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ПРЕДИСЛОВИЕ

В сборник вошли доклады и статьи, посвященные проблемам, подвергшимся 
обсуждению на Третьем совещании по физическим методам изучения минера
лов для решения геологических проблем.

Совещание было созвано Академией наук С С С Р , Министерством геологии 
СССР, Междуведомственным литологическим комитетом (быв. Комиссия по 
осадочным породам при Отделении геологии, геофизики и геохимии АН С С С Р ),  
ВНИИСИМС, состоялось в г. Александрове 2 3 -2 6  января 1 9 7 3  г. В  совеща
нии приняло участие 2 1 0  человек, представлявших 7 1  организацию (научно- 
исследовательские институты, университеты, вузы, производственные органи
зации, лаборатории).

Третье совещание подытожило исследования, проводи вишеся в направлениях, 
которые были определены Первым и Вторым совещаниями по физическим ме
тодам (см . Труды совещаний, 19 62 , 1 9 6 6  г г . ) .

Следует подчеркнуть методологическую направленность всех проведеняях 
совещаний: Первое совещание (1 9 6 1  г. ) должно было выявить общий уро
вень и состояние методических работ у нас в стране; Второе совещание 
(1 9 6 4  г . )  ставило своей задачей не только выяснение состояния развития 
физических методов за прошедший период, но и иллюстрацию возможности при
менения различных методов для решения отдельных генетических вопросов ми
нералогии осадочных пород. Задачи Третьего совещания имели значительно бо
лее общий н широкий характер. Основной целью было выявление результатов 
применения физических методов и экспериментальных исследований для реше
ния наиболее актуальных проблем литологии и геологии. В  частности, особое 
внимание было уделено проблеме метаморфизма осадочных образований в р а з 
личных геологических обстановках, а также новой проблеме океанического 
минералообраэования и его сравнительной характеристики с осадочным мине— 
ралообразованием на континентах.

Совещание отметило, что за  период, прошедший после Второго совещания 
по физическим методам, достигнуты большие успехи в методах изучения физи
ческих констант и кристаллохимии минералов-индикаторов и использовании 
этих данных для решения конкретных геологических задач.

Особенно большие успехи достигнуты в изучении глинистых минералов, яв
ляющихся чуткими индикаторами разных обстановок диагенеза, эпигенеза и 
метаморфизма.

В  программе работ совещания нашли свое отражение успехи в развитии и 
применении методов электронной микроскопии и электронографии. Растровая 
электронная микроскопия раскрыла новые возможности более глубокого реше
ния различных геологических проблем. Микродифракция электронов приобрета
ет все белее широкое распространение и становится необходимым элементом 
решения разнообразиях задач на основе использования структурных различий 
микроскопически локальных областей.

Значительные успехи достигнуты в технике анализа гетерогенности * моно- 
минерал ьных* образцов с помощью современных методов гравитационного гра
диентного поля. Это позволило получить новую информацию о типоморфных осо
бенностях кварца осадочных, магматических и метаморфических пород, о гене
зисе глауконита, абсолютном возрасте пород и др.

Большой размах получили экспериментальные исследования по моделирова
нию природных процессов формирования и изменения минералов осадочных по
род на разных стадиях их существования и перехода в метаморфические обра
зования.



Совещание приняло решение, в котором было подчеркнуто, что дальнейшее 
развитие физических методов и экспериментальных работ должно быть тесно 
связано с основными проблемами, стоящими перед литологией и геологией.

В  этой связи появляются новые объекты, на которые следует обратить осо
бое внимание исследователей. К числу их относятся в первую очередь цеоли
ты -  минералы, широко развитые в вулканогенно-осадочных образованиях кон
тинентов, в океанических осадках и коренных породах дна океана. Кристалло
химические особенности этих минералов позволяют считать, что они смогут 
служить такими же чуткими индикаторами геологических обстановок, какими 
в настоящее время являются слоистые силикаты. Помимо того, цеолиты при
обретают сейчас важное практическое значение в качестве молекулярных сит 
во многих отраслях промышленности.



