пами кристаллического фундамента. По мере нарастания мощности лед 
перекрывал выступы коренного ложа и мог существенно изменять на
правление своего движения. Обычно ледниковые веера имеют форму 
довольно узких конусов с почти параллельными сторонами и углом в 
вершине 5—15°. При поэтапной истории формирования веера, когда на
правление движения льда менялось в результате изменения соотношения 
его мощности и относительного превышения морфоструктуры, веер при
нимал форму резко расширяющегося конуса с углом в вершине 40—50°.

Повышенное содержание рудных валунов обычно наблюдается в осе
вых зонах вееров, а также на участках крупных выступов и перегибов 
кристаллического фундамента [6]. Дальность переноса обломочного 
материала также зависит от рельефа подстилающих пород. Совпадение 
направления движения льда с направлением простирания морфострук- 
тур способствует более дальнему переносу обломочного материала. Пе
ренос крупных валунов прослеживается на 6—12 км (табл. 1). Отдель
ные рудные гальки в районе Костомукшского веера были обнаружены 
на расстоянии 34—36 км от месторождения, но составляли лишь десятые 
и сотые доли процента от общего веса проб. Здесь наиболее наглядно 
видна дезинтеграция обломочного материала при его переносе ледником 
на значительные расстояния (табл. 2). На протяжении первых сотен 
метров, а иногда и первых километров рудные валуны находятся, как 
правило, в толще морены и лишь далее (в дистальном направлении) 
начинают встречаться на ее поверхности. Длина подземной части вееров 
отражает соотношение горизонтального и вертикального перемещения 
обломков в теле движущегося льда и также зависит от морфоструктуры. 
Так, для Саповаарского веера, где направление движения льда совпада-
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ло с простиранием геологических структур, при длине веера 5—6 км под
земная часть его составляет 1,5—2 км. Ялонваарский веер, расположен
ный практически на проксимальном ступенчато-блоковом склоне, при дли
не 3,5 км имеет подземный характер на 100—300 м [6] (см. табл. 1). 
Очевидно, крутые склоны рельефа коренных пород вызывали дифферен
циацию скоростей в теле ледника, переход его движения к чешуйчато- 
надвиговому типу. В этом случае происходит более быстрое продвиже
ние обломков по внутренним скалам в теле ледника от его придонных 
частей к поверхности.

Фиг. 2. Гранулометрический состав различных типов ледниковых отложений Западной
Карелии

а  — монолитных морен, развитых в условиях ровного рельефа; б  — морен, развитых в 
районах уступов фундамента; в — конечных морен: 1—8 — фракции, мм ( /  — 1 0 0 ; 
2 — 100—70; 3 — 70—40; 4 — 40—20; 5 — 20— 10; 6 — 10—5; 7 — 5—2; 8 — < 2 )

*
%
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Фиг. 3. Изменение процентного содержания обломков кварцитов в гляциальных отло
жениях Воломской радиальной системы (а) и ее геологический разрез (б)

1—2 — граниты (1 — плагиомикроклиновые; 2 — плагиоклазовые); 3 — кварциты; 4 —
места отбора проб

Водно-ледниковые радиальные системы, протягиваясь на десятки ки
лометров, пересекают участки с различной литологией и рельефом под
стилающих пород. Различные морфоструктурные обстановки оказали 
воздействие на гляциодинамические условия осадконакопления, на пет
рографический и гранулометрический состав ледниковых отложений. 
Как показали данные петрографического анализа галечных фракций 
70—20 и 20—10 мм, петрографический состав ледниковых и водно-лед
никовых отложений является довольно схожим, в то время как их гра
нулометрический состав может существенно различаться в зависимости 
от условий и динамики осадконакопления в ледниковой и водно-леднико
вой средах (фиг. 2). Среднее содержание обломков гранитоидов в гля
циальных отложениях колеблется в пределах 75—90%, биотитовых гней
сов и различных сланцев 10—20, основных пород 5—7, кварцитов 
5—10%. Следует отметить, что содержание в морене обломков различ
ных сланцев, слабоустойчивых к экзарации, но залегающих обычно в
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понижениях кристаллического фундамента, не превышает 10—15%, в то 
время как выступы криталлического ложа, сложенные прочными грани
тами и кварцитами, подвергались усиленной ледниковой эрозии. Содер
жание в морене горных пород, непосредственно слагающих выступы 
фундамента, достигает 30—70%. Зависимость петрографического соста
ва гляциальных отложений от морфоструктуры хорошо видна на примере 
содержания обломков кварцитов в отложениях Воломской радиальной 
системы (фиг. 3). На протяжении почти всей системы их содержание не 
превышает 8—13%. На восточном конце системы в пробе, взятой из ко
нечно-моренной гряды, расположенной непосредственно на кварцитовом 
кряже горы Кемиваара, содержание кварцитов достигает 70%. За зоной 
развития кварцитов, в 5 и 6 км на восток, содержание их обломков, ото
бранных из флювиогляциальных отложений, составляет соответственно 
20 и 12%.

В районах крупных выступов фундамента изменяется и грануломет
рический состав моренных отложений. В морене, развитой на выступах 
ложа, содержание крупнообломочного материала диаметром >1 см до
стигает 35—50%.

В Луусалминской радиальной системе, расположенной на севере За
падной Карелии, не зафиксировано столь резкого изменения петрографи
ческого состава ледниковых отложений. На протяжении почти всей си
стемы петрографический состав галек остается довольно постоянным. 
Содержание обломков различных сланцев и основных пород колеблется 
от 5 до 15%, а гранитоидов — от 85 до 94%. Геологическое строение и 
морфоскульптурная обстановка Луусалминской системы довольно схо
жи с районом Воломской системы. Основное отличие заключается в 
строении рельефа коренных пород.

Луусалминская система располагается в северной части Костомукш- 
ского блока, характеризующегося рельефом плоских изометричных водо
разделов с незначительным перепадом относительных высот и общим 
наклоном поверхности на северо-восток в сторону Куйтинской депрес
сии [7] (см. фиг. 1). Район Воло'мской системы расположен на Лекс- 
озерском блоке, занимающем центральную, наиболее возвышенную 
часть Западно-Карельского горста. Денудационно-тектонический рельеф 
этой зоны характеризуется значительной вертикальной расчлененностью, 
достигающей 100—150 м. Системы гряд, как правило, северо-западного 
простирания имеют крутые, почти отвесные склоны. В понижениях меж
ду основными системами гряд наблюдаются участки с крупнохолмистым 
рельефом северо-восточного и субмеридионального простирания [7].

Очевидно, при движении материковых льдов в районе Луусалмин
ской системы, при более спокойном рельефе коренных пород, экзарация 
ложа была значительно меньшей, чем в районе сложнопересеченного, 
сильно дислоцированного района Воломы.

Из изложенного выше фактического материала можно выявить ряд 
закономерностей влияния морфоструктуры на гляциальный седименто- 
генез, проявившихся как в изменении петрографического и грануломет
рического составов гляциальных отложений, так и в направлении и даль
ности переноса обломочного материала.

На территории Западной Карелии в начальные и заключительные 
стадии оледенения при относительно небольшой мощности льда направ
ление его движения контролировалось крупными выступами кристалли
ческого ложа. Дальность переноса обломочного материала не превыша
ла 30—40 км, но на такое расстояние переносились лишь отдельные 
обломки пород, составляющие первые проценты, а часто и доли процен
та от общего содержания обломков в морене (см. табл. 2, фиг. 3). В бо
лее значительном (до 30—45%) количестве местный материал распро
странялся не далее 10—15 км. Это расстояние могло существенно менять
ся в зависимости от направлений движения льда и простирания крупных 
морфоструктур (см. табл. 1) [6].

Крупные выступы ложа подвергались усиленной экзарации, о чем 
свидетельствует крупнообломочный характер развитых на них морен,
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наличие многочисленных глыб и отторженцев. В галечных фракциях 
преобладают преимущественно местные породы, непосредственно сла
гающие выступ фундамента. Их содержание может достигать 70% и 
более.

Изменение вещественного состава морен, направления и дальности 
переноса обломочного материала указывает на смену фациальных усло
вий гляциального седиментогенеза, часто обусловленную морфострук- 
турой района. При формировании моренного покрова, по Ю. А. Лавру- 
шину [5], выделяется ряд стадий, для которых характерны своеобразные 
типы движения льда, обусловившие различия в его воздействии на под
стилающее ложе и образование тех или иных литологических разновид
ностей морен. На первой стадии преобладает экзарация ложа, идет обра
зование локальных морен. На второй стадии при господстве послойно
пластичного типа движения льда происходит отслаивание моренного 
материала из основания движущегося ледника и образование монолит
ной морены. Для третьей, так называемой перестилаемой фазы моренной 
аккумуляции, характерен чешуйчато-надвиговый тип движения льда, 
усиленная экзарация ложа и образование мощных чешуйчатых морен. 
Формирование моренного покрова на соседних участках может идти 
синхронно или гетерохронно и заканчиваться на той или иной стадии 
[4, б].

На территории Западной Карелии при сильно пересеченном рельефе 
и большой активности в ходе дегляциац^и ледникового покрова гляцио- 
динамические условия осадконакопления* существенно изменялись в про
странстве и времени. Так, выше некоторых относительных отметок часто 
наблюдается отсутствие моренного покрова. Этот так называемый верх
ний предел аккумуляции морены определялся мощностью мореносодер
жащего льда и относительными повышениями рельефа. По полевым на
блюдениям и из анализа топографических карт он составляет в среднем 
50—60 м над окружающими понижениями. Выше этих отметок матери
ковый лед не содержал достаточного для образования сплошного морен
ного пласта количества обломочного материала? Как правило, вблизи 
верхнего предела моренной аккумуляции на склонах и перегибах воз
вышенностей часто наблюдаются локальные морены, характерные для 
первой (экзарационной) стадии образования основных морен. Локаль
ные морены характеризуются крупнообломочным составом, имеют не
большую мощность и часто встречаются с типичными экзарационными 
формами рельефа. Вторая стадия образования моренного покрова (от
слаивание морены из-под основания движущегося льда) лучше выраже
на на более низких в гипсометрическом отношении участках. Для этой 
стадии характерна умеренная экзарация ложа и большое количество 
дальноприносных обломков пород на поверхности морены [3]. Средняя 
мощность монолитных морен составляет 3—6 м. В разрезах насчитыва
ется до шести моренных плит мощностью 30—90 см, разделенных песча
но-алевритовыми прослоями. Содержание крупнообломочных галечных 
фракций диаметром >1 см составляет 15—25%.

Третья (перестилаемая) стадия моренной аккумуляции в Западной 
Карелии развита на участках краевых образований и перед крупными 
выступами ложа. Являясь мощным препятствием на пути движения 
льда, выступы коренных пород с относительными высотами в десятки 
метров вызывали резкое увеличение давления ледника на ложе, диффе
ренциацию скоростей движения в его теле и последующий переход от 
послойно-пластичного типа движения льда к чешуйчато-надвиговому. 
Об интенсивной экзарации выступов фундамента свидетельствует грану
лометрический состав морен, развитых на их склонах, где обломки диа
метром более 1 см составляют 35—50%, что на 20—30% превышает их 
содержание в моренах, образовавшихся в условиях ровного рельефа. 
Содержание крупнообломочного материала в моренах краевых зон до
стигает 35—70% (см. фиг. 2, 3). В районах выступов ложа меняется и 
петрографический состав обломков в морене. Усиление экзарации и про
движение кверху обломочного материала по внутренним сколам в теле
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ледника способствовали обогащению морены фрагментами горных по
род, непосредственно слагающих выступ фундамента (см. фиг. 3). Для 
чешуйчато-надвигового типа движения льда характерно более быстрое 
продвижение обломков из придонных частей ледника на его поверхность, 
чем при послойно-пластичном типе движения. Это оказывает влияние 
и на дальность переноса обломочного материала. При несовпадении на
правлений движения льда и простирания морфоструктур дезинтеграция 
и аккумуляция обломочного материала происходят довольно быстро, 
дальность ледниковой транспортировки относительно невелика (см. 
табл. 1,2).

В условиях сложнопересеченного рельефа преобладание чешуйчато* 
надвигового типа движения льда способствовало усилению экзарации 
ложа, развитию экзарационных и чешуйчатых морен, характерных для 
1-й и 3-й стадий образования моренного покрова. Благодаря повышен
ной экзарации и относительно небольшой дальности транспортировки 
обломочного материала петрографический состав галечных фракций гля- 
циальных отложений более ярко отражает состав ложа, чем в условиях 
ровного рельефа.
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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 6

К Р А Т К И Е  С О О Б Щ Е Н И Я

УДК 552.52 : 553.64(282.281.3)
ФОСФАТСОДЕРЖАЩИЕ ГЛИНЫ КОНУСА ВЫНОСА АМАЗОНКИ 

ШНЮКОВ Е. Ф., ЩЕРБАКОВ И. Б., СОБОЛЕВСКИЙ Ю. В.