ОБЩИЕ ПРОБЛЕМЫ

А. Г. КОССОВСКАЯ

ГЕОКРИСТАЛЛОХИМ ИЯ В РЕШ ЕНИИ ПРОБЛЕМ  ЛИТОЛОГИИ

В течение последних 15 лет при изучении осадочных пород широкое разви
тие получило новое направление, которое можно назвать г е о к р и с т а л л о х и м и 
ей.  Для этого направления характерно то, что комплекс современных преце— 
знойных физических методов изучения осадочных и метаморфогенных минера
лов и экспериментальные работы направленно используются на примере опре
деленных геологических объектов для решения крупных генетических проблем, 
наиболее актуальных для данного этапа развития литологии и геологии.

Эго направление было первоначально разработано главным образом для 
дисперсных слоистых силикатов осадочных образований. В  определенных сери
ях геологических образований, например в угленосных или эвапоритовых фор
мациях с гаммой переходов от нейтральных обстановок к соответствующим 
контрастным -  резко кислым или высокоминерализованным средам, или в уо» 
ловиях мошных разрезов с нарастающей интенсивностью метаморфизма пород, 
на фоне определенных минеральных парагенезов была установлена динамика 
атомарных превращений кристаллических структур главнейших слоистых сили
катов (каолинита, монтмориллонита, слюд, хлоритов и др.). Результаты, полу
ченные на многочисленных природных объектах, нашли подтверждение, а под
час и расшифровку механизма процесса преобразований в экспериментальных 
исследованиях. Работы эти хорошо известны широкому кругу литологов, и ос
танавливаться на них нет необходимости.

Они обобщены в сборнике 'Эпигенез и его минеральные индикаторы' (1 9 7 1 )  
и частично публикуются в настоящем сборнике.

Однако в последние годы сфера проблем в литологии резко расширилась и 
не может ограничиваться прежними 'привычными' объектами. Бурение в океа
нах поставило на одно из первых мест исследование океанического минерало— 
образования и сравнения его с микералообраэованием на континентах. Особен
ный интерес представляют седиментационные бассейны, связанные с рифтовыми 
зонами, в которым, как известно, приурочены многие полезные ископаемые 
(соль, нефть и др.). По-прежнему актуальна проблема эпигенеза -  метамор
физма, причем круг вопросов здесь существенно расширился в связи с новы
ми представлениями о термобарических типах метаморфизма островных дуг и 
метаморфизма океанического дна. В  непосредственной связи с этим возникла 
проблема расшифровки вещественного состава 2 -го  и 3 -го  слоев океанов, 
определившая появление международной программы изучения офиолитов конти
нентов и океанов. В  этом огромном спектре вопросов и проблем современной 
геологии эволюционно-кристаллохимический подход к изучению вещественного 
состава пород и нахождение минеральных индикаторов определенных геологи
ческих обстановок могут сыграть очень важную роль.

Естественно, степень детальности, с которой можно очертить круг вопро
сов, далеко не одинакова. В одних случаях могут быть определены конкретные 
задачи и намечены первоочередные объекты исследования (см . статью А.Г. Кос— 
совской, В Л .  Шутова в наст, сборнике); в других -  проблемы могут быть пока 
затронуты в чисто постановочном плане. К таковым, в частности, относится проб
лема офиолитов; разработка конкретных задач и объектов в этой проблеме -  
дело будущего.



I. С т а д и и  ф о р м и р о в а н и я  и п р е о б р а з о в а н и я  о к е а н и ч е с к и х  
о с а д к о в .

Материалы керна многочисленных скважин, прошедших первый слой океани
ческих пород, полученные в результате глубоководного бурения "Гломар Чел— 
ленджер", обобщение материалов, собранных советскими и зарубежными иссле
дователями по современным осадкам и коренным породам дна океана, дали 
разнообразную и ценную информацию, позволяющую сейчас по-новому рассмот
реть особенности накопления и диагенеза океанических осадков, а также впер
вые поставить проблему океанического эпигенеза и его сопряжения с мета
морфизмом океанического субстрата (см . статью АХ.Коссовской, В.Д.Шутова 
в наст, сборнике; Коссовская и др., 1 9 7 5 ) .