Многочисленные и разнообразные проявления фосфоритов известны вдоль афри
канского берега Атлантического океана. В частности, новая зона фосфоритообразо- 
вания недавно обнаружена в пределах материковой окраины экваториальной Африки 
[2]. Вдоль американского побережья Атлантики до сих пор отмечены лишь единичные 
находки фосфоритов [ 1 ], а у берегов Южной Америки они вообще не были известны. 
Впервые такая точка установлена при проведении 28-го рейса НИС «Академик Вер
надский» в 1984 г. при выполнении исследований в пределах конуса выноса р. Ама
зонки. Слой фосфатсодержащих глин обнаружен в колонке, поднятой на ст. 4120, рас
положенной на юго-западном склоне поднятия Демерера в 300 км к северо-востоку 
от устья Амазонки в точке с координатами 4°51' с. ш. и 46°01' з. д. при глубине 
океана 3730 м.

В колонке длиной 535 см вскрыт следующий разрез:
0 — 21  см — ил песчанистый, светло-коричневый, книзу более темный, серый, пла

стичный; мелкопесчаная фракция составляет 30% и представлена фораминиферами;
21—25 см — глина тонкослоистая, фосфатсодержащая, с примесью карбонатного 

детрита и иероглифической текстурой благодаря многочисленным ходам илоедов, инкру
стированным гидроокислами железа и марганца;

25—36 см — ил слабопесчанистый, светло-серый, пластичный; мелкопесчаная фрак
ция (до 6 %) сложена фораминиферами;

36—100 см — ил пелитовый, серый, пластичный, с редкими зернами глауконита, при
уроченными к отдельным слойкам;

100—290 см — ил пелитовый, пластичный, оливково-серый, с многочисленными про
слойками, обогащенными глауконитом, чередующимся через 1 0  см;

290—535 см — ил серый, пластичный с обильными мелкими сажистыми скопления
ми глауконита.

В восстановленной зоне встречено округлоуплощенное образование сапропеля 
длиной до 1 см. В интервале 330 см обнаружены редкие катуны, состоящие из алеври
тового материала, сцементированного глауконитом. Внутри катунов — черное плотное 
битуминозное вещество.

Фосфатсодержащая глина состоит из чередующихся ржаво-бурых и серых (в су
хом состоянии) слойков мощностью 1— 2 мм при преобладании последних. В ней фик
сируются многочисленные ходы илоедов, имеющих четкие контакты с вмещающей по
родой. Толщина ходов вместе с оболочкой 1—3 мм. В пределах ходов оболочки у сте
нок более плотные, чем вмещающая глина.

Около 0,5% объема глины слагает глауконит, причем он наблюдается в двух ви
дах — плотный и рыхлый, сажистый.

Плотный темно-зеленый глауконит образует ядра в раковинах фораминифер, не
редко с оторочкой фосфатсодержащего глинистого вещества. Судя по показателю пре
ломления (ng 1,637), он весьма железистый. Содержание фосфора в плотном глауко
ните не превышает 0,3%. Второй вид глауконита — крупные (до 1 мм), серо-зеленые 
рыхлые скопления, иногда заполняющие раковины наиболее крупных фораминифер.

По дрнным рентгеноструктурного анализа, фосфатсодержащие глины имеют монт- 
мориллонит-каолинит-гидрослюдистый состав. Алевритовая примесь, присутствующая 
в очень малых количествах, представлена кварцем и полевыми шпатами. На фоне этих 
мелких частиц выделяются сравнительно крупные (0,4—0,5 мм) единичные хорошо 
окатанные зерна кислого плагиоклаза (№ 27—34, ng от 1,549 до 1,552).

Под микроскопом видно, что фосфатсодержащие глины состоят из беспорядочно 
ориентированных чешуек глинистых минералов. При одном николе порода имеет пят
нистую, неоднородную окраску от зеленовато-серой до густой бурой, обусловленную 
распределением гидроокислов железа. Наблюдаются многочисленные мелкие форами- 
ниферы, иногда встречаются более крупные раковины. Фосфат наблюдается в виде 
выделений нескольких морфологических типов: 1) слагает ядра фораминифер или 
полностью замещает раковину; 2 ) выполняет ходы илоедов, имеющие неправильную, 
извилистую форму и быстро выклинивающиеся. Иногда наблюдаются расширения хо
дов на отдельных участках до 1,5 мм в поперечнике. Эти выполнения в свою очередь 
имеют несколько разновидностей. Наиболее распространен тип выполнения, когда изо
тропный фосфат в смеси с тонкодисперсным глинистым веществом, более тонким, чем 
во вмещающей породе, полностью заполняет полость. Иногда фосфат образует тонкую 
корочку у стенок ходов, а внутренняя часть ходов — полая; реже он выполняет пол
ностью раздувы в ходах илоедов.
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Химический состав глин конуса выноса Амазонки*

Компонент
Глина

Компонент
Глина

вмещающая фосфатсодержащая вмещающая фосфатсодержащая

S i02 36,60 33,66 NaaO 2 ,26 0,96
т ю 2 0 ,46 0,41 К20 1,80 1,80
А120 3 13,91 11,96 S 0 3 0 ,03 0 ,00
Fe20 3 13,02 18,64 Р20 5 2,11 3,98
FeO 0 ,54 0 ,36 н 2о 5,90 4,84
МпО 0 ,36 0 ,98 с о 2 8 ,80 8 ,80
MgO 2,22 2 ,03 С 0,48 0,38
СаО 6,74 7 ,04 F

Сумма 99,59
0,12

99,99

* Анализ выполнен в лаборатории силикатного анализа Института геологических наук АН УССР. Ана
литик Н. К. Чугунная.

Фосфат представлен коллофаном, при одном николе почти бесцветным, со слабым 
желтоватым оттенком, своеобразными микротрещинками усыхания; изотропен, 
п =  1,607. Рентгеноструктурный анализ позволил отнести исследованный фосфат к кар- 
бонатапатиту.

Химический состав вмещающей и фосфатсодержащей глин приведен в таблице. 
Содержание Р20 5 во вмещающей глине составляет 2,11%, а в фосфатизированной глине 
из ходов илоедов — 3,98% (см. таблицу). В раздувах ходов илоедов, сложенных 
коллофаном, содержание Р2О5 возрастает до 19% (определение Н. И. Котляр).

В целом химизм вмещающей и фосфатсодержащей глины почти идентичен. В фос
фатсодержащей глине существенно возрастает содержание Fe20 3 при уменьшении со
держания А120 3 и  FeO. Несколько возрастает содержание МпО и СаО. Такое измене
ние химизма отражает процесс перераспределения вещества в диагенезе под влиянием 
илоедов и сегрегации P2Os.

Обсуждение генезиса фосфатсодержащих глин среди нормально-осадочных океани
ческих илов требует привлечения материалов о вещественном составе, химизме взве
шенного и растворенного материала, выносимого Амазонкой в океан. Этим вопросам 
посвящены многочисленные публикации [4—7]. Амазонка выносит огромное количество 
взвешенного и растворенного материал^ в океан. Согласно данным, приведенным в 
работе [5], суммарное количество его достигает 5-108 т/год. Распределение этого ма
териала неравномерное. Так, в пределах южного внутреннего шельфа имеется много 
песчаных валов с амплитудой 3— 8  м, в то время как северный внутренний шельф по
крыт илом. В пределах северного шельфа развита система каньонов, возникших в ре
зультате субаэральной эрозии в четвертичный период. Наибольший подводный каньон — 
Амазонский, протягивается с внешнего шельфа до глубины 1500 м. Отложения север
ного шельфа сложены субаркозовыми глинами, представленными иллитовым пелитом. 
Непосредственно в каньоне развиты аркозы. Пояс песка характеризует самое низкое 
стояние моря.

В настоящее время большинство взвешенных частиц отлагается непосредственно 
у устья Амазонки. Более 1% остается в водах в виде суспензии (соленость 0—3%о). 
Почти не выносятся частицы в сторону океана из эстуария в поверхностных водах.

Большая часть осадков, отложившихся в устье Амазонки, перемывается и транс
портируется в северо-западном направлении Гвианским течением (20% материала в 
виде суспензии движется к Суринаму и некоторое количество достигает Карибского 
моря). Мористее в илах возрастает количество иллита и понижается содержание као
линита. В динамике развития Амазонки и прилегающей части океана при низком стоя
нии уровня последнего (60—80 м) осадки были транспортированы через подводный 
Амазонский каньон в более глубокие части. Примечательно, что в пределах каньона и 
прилегающих абиссальных равнин большое количество терригенных глин висконсинско- 
го (валдайского) возраста переслаивается с аркозовыми песками. Авторы работы [5] 
приходят к выводу, что амазонская суша и прилегающие прибрежные районы в гляци- 
альные периоды были полуаридными.

Е. Шолковитц и Н. Прайс [7] приводят следующие данные по содержанию и 
распределению основных элементов в суспензиях эстуария Амазонки. Собственно воды 
Амазонки несут только 50—70 мг/л суспензии (это количество увеличивается за счет 
взмучивания уже отложившихся осадков). По цвету воды, отражающему содержание 
взвешенного и растворенного вещества, выделяются три зоны: коричневая вода (со
леность 0— 10%о)— зона терригенного материала; зеленая вода (соленость 1 0— 
25%о)— зона биогенного накопления, преимущественно диатомеи); зона голубой воды 
(соленость ~25%о).

Содержание Р20 5 во взвеси собственно Амазонки (в пересчете на сухой остаток) 
составляет 0,18±0,01%, во взвеси эстуария (зона коричневой воды) 0,20±0,05% (при 
солености ~10%о), во взвеси эстуария (зона голубой воды) 1,03±0,73% (при солености 
более 10%о).
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В пределах эстуария Амазонки преобладает фитопланктон, состоящий преиму
щественно из Si, Mg, Ti, Mn, Fe, содержание которых хорошо коррелируется с содер
жанием фосфора. В составе фитопланктона развиты преимущественно диатомеи.

По данным, приведенным в работе [4], Амазонка выносит в океан в растворенном 
виде РО4 в количестве 0 ,2 2 - 1 0 12 т/год.

Изложенное выше позволяет высказать следующее предположение о генезисе опи
сываемых фосфатсодержащих глин. Пространственно станция 4120, на которой вскрыты 
среди илов фосфатсодержащие глины, расположена в пределах континентального скло
на — седловины между шельфом и поднятием Демерера на траверсе подводного Ама
зонского каньона. Осадки при низком стоянии моря транспортировались через этот 
каньон в пределы прилегающих абиссальных равнин.

Литологические особенности описываемых глин (цвет, структура, текстура, нали
чие гидроокислов железа и т. д.) позволяют считать их субаэральными образованиями, 
■сходными с аналогичными глинами висконсинского возраста, развитыми в подводном 
Амазонском каньоне. Сравнительно высокое (2,11%) содержание Р2О5 в описываемых 
глинах обусловлено в основном сорбцией фосфора гидроокислами железа, а также час
тично глинистыми минералами.

Основная масса фосфатного материала сконцентрирована в ходах илоедов. Пер
вичное глинистое вещество в пределах этих ходов переработано, как указывалось выше, 
неодинаково. В случае частичной переработки в пределах ходов присутствует глинисто- 
коллофановый агрегат с содержанием Р20 5 3,98%. В отдельных случаях, особенно в 
слепых углах ходов, а также ядрах фораминифер присутствует коллофан с примесью 
глинистого вещества и содержание Р2О5 достигает 19%. Подобные трубчатые образо
вания, связанные с фосфатизацией ходов ракообразных, описаны в работе [3] в пре
делах шельфа Западного Индостана. Фосфатные образования в ядрах фораминифер, а 
также в ходах илоедов, возникли в результате диагенетического перераспределения 
фосфора, источниками которого, несомненно, являются вмещающие субаэральные 
глины валдайского возраста.

Влияние выноса Амазонки на состав терригецной составляющей алевритистого ила 
в нижней части описываемого разреза (интервал 500 см) очевидно. Здесь содержится 
до 8 % силикатных минералов мелкоэлевритовой (0,02—0,04 мм) размерности. Зерна 
неокатанные, угловатые; 70% силикатных минералов слагает кислый и средний пла
гиоклаз, калиевый полевой шпат, кварц; среди остальных 30% преобладают: роговая 
обманка (актинолит и голубовато-зеленая обыкновенная), минералы группы эпидота 
(эпидот, цоизит, клиноцоизит), немного биотита, хлорита, встречаются отдельные зерна 
турмалина (шерл), циркона, анатаза. Наибольшая часть более крупных зерен пред
ставлена мусковитом, ядрами фораминифер, стяжениями пирита. Состав терригенных 
минералов, характерный для пород амфиболитовой фации, не оставляет сомнений в 
том, что их источником являлись докембрийские образования Гвианского и Бразиль 
ского щитов.

Описанные фосфатсодержащие глины конуса выноса Амазонки расширяют геогра
фию фосфатоносных образований в Мировом океане и еще раз подчеркивают слож
ность и многообразие процессов фосфоритообразования.
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У Д К  552.122

ГЛИНЯНЫЕ КАТУНЫ ПРИЛИВНО-ОТЛИВНОЙ зоны 
| КРАЕВ АЯТТС. |

В отечественных публикациях по вопросам осадкообразования неоднократно упо
минаются так называемые глиняные катуны или просто катуны. Они представляют 
собой эллипсоидальные либо сфероидальные тела, состоящие из пластичной, существен
но глинистой массы, облепленные снаружи дресвой, песком, гравием, щебенкой и ока
тышами. Иначе катуны называют механическими конкрециями или псевдоконкрециями, 
поскольку они очень напоминают своей формой настоящие конкреции, которые по гене
зису с катунами ничего общего не имеют [1, 2, 6, 10]. В зарубежной литературе ка- 
тунам присвоено название панцирные глиняные шары. Ф. Дж. Петтиджон опреде
ляет их как «крупные субсферические комы глины, которые облекаются и брони
руются мелким гравием» [9, с. 599].

По литературным данным, глиняные катуны образуются в разнообразных фациаль
ных обстановках. Они встречаются на берегах озер, морей и океанов, в сухих руслах 
оврагов и овражных устьевых выносах ливневых водотоков [2]. Во всех перечислен
ных случаях катуны образуются в ходе периодической смены субаквальных условий 
субаэральными. Размеры катунов в зависимости от условий формирования различны. 
В/результате бурных временных ливневых водотоков, скатывающихся по оврагам, 
могут образоваться катуны до 1,25 м в поперечнике и даже более [1]. По Ф. Дж. Пет- 
тиджону [9], размеры катунов чаще всего колеблются от 1 до 50 см. Глиняные катуны 
характерны не только для современных образований, но встречаются и в плейстоцено
вых зандровых отложениях; известны также случаи нахождения панцирных шаров в 
третичных толщах [9].

В литологической литературе нет четких указаний на то, каким именно — текстур
ным или структурным — элементом осадочных пород являются панцирные шары. 
Действительно, казалось бы, прежде всего они определяют структуру породы, по
скольку «структура зависит от: а) размера составных частей породы, б) формы мине
ральных зерен и в) характера их поверхности» [10, с. 5]. Однако в известной мере 
катуны можно рассматривать и как текстурную особенность пород. В разрезе они, 
как и многие конкреции, являющиеся текстурным элементом, расп<элагаются в виде 
«цепочек», ориентированных согласно напластованию и подчеркивающих субпараллель
ные осадочные текстуры.

В зарубежных публикациях, цитированных Ф. Дж. Петтиджоном [9], представлены 
весьма разнообразные характеристики панцирных шаров. В частности, это показатели 
сферичности и их связь с пройденным в потоке расстоянием; зависимость массы панциря 
от размеров катуна; закономерности роста' катунов в процессе их переноса; максималь
ные величины скоростей, при которых возможно передвижение шаров без их разруше
ния. И в отечественных, и в зарубежных работах отмечается, что присутствие катунов 
служит индикатором условий образования осадков.

Уместно вспомнить весьма существенное замечание Л. В. Пустовалова: «от глиня- 
ных% катунов следует отличать глиняные валуны, которые представляют собой просто 
окатанные крупные обломки глинистых пород» [10, с. 55]. Соответственно более 
мелкие окатанные обломки глинистых пород также будут называться не катунами, а 
глиняными окатышами или глиняной галькой. К сожалению, замечание Л. В. Пустова
лова не было учтено при толковании термина глиняные катуны: «Окатыши (катуны) 
глиняные (аргиллитовые) — окатанные обломки глинистых пород, образовавшиеся при 
разрушении тонких прослоев этих пород в оврагах, на берегах рек, озер, морей в ре
зультате периодического воздействия волн, паводков, штормов и т. п. Часто образуют 
прослои особого типа внутриформационных конгломератов» [2]. Во-первых, здесь не 
различаются понятия о катунах и об окатышах. Во-вторых, речь идет, собственно, о 
глиняной гальке, которая лишена каменистого панциря, так как получается в резуль
тате окатывания обломков достаточно плотных пород. Катуны же (панцирные шары) 
образуются из мягкого, пластичного глинистого либо песчано-глинистого увлажненного 
материала оползней, оплывин и обвалов, т. е. из уже переработанных агентами денуда
ции коренных пород.

Случаи неверного употребления термина глиняные катуны встречаются в некото
рых отечественных публикациях, посвященных осадкообразованию. Так, в книге 
А. П. Лисицына [5, с. 211] описаны «глиняные катуны», обнаруженные в ходе отбора 
донных проб в местах с очень сильным приливно-отливным течением, например в Ана
дырском лимане. Кроме того, отмечено, что катуны встречаются на шельфе, на матери
ковом склоне и на склонах подводных хребтов, при этом о наличии панциря у «Кату
ков» ничего не сказано. Очевидно, что речь здесь идет не о панцирных шарах, а о гли
няной гальке.

Истоки терминологических неточностей коренятся в давней традиции. Доказатель
ством этого служит одно из толкований термина катун: «валун, округлый камень» и 
здесь же — «катуны — накатанные из глины и обломков мела шары до полуметра в 
диаметре, образующиеся во время ливней на меловом юге Среднерусской и Калачской 
возвышенностей» [7, с. 265]. Во избежание путаницы, видимо, не следует называть ка
тунами окатыши (гальку), а вместо термина глиняные катуны лучше употреблять тер
мины «панцирные шары» или «панцирные сфероиды».

Ниже мы рассмотрим условия формирования и захоронения глиняных катунов 
(панцирных шаров) на берегах приливных морей на примере Западной Камчатки. Не-
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обходимые для настоящего сообщения полевые наблюдения были сделаны автором в  
бухте Подкагерной в июле 1982 г.

В береговом обрыве п-ова Тобизена, который замыкает с севера бухту Подкагер- 
ную, обнажаются туфопесчаники, туфоалевролиты и туфоаргиллиты иргирнинской и 
ратэгинской вулканогенно-осадочных свит палеогена. Эти породы исключительно бла
гоприятны для развития обвально-оползневых процессов. На протяжении около 1,5 км, 
начиная от устья р. Подкагерной в направлении к южной оконечности полуострова 
(м. Божедомова), наблюдаются два оползневых цирка с достаточно хорошо выражен
ными стенками отрыва (фиг. 1). Примерно в 0,7 км мористее устья реки существенно 
глинистые оползневые накопления из пород иргирнинской свиты в южной части первого 
из цирков подрезаны абразионным уступом (это место обозначено на фиг. 1 черным 
квадратом). Непосредственно вдоль подножия абразионного уступа прослеживается 
пологонаклонная к морю глыбовая отмостка, за которой расположена широкая галечно
песчаная полоса очень отлогой приливной осушки (фиг. 2). Обращенный к морю край

Фиг. 1. Геолого-геоморфологическая 
схема участка побережья Западной 

Камчатки в районе наблюдений 
1 — холмистый эрозионно-денуда
ционный рельеф, выработанный в вул
каногенных и вулканогенно-осадочных 
породах палеогена; 2 — морские тер
расы нерасчлененные; 3 — поймен
ные и надпойменные речные террасы 
нерасчлененные; 4 — пойма в зоне 
воздействия приливно-отливных те
чений; 5 — свободные аккумулятив

н ы е  морские формы рельефа (косы); 
6—пляж; 7—зона приливной осушки; 
8 — склоны обвально-оползневых 
цирков; 9 — оползневые и обвальные 
накопления; 10 — абразионные усту
пы; 11 — обрывистые гребни водо
разделов; 12 — направление вдоль- 
берегового потока наносов; 13 — ме
стонахождение катунов, изображен

ное на фиг. 2

глыбовой приливной осушки, видимо, фиксирует первоначальную границу оползня, 
частично уничтоженного абразией. Интенсивность волновых процессов здесь явно не
достаточна для того, чтобы оказать разрушительное действие на огромные плиты ту- 
фопесчаника. Прибой воздействует только на податливый, пластичный песчано-гли
нистый материал, который отторгается от оползневой массы в виде блоков размером 
до нескольких десятков сантиметров и обкатывается приливно-отливными течениями. 
У подножия абразионного уступа, подрезающего оползень, образуются многочисленные 
эллипсо- и сфероидальные тела (см. фиг. 2, б). Катаясь по приливной осушке, они 
«обрастают» разноразмерным окатанным и полуокатанным материалом, который вдав
ливается в их мягкую поверхность (фиг. 3).

Глиняные катуны пластичны и, невзирая на каменистый панцирь, не обладают 
большим запасом прочности. Во время штормов они разрушаются. Однако на морском 
берегу иногда встречаются условия, благоприятные не только для образования кату
нов, но и для достаточно длительного их сохранения и последующего погребения нано
сами. На упомянутом выше северном участке побережья бухты Подкагерной (см. 
фиг. 1) в период наблюдений имела место подобная фациальная обстановка. Прежде 
всего нужно отметить, что юго-восточный берег п-ова Тобизена в непосредственной 
близости от устья р. Подкагерной обращен к западному побережью бухты и представ
ляет собой часть крутой дуги, замыкающей бухту с севера. В силу такого расположе
ния этот участок берега (отмечен на фиг. 1 черным квадратом) находится в зоне вол
новой тени. Кроме того, в пределах акватории бухты Подкагерной существует вдоль- 
береговой поток наносов северного направления. Это сказывается в отклонении к се- 
веру русел рек, устья которых блокированы волноприбойными приустьевыми косами 
(см. фиг. 1). Как известно, русло в подобных случаях отклоняется в направлении про
дольного перемещения наносов [3, 4]. Полуостров Тобизена является блокирующим 
элементом берега и обусловливает аккумуляцию поступающих с юга наносов с внеш
ней стороны волноприбойной косы при устье р. Подкагерной. На фотоснимке хорошо 
видна сформировавшаяся в результате этого подводная отмель (на фиг. 1 показана 
крапом), которая частично представляет собой зону приливной осушки. Формированию 
пересыпи, вероятно, мешает и недостаточная мощность потока наносов, и течение 
р. Подкагерной, эрозионный эффект которого в пределах авандельты усиливается во 
время отливов. Однако упомянутая подводная отмель в какой-то мере блокирует юго- 
восточный берег п-ова Тобизена, создавая дополнительную волновую тень. Таким об
разом, участок берега полуострова, где наблюдались глиняные катуны, неплохо защи
щен от разрушительного действии волн, а приток наносов достаточно велик для об-
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Фиг. 2. Юго-восточный берег п-ова Тобизена (а). Слева на дальнем плане — мыс Боже- 
домова, на ближнем — береговой обрыв, сложенный угленосной толщей иргирнинской 
свиты палеогена, содержащей прослои туфоаргиллитов и туфоалевролитов. В середине 
снимка видно тело крупного оползня, у подножия которого в зоне приливной осушки 
наблюдаются многочисленные глиняные катуны. На детали средней части фото (б) вид
ны катуны на галечно-песчаной поверхности приливной осушки у подножия невысокого 

абразионного уступа, подрезающего тело оползня

разования здесь пляжа и приливной осушки. В то же время скорости приливно-отлив
ных течений, видимо, не настолько значительны, чтобы вызывать разрушение катунов. 
Судя по данным Ф. Дж. Петтиджона [9], максимальная скорость, при которой без 
разрушения может передвигаться панцирный шар диаметром до 5 см, равна 9,8 м/с, 
а для шара диаметром до 30 см она уменьшается до 1,5 м/с. В нашем случае длинная 
ось многих глиняных катунов эллипсоидальной формы превышала 30 см. Охарактеризо
ванные условия, по-видимому, благоприятны не только для сохранения катунов в те
чение довольно продолжительного времени, но и для их постепенного заиливания и, 
наконец, полного погребения. На фиг. 3, в показаны катуны, более чем наполовину по
груженные в отложения приливной осушки.

Глиняные катуны нередко встречаются на берегах Камчатки, о-ве Карагинском и 
на Курильских островах. Например, на побережье Камчатского залива южнее устья 
р. Камчатки, где в береговом обрыве вскрыты мелкозернистые песчаники, алевролиты 
и аргиллиты ветловской свиты мелового возраста [8], имеются оползневые участки, 
сложенные существенно глинистым материалом. Здесь глиняные катуны наблюдались 
на поверхности пляжа у подножия абразионного уступа, подрезающего оползневой 
склон (устное сообщение Н. А. Храмова). На юго-восточном побережье о-ва Карагин- 
ского, в районе м. Урил, расположены выходы серпентинизированных ультраосновных 
пород мелового возраста [11]. На отдельных сильновыветрелых участках, где серпен- 
тинизированные породы превращаются в вязкие глины, образуются оползни. Здесь у
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Фиг. 3. На фото а и б изображены глиняные катуны крупным планом. Хорошо разли
чим панцирь, состоящий из разноразмерных окатанных и полуокатанных обломков. На 

фото в показаны катуны, наполовину и более погребенные наносами

подножий оползневых склонов на пляже встречаются глиняные катуны (устное сооб
щение Н. А. Храмова). По сообщению В. А. Шкира, глиняные катуны нередко можно 
видеть на берегах островов Курильской гряды в тех местах, где прибой разрушает 
оползневые участки берега, сложенные песчано-глинистым и глинистым материалом.

О случае нахождения глиняныд катунов в древних вулканогенно-осадочных об
разованиях Камчатки сообщает А. И. Челебаева. На западном побережье Камчатки, в 
бухте Квачина (к северу от устья р. Снатол), в береговых обрывах обнажаются вулка
ногенно-осадочные породы миоценовой ильинской свиты. В развалах слоя туфоконгло- 
мератов наблюдались сфероидальные панцирные шары диаметром до 0,3 м, панцирь ко
торых образован остроугольными обломками, окатышами и зернами гравия. Шары 
крепкие, литифицированные наподобие конкреций, встречающихся в породах ильинской 
свиты.

Таким образом, глиняные катуны или панцирные шары, которые можно наблюдать 
в настоящее время на берегах приливных морей, довольно широко распространены. 
Однако для того чтобы они сохранялись в течение времени, необходимого для их за
хоронения морскими наносами нужно сочетание таких блгоприятных условий, как от
сутствие сильного волнения, незначительные скорости возвратно-поступательного движе
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ния воды во время приливов и отливов, достаточно интенсивное поступление наносов 
в зону приливной осушки. Подобная обстановка была проиллюстрирована выше на 
примере бухты Подкагерной. В тех случаях, когда перечисленные условия отсутствуют, 
катуны не сохраняются.