При изучении стадий океанического породообразования минеральными инди
каторами являются в первую очередь глинистые минералы и цеолиты -  харак
терные компоненты пелагических осадков. Такая роль глинистого вещества 
определяется, во-первых, его огромной распространенностью в пределах отло
жений абиссальных равнин и других структурных элементов океанического дна, 
а во-вторых, высокой лабильностью глинистых минералов (равно как и цеоли
тов), чутко реагирующих на специфику физико-химических и термодинамических 
условий. Можно ожидать, что в крйсталлохимических особенностях глинистых 
минералов и цеолитов с наибольшей выразительностью будут запечатлены уо» 
ловия их возникновения: связь с подводным разложением (гальмиролизом) 
океанических базальтов, влияние подводного вулканизма, гидротермальной 
деятельности, глубинных флюидов разного состава и температур и, наконец, 
приноса обломочного вещества с континента. Как известно, некоторые иссле
дователи последний фактор считают определяющим в генезисе океанических 
глинистых отложений (Страхов, 1 960 ; Ратеев, 1964 ;  Лисшшна, Дворецкая, 1972 ) .  
Концепция обломочного происхождения глинистого материала океанов чрезвы
чайно устойчива и до сих пор является ведущей в нашей и отчасти зарубеж^- 
ной литературе, несмотря на то, что рядом исследователей достаточно убеди
тельно обоснован вывод о преимущественно а ути генной природе пелагических 
глин (Скорнякова, Мурдмаа, 1968 ; Arrhenius, 1963 ; Thompson, 1973 ; Му
равьев» 1 9 7 4 ; и др.).

Проведенные недавно детальные исследования глинистых и органогенно-гли
нистых пород от современных до меловых по материалам скважин глубокого 
бурения "Гломар Челленджер" в Атлантическом, Индийском и Тихом океанах 
(рейсы 2, 20, 2 7 ) ,  а также обобщение литературных материалов позволили 
предложить новую модель глобального океанического глинообраэования (Кос
совская и др. , 1 9 7 5 ) .

Сущность ее заключается в следующем: пелагические глины имеют в ос
новном аутигенное происхождение; основным минералом является специфиче
ский железистый монтмориллонит, который можно назвать "океаническим*. О  
широком распространении вулканогенного монтомориллонита в океанических 
глинах известно давно, однако его специфика и отличие от континентальных 
вулканогенных монтмориллонитов оставались неизвестными. Для океанического 
монтмориллонита характерно высокое содержание окисного железа (до 6 -7% ), 
крайняя нестойкость к воздействию кислот и специфическая тонкоигольчатая 
или лентовидная форма, не оставляющая сомнения в его а ути генном происхо
ждении (табл. I, см. также фото на обложке). Морфология частиц настолько 
необычна для минералов группы монтмориллонита, что одно только электронно
микроскопическое изучение могло бы создать представление, что основным ми
нералом являются магнезиальные гидросиликаты, которым обычно свойственна 
такая форма. О&нако микро дифрак ционное изучение, позволившее получить для 
многих чешуек базальный рефлекс равный 1 2 ,6 А, не оставило сом
нений в монтмориллонитовой природе1 минерала, содержащего наряду с монт- 
мориллонитовыми неупорядоченно распределенные слои Fe (?)-иплита, и пол
ностью совпало с данными рентгеноструктурного анализа различных фракций 
изученных глин (см . табл. I) . Анализ химико-минералогического состава фер-



римонтмориллонитовых глин показал» что они идентичны составу продуктов 
разложения толеитовых базальтов» изученных Метьюэом ( 1 9 7 3 )  (см . рис. 3 
статьи А.Г. Коссовской и В.Д. Шутова в наст, сборнике).

Полученные данные позволили прийти к заключению» что исключительная 
однородность состава глубоководных глин является прямым следствием высо
кой однородности состава океанических толеитовых базальтов. Огень важным 
является то» что как глины» так и продукты глубокого разложения базальтов 
содержат до 2 -3%  Ко О, адсорбированного из морской воды. Таким образом» 
процесс глинизации (и цеолитизации» о котором будет идти речь ниже) явля
ется как бы 'первым шагом' в приспособлении материала океанической коры 
к условиям осадкообразования и последующему накоплению качеств пород 
континентальной коры.

Примесь терригенного материала в пелагических глинах крайне невелика» 
и ее следует рассматривать не как основной» а как 'загрязняющий' компонент. 
В глинах шельфа роль терригенного компонента существенно больше» однако и 
для этих пород требуются подробные кристаллохимические исследования мине
ралов» чтобы установить 'удельный вес ' континентального и собственно океа
нического материала. Любопытно» что каолинит» всегда считавшийся индикато
ром континентального сноса» в ряде случаев утратил эту роль. Во многих пе
лагических глинах и органогенно-глинистых породах были встречены велико
лепные кристаллы и 'друзы ' аутогенного каолинита» приуроченные часто вме
сте с россыпью глобуль пирита к органическим осадкам. Образование аутоген
ного каолинита связано с созданием в локальных участках кислой среды» обу
словленной разложением органического вещества. В  глубоководных осадках» 
где органический материал в своей основной массе 'н е  доживает' до стадии 
диагенеза» такие локальные участки могут создаваться в запечатанных рако
винах радиолярий, оболочка которых предохраняла органическую массу от ран
него разложения еще до попадания раковины в осадок.