В заключение отметим, что присутствие глиняных катунов не является однознач
ным указанием на характер седиментации. Условия аккумуляции осадков, содержащих 
катуны, могут быть и наземными и прибрежно-морскими. Поэтому наличие катунов в 
осадочных породах может служить лишь второстепенным, дополнительным диагности
ческим признаком при фациальном анализе.
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КАТАГЕНЕЗ П ОРО Д В ГЛУБОКОПОГРУЖ ЕННЫ Х ЧАСТЯХ 
ОСАДОЧНЫ Х БАССЕЙНОВ

П Р О Ш Л Я К О В  Б . К.,  Г А Л Ь Я Н О В А  Т, И .9 П И М Е Н О В  Ю. Г.

В стадию катагенеза осадочные горные породы претерпевают существенные изме
нения в строении и минеральном составе. Эти изменения в породах различного литоло
гического состава даже в одинаковых геохимических и термобарических условиях про
исходят с неодинаковыми интенсивностью и конечными результатами. Это обстоятель
ство определяется в основном различием физических свойств пород и прежде всего их 
фильтрационными способностями.

Говоря о вторичных изменениях пород, мы прежде всего имеем в виду изменение 
структуры, текстуры и особенностей распространения основных породообразующих ми
нералов — кварца, полевых шпатов, кальцита, доломита и глинистых минералов, кото
рые составляют до 90% всей массы осадочных пород. Катагенетические изменения 
отражаются на физических свойствах пород [4, 7], а следовательно, на величине па
раметров различных геофизических методов исследования.

Катагенез пород, как отмечали Л. В. Пустовалов, М. С. Швецов и др., сводится к 
следующим основным процессам: механическое уплотнение, отжатие воды, перекристал
лизация вещества, растворение и разложение неустойчивых соединений, выделение 
минеральных новообразований, изменение строения кристаллической решетки. Эти про
цессы могут происходить как независимо друг от друга, так и в тесной связи, усили
вая или ослабляя влияние друг друга. Интенсивность проявления каждого из процес
сов в породах даже идентичного литологического состава неодинакова. Она опреде
ляется особенностями воздействия внешних факторов — температуры недр, литостати
ческого и гидростатического давлений, pH, Eh, состава, концентрации и гидродинамики 
подземных вод, газового режима и др.

Механическое уплотнение — один из процессов, который интенсивно проявляется 
в осадке, в стадию диагенеза, а затем и в породе на самой ранней стадии катагенеза. 
Одновременно с этим происходит и отжатие воды. Расчеты показывают, что в про
цессе уплотнения при погружении от поверхности до 6000—8000 м из каждого куби
ческого километра осадочной породы отжимается до 350—400 млн т свободной воды, 
которая в свою очередь способствует течению процессов катагенеза.
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Коэффициент уплотнения 
0,6 07 0,8 0,9 1,0

пород с

Механическое уплотнение осуществляется прежде всего в результате перегруппи
ровки осадочных частиц и уменьшения объема порового пространства. Породы раз
личного литологического состава на небольших и умеренных глубинах уплотняются с 
различной интенсивностью. Удобной мерой степени уплотнения пород [4] является 
коэффициент уплотнения (/Се), представляющий собой отношение плотности породы к 
плотности твердой фазы.

Среди осадочных пород при диагенезе и начальном катагенезе глины уплотняются 
наиболее интенсивно. Кривые уплотнения по некоторым районам СССР (Прикаспий
ская впадина, Мангышлак, Северный Кавказ, о-в Сахалин) показывают, что выше 
всего темп уплотнения проявляется на первой тысяче метров. Величина коэффициента 
уплотнения при этом возрастает от 0,6 до 0,85. По данным американских авторов

[3], уплотнение наиболее интенсивно проявляется в 
интервале глубин 0— 1500 м, при этом К в близ по
верхности составляет 0,4—0,6, а на глубине 1500 м 
варьирует в пределах 0,8—0,95. Ниже темп уплот
нения постепенно замедляется, а степень уплотне
ния глинистых пород самых различных районов 
сближается. На глубине около 6000 м Кб пород до
стигает 0,95 (фиг. 1).

Существуют экспоненциальные функции [1, 6], 
выражающие зависимость между пористостью и глу
биной залегания глин. Универсальной функции, од
нако, быть не может в силу того, что глинистые по
роды имеют различный минеральный состав, возраст 
и даже на одинаковых глубинах залегают в раз
личных термобарических и геотектонических усло
виях, что несомненно отражается на степени их 
уплотнения и величине пористости.

Песчаные и алевритовые породы на небольших 
и умеренных глубинах уплотняются более или менее 
равномерно. Если осадочные толщи, слагаемые об
ломочными породами, не испытывали существенных 
поднятий и особенно погружений, то прямая зави
симость между уплотнением (или пористостью) и 
глубиной залегания наблюдается до 4000—4500 м, 
а затем темп уплотнения существенно понижается. 
Карбонатные породы при тех же условиях очень 
сильно уплотняются уже к глубине 1500 м (Кб 0,9— 
0,97) и при дальнейшем погружении уплотняются 
очень слабо. Некоторые разности известняков, на

пример биогермные, достаточно сильно уплотнены уже изначально (/Се 0,8—0,9).
Таким образом, в равных геотектонических условиях на небольших и умеренных 

глубинах разные литологические типы пород уплотняются неодинаково. На больших 
глубинах (применительно к современным техническим возможностям к ним относятся 
глубины свыше 4000 м) значения плотности и пористости разных литологических типов 
пород сближаются, при этом коэффициент уплотнения составляет 0,93—0,98. По нашим 
наблюдениям, ниже глубины 4500 м все осадочные породы уплотняются в одном темпе.

Осадочные породы, постепенно погружаясь, оказываются в иных термобарических 
и геохимических условиях, что вызывает неоднократное нарушение химического рав
новесия между твердой фазой и флюидами. Погрузившись на большие глубины, породы 
приобретают признаки и свойства, существенно отличные от начальных.

Один из основных минералов терригенных пород — кварц корродируется уже на 
небольших (первые сотни метров) глубинах. При дальнейшем погружении (свыше 
1200 м) происходит растворение зерен на контактах друг с другом по принципу Рикке. 
Еще глубже (в каждом конкретном регионе на разных глубинах — от 1200 до 2000 м) 
начинает проявляться регенерация обломочного кварца. Верхняя граница проявления 
регенерации кварца в Прикаспийской впадине находится на глубине около 2000 м, в 
Тимано-Печорской впадине — на глубине около 2500 м, а в Куринской впадине — на 
глубине порядка 4400 м. Вниз по разрезу во всех районах наблюдается постепенное 
усиление процесса. Зоне регенерации обломочного кварца примерно соответствует зона 
окремнения известняков и доломитов.

На больших глубинах проявляется зона повторной коррозии кварца. Причинами, 
ее обусловливающими, можно считать повышающуюся температуру, изменение состава 
газов и pH среды. В Прикаспийской впадине начало зоны повторной коррозии в под
солевых песчаных и алевритовых породах наблюдается на глубине 4200—4400 м, где 
температура достигает 120° С, а азотное газонасыщение сменяется азотно-углекислым; 
pH, имея тенденцию к понижению с глубиной, по нашим расчетам, не должна превы
шать 5,5. В Тимано-Печорской впадине смена зоны регенерации зоной повторной кор
розии отмечена Л. И. Филипповой в 1967 г. на глубине 3143 м, а на Северном Кав
казе — начиная с глубины 4200—4205 м.

Существенные различия наблюдаются в распределении кальцита в связи с измене
нием глубины залегания (фиг. 2). Как отмечалось ранее [4], начиная от приповерх
ностной зоны, по мере увеличения глубины залегания количество кальцитового цемента 
в обломочных породах постепенно понижается, а затем стабилизируется. В Прикаспий
ской впадине и Туркменской антеклизе стабилизация содержания кальцита независимо 
от возраста пород наблюдается на глубинах 2000—2500 м и соответствует температу-

Фиг. 1. Уплотнение 
глубиной 

1 — песчаники, 2 — глины 
аргиллиты, 3 — известняки
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Фнг. 2. Кривые изменения содержания кальцита в песчаных и алевритовых
порода* с глубиной

/ — граничные значения для Прикаспийской впадины (залитые точки); 2— 
то же для Туркменской'антеклизы (незалитые точки). На оси абсцисс на
несены значения отношений средних содержаний растворимой части в пес

чано-алевритовых породах к ее содержанию в глинах

рс м 60—75° С. На больших глубинах содержание кальцита в породах постепенно воз
растает. Существенную роль при этом играют зияющие трещины, в которых отклады
вается значительное количество кальцита. Интересно отметить, что на небольших и 
ул/еренных глубинах в непроницаемых глинах не наблюдается заметных колебаний в 
со держании кальцита. Лишь после того как глины превратятся в аргиллиты (в При- 
ка спийской впадине это глубины 3500—4000 м), а последние станут трещиноватыми, 
ко пичество кальцита начинает в них возрастать.

Преобразование глин в аргиллиты происходит постепенно, по мере погружения 
осидочных толщ. Первым этапом такого превращения является уплотнение пород, от- 
жатие несвязанной воды, снижение пластичности, а затем и изменение минерального 
состава, структурных и текстурных особенностей. На небольших глубинах глини
стые образования большинства регионов (Прикаспийская и Днепровско-До
нецкая впадины, Северное Предкавказье, о-в Сахалин и др.) полиминеральны. В них 
присутствует широкий спектр глинистых минералов из групп монтмориллонита, каоли
нита, хлорита и гидрослюды. По мере погружения пород минеральный состав глин не
сколько упрощается. Раньше всего, по нашим материалам, исчезают минералы группы 
монтмориллонита. В разрезах Мангышлака, Восточного Предкавказья, Прикаспийской 
впадины монтмориллониты исчезают на глубинах 1800—2000 м. Следует, однако, от
метить, что в ряде случаев мало измененные монтмориллониты встречаются на глубине 
свыше 5 км (Биикжальская скважина в Прикаспийской впадине и др.). Такое явление 
объясняют отсутствием свободного калия в окружающей среде [5] или образованием 
однородных монтмориллонитовых слоев при гальмиролизе вулканического пепла. На 
глубинах 3000—3500 м преобразуется каолинит; к этому интервалу приурочен переход 
глин в аргиллиты. На больших глубинах, в аргиллитах, сохраняются и широко разви
ваются гидрослюды, хлориты и в меньшей мере смешанослойные образования. В образ
цах с глубины более 6000 м нами установлены только минералы группы гидрослюды 
(в том числе политипа 1М) и группы хлорита. Возможность преобразования одних 

глинистых минералов в другие была в свое время высказана и обоснована Р. Г. Гри
мом, А. Г. Коссовской, Н. В. Логвиненко и В. Д. Шутовым [2], В. А. Франк-Каменец
ким с соавторами [5] и др.
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Существенные изменения в стадию катагенеза испытывают и карбонатные породы^ 
Как известно, эти изменения заключаются в перекристаллизации пород, укрупнении 
кристаллов кальцита по мере погружения осадочных толщ, растворении карбонатов 
кальция, выделении вторичного кальцита в порах, кавернах и трещинах. Кроме того, 
широко развиты процессы доломитизации и сульфатизации известняков. Проявлением 
катагенеза является также стилолитизация карбонатных пород. Она изучалась нами 
на примере верхнего мела Центрального Предкавказья, карбона — перми восточной 
части Прикаспийской впадины и силура — девона Чехословакии.

В настоящее время принято считать, что стилолиты возникают в результате изби
рательного растворения пород под давлением (Л. В. Пустовалов, Л. Б. Рухин, В. Н. Хо
лодов и др.). При этом необходимы не только направленное давление, но и более или 
менее свободный вынос продуктов растворения из зоны стилолита. Нами установлено, 
что в палеозойских известняках Прикаспийской впадины в условиях однонаправленного 
давления стилолиты развиваются прежде всего там, где структура пустотного про
странства пород благоприятствует удалению растворенного карбонатного материала.

Детальные литолого-петрофизические исследования показали, что стилолитообразо- 
вание вызывает существенное изменение свойств и строения известняков в зонах, при
легающих к стилолитовым швам. Одной из причин этого является процесс кальцитиза- 
ции. Продукты растворения известняков уже в пристилолитовой зоне попадают в иные 
условия. Снижение давления от лито- до гидростатического, удаление избыточной угле
кислоты сопровождаются выделением кальцита в пустотах и изменением физико-ме
ханических свойств пород.

Аномально высокие пластовые давления (АВПД), возникшие после изменения фи
зико-механических свойств пород, особенно повышения их хрупкости в зоне стилоли- 
тизации, по расчетам Э. Б. Чекалюка, могут вызвать естественный гидроразрыв и обра
зование зияющих трещин.

Образование стилолитов в известняках с высокой первичной пористостью и про
ницаемостью, таких, как оолитовые и органогенные, сопровождается уменьшением объе
ма пор и размера фильтрующих каналов. Трещины, возникающие вследствие естест
венного гидроразрыва, хотя и являются дополнительными путями фильтрации, но все 
же не обеспечивают восстановления первичных высоких коллекторских свойств пород. 
Иная картина наблюдается в карбонатных породах, обладающих низкой открытой по
ристостью и проницаемостью, например в шламовых или микрозернистых известняках. 
Появление в таких породах трещин, генетически связанных со стилолитами, создает 
разветвленную сеть проводящих каналов и резко (на три порядка и более) повышает 
проницаемость, а в итоге и коллекторские свойства.

В целом процессы катагенеза в условиях глубокого погружения приводят к су
щественному уменьшению мощности осадочных пород и повышению их плотности, 
снижению пластичности и повышению способности к растрескиванию. Изменение тер
мобарических и геохимических условий по мере увеличения глубины залегания пород 
приводит к неоднократному нарушению химического равновесия в системе твердая 
фаза — флюиды. Это обстоятельство, а также реально наблюдаемые последствия ката
генеза дают основание считать, что при погружении пород на большие глубины про
цессы растворения и новообразования главнейших породообразующих минералов мо
гут неоднократно сменять друг друга.
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Южнее Апшеронского полуострова, в 60 км к югу от г. Баку, на побережье Кас
пийского моря, выступает скалистая гряда известняков, отдельные вершины которой 
достигают высоты 201 (гора Баюк-даш)— 260 м (гора Чанах-гыран). Эти известняки.
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получили широкую известность из-за большого числа наскальных рисунков, время на
несения которых относится к VIII тысячелетию до н. э. [3]. В настоящее время район 
наскальных изображений Кобыстана (Гобустан) является заповедником со своей служ
бой, музеем и т. д., который посещают ученые и туристы из многих стран мира.

В геологическом строении Кобыстана принимают участие верхне-, средне- и пост
плиоценовые отложения. Они трансгрессивно залегают на различных породах миоцен
олигоценового возраста. Наиболее древние породы (понт) представлены чередующи
мися слоями бурых и серых глин, иногда содержащих прослои вулканического пепла, 
мергеля или известняка.

Выше залегает мощная, продуктивная толща, представленная многократно чере
дующимися глинистыми и песчанистыми слоями. На ней залегают отложения акчагыль- 
ского яруса, сложенные в верхней своей части ракушечными известняками.

Выше пород акчагыльского яруса, согласно с ними, залегают отложения апшерон- 
ского яруса. Его нижний и средний отделы представлены неслоистыми песчанистыми 
глинами, а верхний — известняками, содержащими маломощные (3—5 м) пласты бурых 
глин с прослоями плохо сортированных песков и гальки.

Именно известняки верхнего апшерона и послужили материалом, на котором пео- 
вобытный художник изобразил различные бытовые сцены: охоту, танцы и т. п. Этому 
выбору благоприятствовало, по-видимому, то, что ракушечный известняк верхнего 
апшерона представляет собой плотную, однородную по текстуре породу, которая благо
даря своей относительной мягкости легко подвергалась обработке.

Акцессорные минералы известняков Кобыстана. Выяснение минерального состава 
известняков Кобыстана представляло определенный интерес, так как могло объяснить 
характер областей питания Каспийской низменности в апшеронское время и условия 
формирования самих известняков.

Для изучения минерального состава известняков Кобыстана была отобрана спе
циальная минералогическая проба массой 15 кг, собранная с площади 400 м2. Кроме 
того, по профилям было отобрано 27 геохимических проб, в которых количественным 
спектральным анализом в лабораториях ЦНИГРИ, ИГЕМ были определены фтор, бор, 
свинец, медь, цинк, молибден, олово, бериллий и фотометрированием пламени — литий, 
рубидий, цезий, стронций.

Под микроскопом порода представляет собой известковый микроракушечник, со
стоящий на 70—80% из мелких ракушек — двустворок размером 2—0,5 мм и их облом
ков, сцементированных карбонатным цементом. Цемент заполнения пор или пленоч
ный, состоит из мелкозернистого кальцита и очень редких обломков плагиоклаза, квар
ца, или скоплений хлорита.

Форма ракушек удлиненно-эллипсовидная. Их скорлупка состоит из одного-двух 
слоев, сложенных тончайшими иголочками первичного арагонита, местами перекристал- 
лизованного в кальцит. Поверхность ракушек обычно сильно ожелезнена.

Внутренняя часть ракушек иногда пустая, иногда инкрустирована щеточками мел
ких зерен кальцита. В ней встречаются также мелкие обломки ракушек, обычно пол
ностью замещенных кальцитом, реже — погруженные в мелкозернистый кальцит об
ломки зерен кварца и плагиоклаза или обломки пород, состоящие из лейстовидных зо
нальных кристаллов плагиоклаза, расположенных в хлоритизированной основной массе. 
Значительно реже встречаются раковины, полость которых заполнена только обломка
ми лейст плагиоклаза, несущими следы деформации.

Характерной особенностью микроракушечного известняка Кобыстана является по
вышенное содержание в нем стронция. Оно составляет в среднем 3101 г/т, при коле
бании от 820 до 8900 г/т, что намного превосходит среднее содержание этого элемента 
в карбонатных породах, приводимых различными авторами:

Номер
пробы Sr, г/т Номер

пробы Sr, г/т Номер
пробы Sr, г/т

1 820 10 2800 19 3640
2 930 И 2000 20 3800
3 930 12 2300 21 4000
4 1000 13 2400 22 5000
5 1200 14 2700 23 5200
6 1300 15 2800 24 5300
7 1420 16 2800 25 7380
8 1500 17 3540 26 7385
9 1600 18 3600 27 8900

Кривая частот распределения содержаний Sr в известняке носит левоасимметрич
ный характер, свидетельствуя об устойчивости низких содержаний стронция (мода 
2104 г/т), в то время как более редко встречающиеся высокие содержания стронция 
отражают наличие в этих породах скоплений целестина.

По сравнению с кларками для карбонатных пород известняки Кобыстана обед
нены большинством редких и рудных элементов (таблица). Причина этого заключается, 
по-видимому, в геохимических особенностях областей питания. Судя по низкому содер
жанию лития, рубидия, цезия, бериллия, фтора, бора, эти области могли быть сло
жены породами основного состава. Они же могли быть и источником стронция, так как 
в основных породах его кларк в 1,5 выше, чем в кислых.
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Содержание элементов в известняках Кобыстана, г /т

Элемент Кобыстан
Кларк в карбонат

ных породах 
(по В. Д. Графу) Элемент Кобыстан

Кларк в карбонат
ных породах 

(по В. Д. Графу)

Li 11,0 20,0 Sn 3,0 4 ,0
F 170,0 320,0 Си 5,0 14,0
В 6,0 12,0 Zn 20,0 26,0
РЬ 4,0 8 ,0 Be 0,7 1,0
Мо 1,0 1,1 Sr 3101,0 475,0

Изучение концентрата тяжелых минералов позволило установить следующие, наи
более характерные особенности минерального состава ракушечных известняков.

Приведем видовой состав и содержание акцессорных минералов в ракушечных 
известняках Кобыстана, г/т:

Целестин 6991,0 Оливин 0,2
Апатит 24,5 Лимонит 0,08
Гидроокислы железа 17,2 Эпидот 0,05
Флюорит 2,9 Гранат 0,03
Ильменит 1,8 Пирит 0,03
Гиперстен 0,4 Циркон 0,01
Лейкоксен 0,4 Черные шарики 

Шпинель
0,03

34

Прежде всего следует отметить необычно*высокое содержание в них целестина, 
количество которого достигает почти 7 кг/т. Обилие в составе известняков ракушек дву- 
створок, которые могли накапливать необходимый для строительства раковин стронций, 
объясняет эти высокие содержания.

Целестин образует бесцветные, водяно-прозрачные или молочно-белые кристаллы 
призматической формы, размером 1—2 мм, часто наблюдаются двойниковые сростки 
или друзы кристаллов.

Второй по распространенности минерал — апатит, весьма разнообразен по форме 
и окраске своих выделений. Среди них можно выделить две, генетически различные 
группы. Одна из них, меньшая, представлена кластогенными светло-желтыми зернами, 
прозрачными, пластинчатыми или призматическими кристаллами с округленными реб
рами. Другая, большая часть апатита является аутигенной и представлена выделения
ми самой разнообразной формы: лепешковидной, шаровидной, конусообразной и т. п.

Весьма характерный признак, указывающий на аутигенную природу большей части 
апатита известняков Кобыстана, наличие его псевдоморфоз по органическим остаткам с 
сохранением их скелетной формы: конуса, ветвистых прожилков или трубочек, цент
ральная часть которых сложена карбонатом, а наружная — апатитом.

Наряду с псевдоморфозами встречается колломорфный апатит типа коллофана. Он 
образует округлые зерна преимущественно желтой окраски; реже встречается черный 
или буро-коричневый апатит. Он слагает угловатые зерна со сглаженными ребрами и 
по сравнению с другими разновидностями апатита характеризуется повышенным со
держанием железа.

Аутигенный апатит характеризуется также рядом оптических особенностей. Его 
прозрачные разновидности имеют аномальную двуосную фигуру, пониженные по срав
нению с магматогенным апатитом показатели преломления. Отмечается волокнистое 
строение зерен, обусловливающее волнистое угасание аутигенного апатита.

Характерной особенностью аутигенного апатита является не только разнообразие 
его форм и окрасок, но и главным образом наследование высоких содержаний стронция, 
присущих материнской породе. Содержание стронция в аутигенном апатите известняков 
Кобыстана составляет 1,09%, что в 15 раз выше среднего содержания стронция в апа
тите гранитоидов.

* * *

Химический и минеральный состав известняков свидетельствует об их богатстве 
стронцием и фосфором, что находит отражение в появлении апатита и особенно зна
чительных количеств целестина. Это в значительной степени результат органогенной 
природы известняков Кобыстана, так как многочисленные слагающие их раковины 
использовали для построения своего скелета кальций, фосфор и стронций.

Среднее содержание стронция в карбонатных породах, по данным различных ис
следователей, неодинаково и составляет от 495 до 610 г/т [1], в известняках Кобыста
на оно значительно выше (3101 г/т), что может быть следствием как богатства строн
цием пород областей питания, так и своеобразием условий седиментации в апше- 
ронское время.

На наличие в областях сноса (питающих провинциях) богатых стронцием пород 
основного состава указывает присутствие в известняках оливина, гиперстена, ильме
нита и лейкоксена. Подтверждение этого также характер обломочного материала в из-
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вестняках, напоминающий продукты разрушения основных эффузивных пород, и низкие 
содержания в них редких элементов.

Для того чтобы воссоздать условия формирования ракушечных известняков в 
апшеронское время, необходимо отметить следующее.

Стронций обычно накапливается в осадках изолированных заливов и лагун арид
ных областей, в доломитах, известковых доломитах, гипсодоломитовых отложениях. 
При этом максимум концентрации стронция и его осаждение в виде целестина имеют 
место при выпаривании воды и осолонении морских бассейнов [1].

Кроме того, необходимо иметь в виду, что определяющим в поведении стронция 
является также его геохимическая близость с кальцием, находящая отражение в его 
накоплении в арагонитовых скелетах раковин [2].

Поэтому можно полагать, что богатство известняков Кобыстана стронцием и це
лестином — следствие широкого развития в областях питания богатых стронцием основ
ных пород и органогенного механизма накопления стронция в раковинах морских орга
низмов.

Как известно, незначительное содержание бора указывает на пресноводный тип 
бассейнов седиментации [4]. Поэтому низкое содержание бора и отсутствие его собст
венных минералов позволяет предположить, что условия образования известняков Ко
быстана несколько отличались от типично лагунных. Возможно значительное влияние 
пресных вод, поступающих с континента, т. е. наличие прибрежных условий форми
рования.
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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 6

Д И С К У С С И Я

УДК 549.623:551.311.23

ОБРАЗУЮТСЯ ЛИ  КАЛИЕВЫ Е Д И О КТА ЭД РИ Ч ЕСК И Е С Л Ю Д Ы  
В ПРОЦЕССЕ ВЫВЕТРИВАНИЯ ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ? *

ЧЕКИН  С. С.

Авторы статьи [1] на основании оригинальных данных и анализа литературною 
материала по гидротермально измененным и выветрелым породам приходят к выводу 
о том, что тонкозернистые диоктаэдрические калиевые слюды не образуются в процессе 
формирования кор выветривания, а всегда представляют собой продукты либо гидро
термального изменения, либо катагенеза, либо начального метаморфизма пород. Таким 
образом, слюдистые минералы (мусковит, серицит и близкие к ним гидрослюды и ил- 
литы) представляют собой четкий минералогический критерий различия между элю
виальными толщами и гидротермально измененными породами.

Два года спустя появилась критическая заметка Б. Ф. Горбачева [5], в которой 
ставится под сомнение этот вывод. В статье приводятся многочисленные ссылки на 
литературные источники, в которых, по мнению автора, подтверждается образование 
слюдистых минералов в коре выветривания по данным петрографических и других ис
следований природных образцов, экспериментальных работ по низкотемпературному 
разложению полевых шпатов и, наконец, термохимических (термодинамических) расче
тов. Эти две точки зрения на проблему образования слюдистых минералов в коре вы
ветривания существуют не одно десятилетие, но впервые со всей определенностью они 
были высказаны в этих двух статьях. Поэтому представляется целесообразным крити
чески рассмотреть аргументы, выдвигаемые авторами в защиту той или иной концеп
ции.