Помимо фоновых ферримонтмориллонитовых глин» близких по составу к про
дуктам гальмиролитигенного разложения базальтов» среди пелагических глин 
широко распространены железисто-марганцевые ферримонтморкплонитовые 
глины с содержанием Fe203 больше 7-8% , МпО больше О» 5 -1% . Эти глины 
образуются» по-видимому» при суммировании материала палагонитизированной 
гиалокластики и гидротермального приноса дополнительных порций Fe и Мп, 
имеющего место в условиях высокой проницаемости океанической коры; В изу
ченных нами разрезах абиссальных равнин Атлантики (рейс 2» скв. 8» 9 )  они 
приурочены к меловым и эоценовым слоям; на западном склоне срединного 
хребта такого типа глины встречены в миоцене (рейс 2» скв. 1 0 ) .  В  Тйхом 
и Индийском океанах они очень широко распространены как в меэо—кайнозой
ских» так и в современных осадках. Имеется, по-видимому» целая гамма пере
ходов от Fe-M n, ферримонтмориллонитовых пелагических глин до рудоносных 
Fe—Мп. осадков с нонтронитом или Fe-М§^сапонитом -  типичных минералов 
областей интенсивного спрединга. Эти минералы хорошо известны в парагене— 
эе с рудоносными отложениями Красного моря» Восточно-Тихоокеанского под
нятия ( Miller et al., 1966 ; Bischoff, 1 9 7 2 )  и недавно описаны в образцах 
пород,драгированных на Срединно-Атлантическом хребте (Banks, 1 9 7 2 ) .

К. Востром ( Bostrom, 1 9 7 2 )  ̂  показал, что имеется тесная зависимость 
между коэффициентом Fe+Mn/Al и скоростью раздвижения океанического дна. 
По—видимому, этот коэффициент может быть широко использован не только для

^Парагенез рудоносных осадков с нонтрокитами чрезвычайно интересен. К.Бос^ 
тром (Bostrom, 1 9 7 2 )  предполагает, что процессы рудообраэовакия в осад
ках современных, быстро раздвигающихся океанических хребтов и рифтовых 
областей могут быть сопоставлены с условиями образования железорудных 
месторождений докембрия, когда эксгаляционные процессы в обширных седи— 
ментационных бассейнах протекали особенно активно. В этом случае желези
стые хлориты докембрийских железорудных месторождений могут, по-видимо-



собственно рудоносных, но и для глинистых осадков с повышенным содержа— 
нием Fe и Мп, как показатель степени проницаемости коры в различные вре
менные интервалы на различных площадях.

Большой интерес представляет сепиолит-палыгорскитовая ассоциация гли
нистых минералов в океанических осадках. Подробное изучение уникальной 
толщи палы горе китовых глин эоценового возраста, мощностью свыше 10 0  м, 
вскрытых в Восточной Атлантике на площади от островов Зеленого мыса до 
островов Мадейры скв. 12 (рейс 2 )  и скважинами 1 3 7 -1 4 1  (рейс 14; см. 
статью О.С.Ломовой в наст, сборнике), позволило получить ряд принципиаль
но новых геологических выводов. Область распространения глин пространст
венно совпадает с активной тектонической зоной — предполагаемым мериди
ональным разломом, параллельным Атлантическому хребту, и с рядом пересека
ющих его глубинных разломов. В течение позднего мела и эоцена эта площадь 
служила ареной бурного проявления щелочного вулканизма. Доказано, что о б - ' 
разование палыгорскитовых глин тесно связано с подводным разложением край
не неустойчивой гиалокластики базальтоидно-щелочного состава и синхронным 
поступлением по разломам глубинных магнезиальных растворов. По-видимому, 
многие другие локальные проявления сепиолит-л алы горски то вой минерализации, 
обнаруженные в Атлантическом океане (Hathaway, Sachs, 1965 ; Bonatti,
1968; и др.) и приуроченные к тектоническим активным зонам, могут иметь 
сходный механизм формирования.