Один из ключевых моментов рассматриваемой проблемы заключается в выявлении 
возможности замещения калиевых полевых шпатов и плагиоклазов слюдистыми мине
ралами в условиях выветривания. Еще в 1974 г. М. Ф. Соколова [13] отмечала, что 
в литературе не описаны достоверные факты развития гидрослюдистых минералов за 
счет калиевых полевых шпатов. Это же можно сказать и сейчас, даже с учетом тех 
работ, в которых, по мнению Б. Ф. Горбачева, описаны случаи образования слюдистых 
минералов при выветривании полевых шпатов. Так, например, в статье [30] образо
вание слюдистого минерала связывается с процессом выветривания только на том осно
вании, что этот минерал (точнее, минеральный агрегат) содержит немного больше же
леза, чем ранее образованный серицит; авторы не изучали при этом заведомо невы- 
ветрелые образцы. Кроме того, возможно наличие простых оксидов железа в анализи
рованных участках. В статье же [32] вообще не рассматривается вопрос образования 
слюдистого минерала и мельком говорится о том, что присутствует немного тонкоче
шуйчатого мусковита или иллита, образовавшегося при изменении полевого шпата, и 
что микроклин и плагиоклаз изменяются в галлуазит и каолинит. Если обратиться к 
статье австралийских геологов [21], то в ней говорится, что йллит и смешанослойные 
минералы, вероятно, представляют собой промежуточные стадии выветривания биотита 
и мусковита в каолинит и что микроклин непосредственно изменяется в каолинит.

Малоубедительны также случаи образования слюдистых минералов при выветри
вании полевых шпатов, описанные чешскими геологами в карлововарских гранитах. То, 
что граниты эти подвергались гидротермальной переработке, а в некоторых местах все 
еще продолжают подвергаться ей, ни у кого не вызывает сомнения. Весьма показа
тельна в этом отношении статья И. Конты [24], в которой описано изменение мине
ралогии каолинового профиля до глубины 109 м по одной скважине: в основании про
филя кислый плагиоклаз замещается монтмориллонитом и неупорядоченным каолини
том (метагаллуазитом), а калиевый полевой шпат остается почти свежим; в средней 
части профиля и плагиоклаз и калиевый полевой шпат замещены плохоупорядоченным 
каолинитом и иллитом. Появление иллита в средней части профиля может быть обус
ловлено унаследованием элювиальной толщей зоны гидротермальной серицитизации 
(иллитизации) гранитов, которая и была пересечена скважиной.

Ссылка на статью Н. И. Бучинской [2] также неубедительна. Исследователи кор 
выветривания на Украинском кристаллическом щите «единодушно указывают на от
сутствие гидрослюдистой стадии и на прямое замещение полевых шпатов каолинитом», 
что особо подчеркивается в обобщающей статье А. Д. Додатко и др. [6, с. 47]. В этой 
же статье отмечается, что «наличие гидрослюды в породах зоны промежуточных про

* По поводу статьи Андреевой О. В., Головина В. А., Омельяненко Б. И. «О мине
ралогических критериях различия кор выветривания и гидротермальных аргиллизитов» 
и статьи Горбачева Б. Ф. «Присутствуют ли диоктаэдрические калиевые слюды в со
ставе элювиальных глинистых пород?»
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дуктов выветривания гранитоидов связано с разложением мусковита и биотита и опре
деляется их количеством в материнской породе» (с. 48).

Не лишне будет здесь отметить особо, что И. Тарди [29, 34] (на него ссылается 
Б. Ф. Горбачев в своей более ранней статье [4]), описавший серицит как продукт на
чального выветривания плагиоклаза, несколько позже [35] напишет, что долгое время 
за серицит в сапролитовой зоне ошибочно принимался монтмориллонит и что калиевый 
полевой шпат непосредственно замещается каолинитом, а плагиоклаз — монтморилло
нитом или каолинитом. Перечень подобных ссылок можно значительно расширить, но 
здесь достаточно будет отметить еще только одну статью Л. Сэнда [33], на которую 
обычно ссылаются [4 и др.] в качестве достоверно описанного факта образования 
слюдистых минералов по полевым шпатам при выветривании. В действительности же 
в этой статье [33] описан ряд образцов каолинизированных полевошпатсодержащих 
пород, состоящих из каолинита, галлуазита, мусковита и «вторичной тонкодисперсной 
слюды», которой автор без достаточных оснований приписывает гипергенное проис
хождение.

Если же мы обратимся к крупнейшим месторождениям каолина в СССР (Прося- 
новское, Глуховецкое, Великогадоминецкое и др.), образовавшимся при выветривании 
гранитных пород и глубоко вскрытым как разведочными работами, так и эксплуата
ционными карьерами, то при самом детальном изучении нигде не обнаружим зоны раз
вития гипергенных светлых слюд, хотя в формальных описаниях разрезов обычно при
меняются такие термины, как гидрослюдистая зона или каолинит-гидрослюдистая зона. 
Вместо промежуточной зоны гидрослюд здесь между выветрелыми гранитами и обра
зовавшимися за их счет каолинами залегают так называемые щелочные каолины, пред
ставляющие собой особый высококалиевый тип полевошпатового сырья для керами
ческой промышленности. Условия залегания и минеральный состав щелочных каоли
нов изучались поэтому весьма детально [8— 12, 14, 16]. Основные породообразующие 
минералы щелочных каолинов: кварц 35—50%, каолинит 20—40%, микроклин 10— 
30%, примеси — гидробиотит и серицит 3— 10% [10]. Несмотря на длительную исто
рию изучения каолиновых месторождений, нигде не была установлена зона промежу
точных слюдистых минералов, хотя суммарная мощность каолиновой коры выветрива
ния достигает 100 м и более.

Изучение выветрелых калиевых полевых шпатов из каолиновых кор выветривания 
электронно-микроскопическим методом вакуумного декорирования [11, 15, 18] также 
показало отсутствие в качестве промежуточных продуктов выветривания как слю
дистых, так и каких-либо других минералов при замещении полевых шпатов каоли
нитом.

Имеется большое число работ, в которых отмечается непосредственное замещение 
полевых шпатов каолинитом, галлуазитом, гиббситом или монтмориллонитом в коре 
выветривания, причем эти факты геологически и минералогически надежно документи
рованы. Но если приводятся описания слюдистых минералов в коре выветривания, то 
ни в одном случае невозможно дать им' однозначную генетическую интерпретацию на 
основании приводимого фактйческого материала. Поэтому следует признать, что в ли
тературе не описаны достоверные факты развития слюдистых минералов по полевым 
шпатам в коре выветривания. Этих фактов нет ни в статьях, цитируемых Б. Ф. Гор
бачевым, ни в других работах по выветриванию полевых шпатов.

* Важным аргументом в защиту образования слюдистых минералов при выветрива
нии могут служить экспериментальные работы по синтезу этих минералов в поверх
ностных условиях. Эти работы могут быть взяты в качестве аргумента только в том 
случае, если условия синтеза сходны с условиями среды выветривания.

Однако работы экспериментаторов, в которых, по мнению Б. Ф. Горбачева, ими
тируются условия природного выветривания [27] или гидролиза калиевого шпата 
[26] и в  которых была получена слюдистая фаза, в действительности более соответст
вуют условиям синтеза иллитов по Г. Хардеру [22]. Так, в первой работе [27] наряду 
со слюдистой фазой осаждались алюминиевые квасцы (следовательно, здесь была 
очень высокая концентрация калия), а в опытах Ля Иглезиа и др. [25, 26] первона
чально получался осадок из геля, в котором затем образовывалось несколько процентов 
каолинита, слюдистого минерала и смектита. Детальные работы по синтезу иллитов 
в поверхностных условиях были выполнены Г. Хардером [22]. Им было показано, что 
иллиты образуются путем осаждения аморфных гидроокисей А1 из растворов, содер
жащих Si, Mg и К, причем концентрации Mg и К должны быть столь же высокими, 
как в морской воде. Поэтому Г. Хардер сделал вывод о том, что невозможно образо
вание иллита при изохимическом выветривании (растворении) калиевого полевого шпата 
вследствие слишком низкой концентрации калия. Концентрация калия должна 
в 500 раз превышать концентрацию алюминия и кремнезема, поступающих в раствор 
за счет калиевого полевого шпата, чтобы могли создаться условия для образования 
иллита. Содержание калия в морской воде составляет 392 мг/л, тогда как в подземных 
водах, дренирующих граниты в районах тропического или умеренного климата,— всего 
несколько миллиграмм на литр (см. например, [19]).

Можно видеть, что условия для образования иллитов в коре выветривания грани
тов не реализуются, так как отсутствует предварительная стадия образования аморф
ного осадка и не создаются высокие концентрации К и Mg.

В качестве аргумента в защиту гипергенного образования слюдистых минералов 
за счет полевых шпатов Б. Ф. Горбачев приводит также ссылки на диаграммы полей 
устойчивости минералов в системе К2О — А120з — S i0 2 — Н20 , отмечая при этом, что 
-«условия низкотемпературной стабильности калиевых гидрослюд в целом согласуются 
с  экспериментальными параметрами их синтеза» [5, с. 126]. О каком согласовании
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здесь можно говорить, когда слюдистые фазы были получены явно в неравновесных 
условиях? Что касается диаграммы устойчивости, то почему-то забывают о том, что 
первоначально она была построена на основании рассмотрения высокотемператур
ных (!) равновесных ассоциаций: калиевый полевой шпат — мусковит, калиевый поле
вой шпат — каолинит и т. д. [3, с. 298, фиг. 10.6]. Позднее эта диаграмма претерпела 
немало модификаций в работах многих авторов [например, 20, 23], хотя эти новые 
диаграммы не дали ничего нового для понимания процесса выветривания калиевого по
левого шпата. Возможно, это объясняется тем, что принцип термодинамического рав
новесия крайне ограниченно применим к минеральным ассоциациям в коре выветри
вания. Более того, образование иллита по полевому шпату в коре выветривания не 
установлено, а такие минералы, как мусковит и пирофиллит, вообще не образуются в 
гипергенных условиях, и тем не менее их искусственно продолжают приводить на 
диаграммах равновесия совместно с каолинитом и гиббситом и делать из этого выводы 
о специфических условиях образования иллитов (см., например, [20]). Следует отме
тить также, что использование минералов непостоянного состава, подобных гидрослю
дам и иллитам, для построения диаграмм, основанных на принципе термодинамиче
ского равновесия, вообще признается ошибочным [28].

Выветривание калиевого полевого шпата заключается в его конгруэнтном (стехио
метрическом) растворении по системе ультратонких трещин [27, с. 26], в которых ком
поненты раствора могут перемещаться только диффузионным путем. Вероятно, имен
но на этой стадии выветривания в порах могут создаваться такие высокие концентра
ции К, А1 и Si, которые будут почти равновесны по отношению к мусковиту. Однако 
даже в таких «термодинамически оптимальных» условиях синтеза слюдистых минера
лов в каолиновых корах выветривания было установлено образование только као
линита [15, 17].

Вероятно, можно было бы ожидать возникновения слюдистых минералов (содер
жащих магний в октаэдрических слоях) в условиях, соответствующих условиям син
теза иллита по Г. Хардеру [22], т. е. при наличии достаточно высоких концентраций 
одновременно калия и магния. К сожалению, эуим элементам свойственна определенная 
антагоничность (если не рассматривать биотит), и поэтому в низах кор выветривания 
кислых пород мы видим преимущественное развитие каолинита, а в низах кор вывет
ривания основных пород — смектитовых минералов.

Таким образом, на основании обзора фактического материала по находкам слю
дистых минералов в корах выветривания и по условиям образования иллитов при низ
ких температурах следует признать, что при выветривании полевых шпатов калиевые 
диоктаэдрические слюды не образуются. В то же время тонкозернистые слюдистые 
минералы представляют собой обычные продукты различных метаморфических и гидро
термальных процессов, часто сопутствующих рудной минерализации разного типа [1, 7J. 
Недавно в работе [31] в качестве типичного гидротермального минерала выделен ка
лиевый бейделлит. Можно полагать, что этот факт подтверждает исключительно гидро
термальное образование и калиевых диоктаэдрических слюдистых минералов.
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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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К Р И Т И К А

УДК 536.7:552.5

О П РИМ ЕНЕНИИ ТЕРМ ОДИНАМ ИКИ В ЛИТОЛОГИИ  

САВЕНКО В. С.

В

Miirvn я ^  пупмспспши В литилигии. лак указывает сам автор, книга рассчитана на 
начинающих литологов-геохимиков, желающих ознакомиться с возможностями исполь
зования методов химической термодинамики в своей непосредственной работе Естест-
ИРННП 1]ТП Т я ъ г я а  Q ono i io  ППСТГ'. п п п п л ^  _____ __________________________1 ^ Г *венно, что такая задача предъявляет вполне определенные требования к книге как к 
учебному пособию, среди которых одно из главных — необходимость рассмотрения и 
разъяснения методологических и методических аспектов применения термодинамики в 
литологических исследованиях. Наряду с этим данная задача допускает нетрадицион
ный стиль изложения термодинамики (заявленный автором), если, конечно, он способ
ствует более ясному восприятию основ этой науки геологами, чья работа имеет спе
цифику, отличную, например, от работы химиков, которым предназначается подавляю
щее большинство учебников по химической термодинамике. В предисловии М. Ф. Ста- 
щук подчеркивает, что в отличие от известны* руководств, посвященных применению 
термодинамики в геологии: Р. М. Гаррелса и Ч. Л. Крайста [4], М. О. Керна и 
М. А. Вайсброда [6] или Б. Вуда и Д. Фрейзера [3], в книге «раскрываются не воз
можности, а условия применения термодинамики» [8, с. 4]. Хотя, на наш взгляд, само 
по себе противопоставление возможностей метода и условий его применения искусст
венно, так как возможности метода определяются условиями (областью) его примени
мости, интересно рассмотреть, что же именно нетрадиционного в изложении термоди
намики сделано М. Ф. Стащуком и насколько это помогает решению тех или иных ли
тологических вопросов.

Основная методологическая особенность изложения термодинамики в книге 
М. Ф. Стащука — отказ от использования понятия бесконечно медленных процессов, 
а также непосредственно связанного с ним понятия квазистатических процессов, имею
щих важное значение для понимания условий применения равновесной термодинамики 
к реальным системам, в том числе и геологическим объектам. Как известно, равновес
ная термодинамика рассматривает исключительно равновесные состояния исследуемых 
систем, и всегда возникает вопрос о том, в каких случаях реальные геологические 
объекты могут описываться ее методами. В термодинамике этот вопрос решается на 
основе введения понятия квазистатических процессов [7], т. е таких процессов, при 
которых скорость установления внутреннего равновесия системы намного превышает 
скорость изменения внешних параметров. В этом случае реальный процесс может быть 
представлен как последовательная смена равновесных состояний, что предопределяет 
возможность использования равновесной термодинамики. Поэтому для корректного 
применения равновесной термодинамики при описании природных объектов сравни
тельный анализ скоростей изменения внешних параметров и релаксационных процессов 
внутри систем, пусть даже грубо ориентировочный, чрезвычайно важен. Отказ от 
разъяснения данного весьма существенного в методологическом отношении аспекта 
применения термодинамики в геологии вряд ли можно считать оправданным.

Больше претензий можно предъявить к примерам применения термодинамики в 
литологии, приводимым в книге М. Ф. Стащука, которых, кстати, не так уже много для 
работы объемом свыше 200 страниц. Один из примеров относится к объяснению профи
ля вертикального распределения кислорода в океане. Из океанологических наблюдений 
известно, что в типичном случае вертикальный профиль концентрации растворенного 
кислорода характеризуется более или менее резким спадом от поверхности до глубин 
порядка 400—600 м с последующим довольно плавным возрастанием на больших глу
бинах. Такое распределение кислорода в океане океанологи объясняют тем, что глубин
ные воды являются холодными и богатыми кислородом водными массами, сформиро
ванными в Антарктике и Арктике и движущимися по направлению к экватору, а суще
ствование слоя кислородного минимума связывают с потреблением кислорода на 
окисление осаждающегося из эвфотической зоны органического вещества. М..Ф. Стащук 
относит движение богатых кислородом холодных вод от полюсов к экватору к вторич
ным, т. е. не основным процессам, а о процессах деструкции органического вещества 
в водной толще не упоминает вовсе. Для объяснения наблюдаемого профиля верти
кального распределения кислорода М. Ф. Стащук привлекает неравновесную термоди
намику, считая основными движущими силами термо- и бародиффузию. После дли
тельных рассуждений, занимающих почти 10 страниц текста, автор получил уравнение, 
•которое удовлетворительно описывает реальный профиль распределения кислорода в 
океане. Как же расценивать теоретические выкладки М. Ф. Стащука? Возможно ли, что 
это новая теория, иллюстрирующая мощь термодинамики? Нетрудно показать, что
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это далеко не так, причем нет никакой необходимости в столь длинных вычислениях. 
Дело в том, что скорость движения водных масс в океане на много порядков превышает 
скорость молекулярной диффузии (заметим, что данный вывод не зависит от того, 
какой именно градиент вызывает диффузию: концентрационный, температурный или 
барический) и конвективные движения океанских вод — перемешивание,— полностью 
подавляют проявления молекулярного движения. Выкладки автора оправданы только 
для совершенно неподвижной водной толщи, а это, как известно, не имеет ничего об
щего с реальным океаном. Но почему все же удалось получить «теоретическим» путем 
качественно правильный профиль распределения кислорода? Объяснение весьма про
стое: в итоговом уравнении, являющемся многочленом по температуре, значения трех 
постоянных коэффициентов получены методом регрессионного анализа массива данных 
по Тихому океану. Это не что иное, как обычная подгонка при поиске аппроксимирую
щего многочлена, причем другой его вид может также хорошо соответствовать реаль
ной картине. Думается, что данный пример может использоваться для иллюстрации 
того, как не надо применять термодинамику при анализе природных процессов.

Другой пример относится к очень важному в литологическом отношении вопросу о 
растворимости твердых растворов. Практически все природные минералы содержат 
большие или меньшие количества примесей и должны рассматриваться как твердые 
растворы. Для последних термодинамические свойства могут существенно отличаться 
от свойств чистых фаз. Подавляющее большинство определений термодинамических 
свойств выполнено в отношении чистых фаз, поэтому в геохимической практике важно 
хотя бы приближенно оценивать возможные отличия природных минералов от анало
гичных чистых фаз. Данному вопросу в книге Р. М. Геррелса и Ч. Л. Крайста [4] 
посвящен целый раздел, обсуждается он и в других пособиях по применению термоди
намики в геологии [3, 5]. В рецензируемой книге твердым растворам уделено лишь 
несколько строк, из которых трудно составить представление о существе вопроса, зато 
имеются примеры формального использования этого раздела термодинамики. Так, об
суждая причины первичного образования в морской воде арагонита, являющегося ме
нее устойчивым минералом по сравнению с кальцитом, М. Ф. Стащук указывает, что 
вхождение в кристаллическую решетку арагонита стронция может привести к снижению 
свободной энергии образования этого минерала до величины меньшей, чем у чистого 
кальцита, и тогда «образование арагонитовых раковин окажется... результатом того, 
что при интенсивном развитии организмов (что характерно для тропиков.— В. С.) соз
дается дефицит карбоната кальция в воде. Часть организмов вынуждена приспособить
ся к этим условиям и использовать такую минералогическую разновидность карбоната 
кальция, которая окажется усгойчизой в условиях недосыщения воды по отношению к 
кальциту» [8, с. 70]. Однако" достаточно заглянуть в один из учебников по гидрохимии 
[1, 2] или в цитируемую М. Ф. Стащуком монографию Р. Хорна по химии моря [9], 

•чтобы убедиться в прямо противоположном: именно тропические районы океанов харак
теризуются максимальным пересыщением по СаС03, а не дефицитом.

Оба приведенных примера показывают оторванность термодинамических выкладок 
М. Ф. Стащука от реальной природной обстановки, что может только дискредитировать 
методы термодинамики в глазах геологов.

Обсуждая применение термодинамики для анализа некоторых геологических про
цессов, М. Ф. Стащук совершенно правильно акцентирует внимание на точности 
Исходных термодинамических данных и точности расчетов, однако делается это не 
всегда последовательно. Так, например, указывая, что в многокомпонентных растворах 
неопределенность величины среднеионного коэффициента активности хлористого натрия 
лежит в пределах от 0,667 до 0,680, он пишет: «Для большинства химико-технологиче
ских задач эта разница не очень существенна. При решении геологических задач она 
может приводить к ошибочным выводам» [8, с. 136]. Из последующего текста автору 
этих строк так и осталось непонятным, почему именно геологические задачи предъяв
ляют исключительные требования к точности термодинамических данных. Но геолог, 
прочитавший это место в книге, думается, будет озадачен: если расхождения в коэф
фициенте активности, приводящие к неопределенности в величине логарифма константы 
равновесия всего в ±0,001, могут повлечь ошибочные выводы, то как же относиться к 
точности определения свободных энергий образования соединений в ± 0 ,1 —0,2 ккал/ 
/моль (а это очень высокая точность экспериментальных определений!), которая ведет 
к неопределенности логарифма константы равновесия по меньшей мере в ±0,07 единиц 
lg Кр? Стоит ли в этом случае вообще заниматься термодинамикой?

Не много пользы принесет геологам раздел, посвященный химическим моделям 
морской воды, которым в геохимической литературе уделяется довольно значительное 
внимание. После краткого изложения некоторых результатов расчетов химических моде
лей морской воды М. Ф. Стащук так формулирует свое отношение к ним: «Возникает 
вопрос: зачем вообще нужны вышеперечисленные модели? Всякая модель... должна 
приводить к выводам, которые можно проверить на практике или, по крайней мере, 
сравнить с теоретическими представлениями. И вот оказывается, что сравнивать модель 
не с чем. Нет способа определения активности соли в морской воде» [8, с. 164] (кур
сив наш.— В. С.). К счастью, такой способ есть. Активность соли можно измерить с 
помощью электрохимических цепей без переноса, что, например, в отношении морской 
воды делалось неоднократно. Данный метод является одним из основных в электрохи
мии и подробно описан во всех руководствах по этой науке. Жаль, что это осталось 
неизвестным для М. Ф. Стащука, но еще большее сожаление вызывает то, что пишется 
это для неподготовленного читателя, желающего ознакомиться с возможностями при
менения термодинамики в литологии, где водные растворы играют первостепенную 
роль.
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Мы не будем останавливаться на других недостатках книги М. Ф. Стащука: неточ
ностях и неоправданно большом внимании тем разделам, которые не имеют особого^ 
значения для решения актуальных задач современной литологии (например, термоди
намике атмосферы) при слишком неполном изложении более важных разделов (теории 
твердых растворов, термодинамических свойствах тонкодисперсных минералов, термо
динамике ионных равновесий и т. п.). К учебнику, учебному руководству или учебному^ 
пособию всегда предъявлялись и предъявляются более высокие требования по качест
ву изложения материала, чем к статьям и специальным монографиям. Цена ошибок 
здесь неизмеримо выше. К сожалению, приходится констатировать, что таких ошибою 
и неточностей в рецензируемой книге довольно много и что М. Ф. Стащук не достиг 
поставленной цели.
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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
№ 5,1986

-УДК 552.55
Х Р О Н И К А

О РАБОТЕ ВСЕСОЮЗНОЙ Ш КОЛЫ-СЕМИНАРА  
«К РЕМ Н ЕНА К ОП Л ЕНИ Е В ОСАДОЧНОМ ПРОЦЕССЕ»

ХОЛОДОВ В . Н., СЕДЛЕЦШ П В. И РЫ Ж К О В м . м .

С 27 сентября по 2 октября 1985 г. в районе г. Новороссийска (спортивно-оздоро
вительный лагерь Ростовского государственного университета им. А. А. Жданова 
«Лиманчик») работала Всесоюзная школа-семинар, посвященная проблеме «Кремнена- 
копление в осадочном процессе». Школа была организована Междуведомственным 
литологическим комитетом (МЛК) совместно с Северо-Кавказским научным центром 
высшей школы и Ростовским государственным университетом.

В работе школы-семинара приняли участие 78 представителей 26 различных гео
логических организаций СССР, в том числе Геологического института и других инсти
тутов АН СССР, Министерства геологии СССР, а также Министерства высшего и сред
него специального образования СССР.

Председателем оргкомитета школы был первый заместитель председателя МЛК, 
д-р геол.-минер. наук В. Н. Холодов (ГИН АН СССР), заместителями председателя — 
проф. В. И. Седлецкий (СКНЦ ВШ) и д-р геол.-минер. наук У. Г. Дистанов 
(ВНИИ ГЕО Л НЕРУД); ученым секретарем — канд. геол.-минер. наук М. М. Рыжков 
(РГУ).

В ходе работы школы-семинара было заслушано 17 пленарных и 14 стендовых 
докладов.

Во вступительном слове докт. геол.-минер. наук В. Н. Холодова была кратко рас
смотрена работа трех предыдущих всесоюзных семинаров, посвященных кремненакоп- 
лению, организованных МЛК и Министерством геологии СССР. Было показано, что все 
эти всесоюзные литолого-геохимичеекие форумы не рассматривали проблему кремнена- 
копления во всем объеме, а касались только ее отдельных сторон. Наряду с этим в 
70—80-е годы накопился огромный фактический материал, позволяющий по-новому 
оценить условия образования кремнистых пород и связанных с ними осадочных полез
ных ископаемых, а многочисленные литолого-геохимичеекие работы, выполненные как 
в СССР, так и за рубежом, .существенно продвинули вперед наши познания в области 
кремненакопления. Таким образом, к середине 80-х годов отчетливо назрела необхо
димость комплексно и полно обсудить проблему кремнеобразования на всесоюзном се
минаре.

В заслушанных затем докладах докторов геол.-минер. наук Г. А. Калебы (ВНИГНИ) 
»  В. Н. Холодова (ГИН АН СССР) была рассмотрена эволюция процессов кремнена
копления в истории Земли. Было показано, что современный геохимический цикл крем
незема отличается двумя особенностями. Во-первых, в современных морях и океанах 
S i0 2 повсеместно недосыщает морскую воду; его концентрации здесь редко превышают 
0,5—2 мг/л, и это обстоятельство полностью запрещает его хемогенное осаждение. 
Последнее, согласно расчетам ряда исследователей, становится возможным только при 
достижении концентраций 100—120 мг/л кремнекислоты. Во-вторых, осаждение совре
менных скоплений кремнезема как на континентах, так и в океанах повсеместно осу
ществляется биогенным путем; его концентраторами и осадителями являются разнооб
разные представители планктона — диатомеи, радиолярии и другие микроорганизмы.