Таким образом, можно ожидать, что магнезиальные глины в океанических 
осадках являются индикатором глубинного поступления по разломам магнези
альных растворов, сопровождающих определенный тип основного щелочного 
вулканизма.

Резюмируя сказанное выше, очевидно, что в океанах на общем однородном 
фоне ферримонтмориллонитовых глин -  продуктов разложения толеитовых ба
зальтов -  присутствуют специфические глины, которые могут рассматривать
ся как определенные индикаторы, способные фиксировать различные типы ак
тивных геологических обстановок: Fe—Mn-глины связаны с областями быстро
го расширения океанического дна и, возможно, кроме того, с региональными 
областями повышенной проницаемости океанического дна. Магнезиальные гли
ны являются индикаторами глубинных разломов, областей проявления основно
го щелочного вулканизма и поступления магнезиальных растворов, возможно, 
в участках пересечения глубоких разломных зон.

Проблема происхождения и распределения цеолитов в океанических отложе
ниях еще мало изучена, однако имеющиеся материалы показывают большую 
перспективность этой группы минералов как индикаторов определенных геоло
гических обстановок минерал©образования в океанах.

В океанических осадках и породах, начиная от современных и кончая верх
неюрскими, вскрытыми скважинами глубокого бурения "Гломар Челленджер*, 
широкое распространение имеют два цеолита: филлипсит и клиноптилолит. Рас
пространение этих цеолитов столь широко, что 'цеолитовые глины' выделяют
ся как один из фациальных типов пелагических осадков (Скорнякова, Мурдмаа, 
1968 ; Peterson et ah, 1970 ; и др.). Филлипсит современных глубоководных 
илов является иногда породообразующим минералом, составляя до 5 0 -7 0 %  
осадка. Встречается он обычно в ферримонтмориллонитовых глинах и образует
ся, по мнению большинства изучавших его исследователей, за счет подводной 
палагонитизации базальтовых туфов (Arrhenius, 1 963 ; Bonatti, 1963; Rex,

(Продолжение сноски)

му, рассматриваться как конечный член ряда эпигенетических и метаморфи
ческих преобразований нонтронитов и Fе-сапонитов: Fe -сапониты и нонтрони- 
ты современных осадков -► дитриоктаэдрические Fe+^~ F e *^-хлориты'Керчен
ского месторождения железных руд -► Fe+^ -триоктаэдрические хлориты 
КМ А и др. (см . статью А.Г. Коссовской, В.А.Дрица в наст, сборнике).



1967 ; Скорнякова, Мурдмаа, 1 9 6 8 ) .  В породах эоцена и мела присутствует 
клиноптилолит, приуроченный главным образом к красным глинам, но в рас
сеянном виде встречающийся и в органогенных кремнистых и карбонатных по
родах.

Своеобразная порода эоценового возраста была встречена нами в разрезе 
станции 8 А (рейс 2, глубина 2 9 5  м ). Порода состоит почти нацело из гло
булярных образований иристобалита и прекрасных кристаллов клиноптилолита, 
в небольшом количестве присутствует ферримонтмориллонит. Хотя рентгенов
ское исследование показало присутствие только клиноптил сшита, при изучении 
под электронным микроскопом отчетливо выделяются две морфологические раз
новидности этого цеолита: призматические кристаллы, идиоморфные по отноше
нию к другим компонентам породы (табл. II, а ) ,  и таблитчатые, как правило, 
с сильно разрушенными и разъеденными гранями (табл. И, б ).

Описанная порода принадлежит к так называемому горизонту А, широкое 
распространение которого в Атлантическом, Тихом и Индийском океанах уста
новлено геофизическими и буровыми работами. Стратиграфическое положение 
этого горизонта, представленного прослоями кремнистых пород, достаточно 
постоянно и определяется временем раннего -  среднего эоцена -  позднего ме
ла ( Ewing et al., 1 9 7 0 ) .  Интересно, что в кремнисто-меловой формации Руо» 
ской платформы в том же возрастном интервале В.И. Муравьевым ( 1 9 7 3 )  бы
ли обнаружены в опоках прослои монтмориллонит—клиноптилолит-кристобалито— 
вых пород, совершенно тождественные по своей минералого-морфологической 
характеристике океанической клиноптилолит-кристобалитовой породе. Вулкано
генное происхождение опок и цеолитов в кремнисто-меловой формации Русской 
платформы, Зауралья и Западной Европы доказано в ряде работ (Муравьев, 
1973;  Kossowskaya, 1973; Коссовская, 1975; Коссовская, Муравьев, 1975)1

Т.Гйбсон и К . Toy (Gibson, Towe, 1 9 7 1 )  на основании присутствия в крем
нистых породах горизонта А  кристобалит-цеолит-монтмориллонитовой ассоци
ации сопоставили этот горизонт с широко развитыми в восточной части США 
синхронными породами, обладающими тем же или близким набором слагающих 
их минералов. Детальные исследования эоценовых и палеоценовых пород, раз
витых на Северо-Американском континенте, показало, что в их формировании 
участвовали вулканические пеплы, эпигенетическое преобразование которых 
обусловило их современный облик и состав. На этом основании Т. Гибсон и 
К. Toy ( 1 9 7 1 )  сделали вывод о вулканическом происхождении горизонта А.

Удивительная идентичность чистых клиноптилолит-кристобалитовых образо
ваний океанических осадков и пород платформы, приуроченных к одному стра
тиграфическому интервалу, может рассматриваться как достаточно веское сви
детельство близости условий, приведших к образованию этих своеобразных по
род. Последние можно назвать минералого-петрографическими 'раритетами*, 
формирующимися на огромных площадях континентов и океанов на границе ме
зозоя и кайнозоя. По-видимому, этот этап характеризовался широким развити
ем определенного типа вулканизма, охватившего не* только океанические впа
дины, но и огромные площади континентов. Близкий характер имел и тип био
генного осад ко накопления, приведший к формированию колоссальных объемов 
идентичных 'фоновых' пород -  писчего мела и кремнистых образований, хотя 
в океанах кок коли товые и кремнистые илы имеют пелагический характер и 
ассоциируют с глубоководными глинами, а на платформах относятся к отложе
ниям э пи континентальных морей и сопровождаются мелководными терри генны
ми осадками.

Проблема корреляции геологических явлений в глобальном масштабе являет
ся одной из наиболее актуальных» проблем геологии 7 0 -х  годов. Одним из но
вых возможных приемов в решении этой проблемы является обнаружение сре
ди широко распространенных, обычных фоновых пород различных осадочных и 
вулканогенно-осадочных формаций, характерных редких образований — 'рарите
тов', имеющих, с одной стороны, широкую (глобальную) геологическую распро
страненность, а с другой -  достаточно специфический минералого-летрографи-



ческий состав. Такие особенности позволяют использовать эти образования 
как определенные реперы " геологических происшествий", нарушающих однотон
ность нормального осадочного процесса.

Цеолит-кристобалитовые породы несомненно относятся к числу таких рари
тетов. Широкая распространенность идентичных платформенных и океанических 
раритетных пород может рассматриваться как свидетельство глобального про
явления вулканизма определенного типа (щелочно-базальтоидного ? ), резко 
интенсифицированного в относительно узком интервале времени от позднего 
мела до среднего эоцена.

В проблеме генезиса океанических цеолитов имеется много вопросов, кото
рые предстоит решить. Очень важным является выяснение пределов колебания 
кристаллохимического состава филлипсита и клиноптилолита в современных и 
ископаемых осадках, а также причины, обусловливающие большую или меньшую 
локализацию цеолитов как на площади океанов, так и в разрезах океанических 
осадков. Далеко не всегда мезозойские, кайнозойские и современные пелаги
ческие красные глины, часто даже называемые "цеолитовыми", содержат цео
литы. По-видимому, широкое развитие цеолитов может быть обусловлено при
сутствием и разложением щелочных вулканитов. При палагонитизации базаль
тов в массовом количестве формируются ферримонтморйллониты. Наличие ще
лочных стекол должно создавать благоприятную сферу для параллельного 
интенсивного синтеза цеолитов. Пятнистое неравномерное распределение ще
лочной пирокластики в современных осадках недавно показано М . А. Репечка 
( 1 9 7 3 ) .

Не менее принципиальным является вопрос о глобальной вертикальной стра
тификации филлипсита и клиноптилолита. На современном уровне изучения мож
но выдвинуть две гипотезы, объясняющие это распределение.