Рассматривая эволюцию кремненакопления в геологическом прошлом, нельзя не 
обратить внимание на весьма существенное усложнение этих явлений. Действительно, 
уже в палеозойских отложениях отчетливо фиксируется появление скоплений S i02, гене
тически связанных с разнообразными эффузивами. Кроме того, имеются все основания 
предполагать, что формирование разнообразных яшм, кремней и фтанитов в палеозое 
в значительной мере осуществлялось путем сочетания биогенного и хемогенного осаж
дения кремнекислоты.

На смену химически чистым биолитам мезо-кайнозоя — диатомитам, трепелам, 
опокам и радиоляритам в палеозое приходят кремневые скопления, содержащие повы
шенные количества органического углерода, железа, ванадия, кобальта, никеля и многих 
других редких элементов.

Еще более сложным представляется процесс кремненакопления в докембрии; здесь 
наряду с яшмами и фтанитами широко распространены джеспилиты и джаспероиды, 
парагенетически связанные с многочисленными рудными месторождениями железа, 
марганца, титана, ванадия и других металлов. Их образование во многом все еще яв
ляется загадкой, хотя и возникают предположения, что в докембрийском осадкона- 
коплении резко преобладали процессы хемогенной садки S i02.

Таким образом, на примере кремнистых отложений отчетливо прослеживается 
необратимая эволюция осадочного процесса; сложные, очень мощные и охватывающие 
всю планету процессы докембрийского кремненакопления постепенно становятся все 
более простыми и сводятся в мезо-кайнозое к биогенному осаждению S i02.
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Нельзя также не отметить, что согласно современным представлениям формирова
ние железисто-кремнистых докембрийских «поясов Земли» в значительной мере было, 
по-видимому, обусловлено выветриванием древних базальтов на суше и высвобожде
нием при этом огромных масс коллоидного S i02.

Большой интерес присутствующих вызвал доклад д-ра геол.-минер. наук И. В. Хво- 
ровой (ГИН АН СССР) и канд. геол.-минер. наук В. С. Вишневской (Институт лито
сферы АН СССР), посвященный характеристике кремнистых пород складчатых обла
стей, в образовании которых весьма существенную роль играли эффузивные явления. 
Их сообщение было существенно дополнено докладом канд. геол.-минер. наук 
В. И. Гречина (ГИН АН СССР), детально охарактеризовавшего условия образования 
кремнистых пород Тихого океана и его геосинклинального обрамления.

Проблемы биогенного кремненакопления в современных и древних водоемах под
робно обсуждались в докладах докторов геол.-минер. наук С. И. Шумейко (Харьков
ский ГУ), Ю. Н. Сеньковского (ИГ и ГГИ АН УССР) и канд. геол.-минер. наук 
Б. Б. Назарова (ГИН АН СССР).

В сообщениях д-ра геол.-минер. наук В. И. Муравьева (ГИН АН СССР), а также 
канд. геол.-минер. наук В. Н. Дислера (ГИН АН СССР) рассмотрены некоторые аспек
ты хемогенного кремненакопления. Было показано, что важнейшими факторами, опре
деляющими поведение S i02 в подземных водах, являются температурный режим, вы
сокая щелочность или кислотность, содержание углекислоты, NaCl, Ыа2СОз, NaOH и 
других активных катализаторов растворения кремнезема. При этом в осадочных тол
щах слабоминерализованные азотные термальные воды всегда несколько обеднены 
кремнекислотой за счет формирования силифицированных новообразований — метаста- 
бильных смешанослойных глинистых минералов, содержащих в своих структурах из
быток S i02.

Доклады проф. В. И. Седлецкого и канд. геол.-минер. наук Ю. В. Агаркова и 
М. М. Рыжкова (РГУ), а также канд. геол.-минер. наук С. Л. Афанасьева (ВЗПИ) 
были посвящены анализу палеогеографических условий, определивших кремненакопле- 
ние в пределах Кавказского региона. Установлено совпадение эпох кремненакопления 
с максимальным привносом терригенного материала с суши, что, по мнению авторов, 
указывает на терригенный генезис кремнезема в опоках и диатомитах.

Большой интерес вызвали доклады проф. В. П. Петрова (ИГЕМ АН СССР), д-ра 
геол.-минер. наук У. X. Дистанова (ВНИИГЕОЛНЕРУД), а также канд. геол.-минер. 
наук Ф. С. Переса (ВНИИСИМС), в которых были рассмотрены классификации крем
нистых пород и показано, что трепелы, диатомиты, радиоляриты, разнообразные опоки, 
металлоносные фтаниты и яшмы, бентонитовые глины, джеспилиты, джаспероиды 
представляют собой весьма перспективные полезные ископаемые; их значение в народ
ном хозяйстве нашей страны и за рубежом трудно переоценить. Была дана характеристи
ка кремневого сырья Северо-Кавказского экономического района, описаны новые его 
виды, такие, как кремнеземистые известняки, и рассмотрены результаты получения 
искусственных волластонитов, а также облицовочных и огнеупорных материалов в ла
бораторных условиях.

В обсуждении докладов приняли участие многие литологи, геохимики и специалисты 
по кремневому сырью.

Во время работы школы-семинара состоялись геологическая экскурсия на Бакан- 
ское месторождение трепелов, диатомитов и опок, а также экскурсия по городу-герою 
Новороссийску. В зале заседаний была организована выставка научной литературы по 
обсуждаемой проблеме.

Геологический институт АН СССР, 
Москва

Поступила в редакцию 
5.V. 1986'



| НАТАЛИЯ А Л Е К С А Н Д РО В Н А  КРА СИ ЛЬ Н И К О В а |

30 ноября 1985 г. скоропостижно скончалась доктор геолого-минералогических: 
наук, профессор Н. А. Красильникова — заведующая сектором фосфоритов Сибири 
1 осударственного научно-исследовательского института горно-химического сырья 
(ГИГХС). В ее лице научная общественность, геологическая служба и горно-химическая 
промышленность нашей страны потеряли крупного ученого-литолога, выдающегося 
исследователя фосфоритов, замечательного человека, верную дочь советского народа.

Наталия Александровна родилась 1 февраля 1917 г. в г. Симбирске (ныне Улья
новск) в семье преподавателя. В 1940 г. с отличием окончила Московский государствен
ный университет им. М. В. Ломоносова. С 1941 г. она работает в научно-исследователь
ском институте по удобрениям и инсектофунгисидам им. Я. В. Самойлова (НИУИФ), 
в* котором сложилась известная в мире школа геологов-фосфатчиков. В 1941—1943 гг. 
Н. А. Красильникова в качестве геолога и начальника поисковой партии проводит ис
следования фосфоритоносности в Сибири и Казахстане. В 1943 г., когда на базе гор
но-геологического отдела НИУИФа и других организаций был создан ГИГХС, 
Н. А. Красильникова стала одним из первых его сотрудников в самой первой лабора
тории института — геологической.

В конце 40-х годов Н. А. Красильникова изучает оригинальные юрские фосфориты 
Северного Кавказа, которым была посвящена ее кандидатская диссертация, успешно
защищенная в 1950 г.

С 1949 г. основным объектом научной деятельности и полевых геологических иссле
дований Н. А. Красильниковой становятся фосфориты Сибири. Она проводит поисковые 
и тематические работы, ревизию коллекций каменного материала, собранного исследо
вателями в предыдущие годы. Именно таким путем ею было открыто, а затем и разве
дано первое в Сибири месторождение фосфоритов — Гурьевское на р. Подкаменной 
Тунгуске.

В последующие годы Н. А. Красильникова возглавила прогнозные исследования на 
Фосфориты в Сибири; ею впервые разработаны научные основы и методика прогноза, 
составлены различного масштаба прогнозные карты фосфоритоносности Сибирской 
платформы, Алтае-Саянской складчатой области и других районов. Эти исследования 
позволили определить направления поисковых и тематических работ на фосфориты, 
проводившиеся Геохимразведкой Минхимпрома СССР, а позднее во все расширяющем
ся объеме организациями Мингео СССР. Открытые по этим прогнозам месторождения 
(Белкинское, Сейбинское, Тамалыьское и др.) детально изучаются Н. А. Красильниковой 
и возглавляемым ею коллективом геологов ГИГХС.

Углубляя учение о геологии и генезисе фосфоритов, Н. А. Красильникова разраба
тывает теорию формационного анализа фосфатонакопления, особое внимание уделяя 
литологическим закономерностям этого процесса. Результаты этих исследований были 
обобщены ею в докторской диссертации, блестяще защищенной в 1967 г. и ставшей 
важной вехой в развитии фосфатной геологии.

Последующие работы Н. А. Красильниковой охватывали очень широкий круг проб
лем, связанных с изучением и прогнозом месторождений фосфоритов. Ею впервые
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рассмотрен вопрос об эволюции фосфоритообразования в истории Земли, предложены 
яювые классификации фосфоритов и фосфатных руд, разработаны геотектонические за
кономерности формирования и размещения фосфоритовых залежей. Особо следует 
отметить вклад Наталии Александровны в изучение месторождений фосфоритов КНР, 
которые она посетила в качестве научного консультанта. Все эти работы выдвинули 
ее в число ведущих геологов-фосфатчиков, принесли ей не только всесоюзную, но и за
рубежную известность.

Н. А. Красильниковой принадлежит свыше 150 научных работ. Среди последних 
следует отметить несколько крупных коллективных монографий, посвященных фосфа- 
тоносности Сибири.

Своим богатым опытом и знаниями Наталия Александровна щедро делилась с мо
лодыми учеными. Под ее руководством подготовлено 12 кандидатских диссертаций, 
в числе ее учеников есть доктора геолого-минералогических наук.

Н. А. Красильникова была человеком исключительно высоких моральных и душев
ных качеств. Требовательная и настойчивая в работе, она вместе с тем была чутким и 
заботливым товарищем, активной общественницей. Она пользовалась большим и зас
луженным авторитетом не только в коллективе ГИГХСа, где прошла вся ее трудовая 
жизнь, но и в широких научных и производственных кругах геологов и литологов.

Наталия Александровна сделала очень много хорошего, нужного, полезного; она 
•оставила светлую память в сердцах ее учеников, друзей, коллег.
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Цена 1 р. 80 к.
Индекс 70493

В ИЗДАТЕЛЬСТВЕ «НАУКА»
г о т о в я т с я  к  п е ч а т и :

ВУЛКАНИЗМ И СЕДИМЕНТОГЕНЕЗ ДОКЕМБРИЯ СЕВЕРО-ВОСТОКА БАЛ
ТИЙСКОГО ЩИТА. 20 л. 3 р. 10 к.

В коллективной монографии обобщаются результаты исследований 
метаморфизованных осадочных и вулканических образований докембрия 
северо-восточной части Балтийского щита. Характеризуются закономер
ности проявления и эволюции процессов вулканизма и седиментогене- 
за, анализируются основные контролирующие факторы, и прежде всего 
палеотектонический как функция направленного развития земной коры. 
Подчеркивается значение полученных данных в формационном и геоло
гическом аспектах.

Книга предназначена для специалистов в области литологии, петро
логии, формационного и металлогенического анализа.

ГЕОЛОГИЧЕСКИЕ ПРОБЛЕМЫ ФОСФОРИТОНАКОПЛЕНИЯ. 20 л. 3 р. 40 к.
Сборник содержит материалы по теоретическим вопросам генезиса 

фосфоритов, тектоническим, палеогеографическим и другим предпосыл
кам их поисков. Особое внимание уделено зернистым фосфоритам, 
прежде всего месторождениям недавно открытого Центрально-Кызыл
кумского бассейна. Освещены результаты и перспективы геологоразве
дочных работ в бассейне, условия формирования фосфоритов, материа
лы технологических и технико-экономических исследований. Изложены 
фактические данные о новых находках фосфоритов в СССР.

Издание рассчитано на геологов, литологов.

ЗА КА ЗЫ  ПРОСИМ НАПРАВЛЯТЬ ПО ОД Н О М У ИЗ ПЕРЕЧИСЛЕННЫХ АД РЕСОВ  
М АГАЗИНОВ «КНИГА — ПОЧТОЙ» «АКАДЕМКНИГА»:

480091 Алма-Ата, 91, ул. Фурманова, 91/97; 370001 Баку, 5, Коммунистическая 
ул., 51; 690088 Владивосток, Океанский проспект, 140; 320093 Днепропетровск, про
спект Ю. Гагарина, 24; 734001 Душанбе, проспект Ленина, 95; 664003 Иркутск, ул. Лер
монтова, 289; 252030 Киев, ул. Пирогова, 4; 277012 Кишинев, проспект Ленина, 148; 
343900 Краматорск, Донецкой области, ул. Марата, 1; 443002 Куйбышев, проспект 
Ленина, 2; 197345 Ленинград, Петрозаводская ул., 7; 220012 Минск, Ленинский про
спект, 72; 117192 Москва, В-192, Мичуринский проспект, 12; 630090 Новосибирск,
Академгородок, Морской проспект, 22; 620151 Свердловск, ул. Мамина-Сибиряка, 137; 
700185 Ташкент, ул. Дружбы народов, 6; 450059 Уфа, 59, ул. Р. Зорге, 10; 720000 Фрун
зе, бульвар Дзержинского, 42; 310078 Харьков, ул. Чернышевского, 87.
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