В процессе океанического эпигенеза происходит преобразование филлипсита 
в клиноптилолит. Так как клиноптилолит значительно богаче Si и беднее А1, 
Na, К, Са, чем филлипсит, то можно предположить, что в процессе эпигенеза 
осуществлялась перестройка структуры цеолита с использованием биогенного 
кремнезема и замещением им части А1 в тетраэдрах алюмокремниевого костя
ка. Это сопровождалось высвобождением соответствующего количества катио
нов, компенсировавших избыточный отрицательный заряд. В  этом случае таб
литчатые кристаллы клиноптилолита (см . табл. II, б ) могут рассматриваться, 
как реликты филлипсита, частично разрушенные, а частично метасоматически 
замещенные клиноптилолитом. Подобный процесс наблюдается и в цеолитовых 
фациях щелочных озер, где филлипсит образуется в самую раннюю стадию из 
алюмокремние во го геля и позднее замещается клиноптилолитом ( Коссовская, 
1 9 7 5 ) .  Это предположение подтверждается тем, что в эоценовых отложениях 
Тихого океана (рейс 1 6 ) были одновременно встречены филлипсит и клинопти- 
лолит. Другое объяснение заключается в том, что клиноптилолит первично фор
мировался при накоплении меловых и эоценовых океанических отложений, по
добно тому как начиная с миоценовых и кончая современными осадками фор
мируется филлипсит.В этом случае состав океанических цеолитов позволяет 
предположить увеличение роли подводного щелочного вулканизма начиная с 
миоцена, обеспечивающего массовое развитие более "щелочного" цеолита — 
филлипсита. Это согласуется с известной диаграммой распределения щелочных 
базальтов в океанах, приводимой А* и Г. Энгелами (Engel et al., 1 9 6 5 ) .

Последующие исследования покажут, какой из двух гипотез следует отдать 
предпочтение. Тем не менее и сейчас очевидно, что океанические цеолиты 
являются важнейшим индикатором, способным как бы "фокусировать" характер 
глобальных геологических процессов в океанах, отражая эволюцию вулканизма 
и направленного эпигенетического преобразования осадков первого слоя.

II. И с с л е д о в а н и е  о т л о ж е н и й  д р е в н и х  о с а д о ч н ы х  б а с с е й н о в  с 
к о н с е д и м е н т а ц и о н н ы м  п о д т о к о м  г и д р о т е р м а л ь н ы х  р а с т в о р о в .

Эта проблема совсем новая, и мы остановимся на ней здесь только в по
становочном плане, так как конкретные, наиболее перспективные объекты пе-



речи слить пока трудно. Тем не менее актуальность ее очевидна, так как спе
циальное изучение этого вопроса может, вероятно, пролить свет на многолет
нюю дискуссию о генезисе стратиформных рудных месторождений.

Ярким примером формирования месторождений с седиментационным типом 
распределения осадочного материала и эндогенным источником синхронного 
поступления рудного вещества могут служить слоистые не литифицированные 
осадки Красного моря, состоящие из нонтронитоподобных минералов со стра
тифицированию распределенными рудами железа, содержащими высокие концент
рации Mn, Си, Zn и других элементов ( Miller et al., 1966 ; Bischoff, 1972;  
и др.).

В последнее время сделаны попытки уловить аналогичный механизм такого 
взаимного сочетания материала седиментационно-фациальной среды и эндоген
ного вещества, поступающего из зон глубинных разломов, в пределах конти
нентальных блоков. Примером таких исследований может служить работа 
Н.Г. Бродской ( 1 9 7 4 ) ,  показавшей, что локализация концентраций фосфора в 
осадочных и осадочно-вулканических породах контролируется зонами разломов 
и синхронными с осадконакоплением проявлениями щелочного вулканизма. Близ
кие выводы по формированию марганцевоносных палеогеновых комплексов были 
сделаны Г.С.Дзоценидэе (1 9 6 5 , 1 9 6 9 )  и др.

Масштабы эндогенного подтока вещества и вызываемой им минерализации 
еще далеко не изучены. Однако представляется несомненным, что детальное 
изучение совокупности этих явлений вольет новую струю в учение об осадоч
ном рудогенеэе. Осадочно-Фациальный облик многих рудных концентраций в 

.нормальных слоистых породах может быть прямым образом связан с синхрон
ным эндогенным поступлением тех или иных элементов в бассейн седимента
ции и 'чисто осадочным' распределением и фиксацией этих компонентов в 
осадке.

Для разработки этого вопроса в первую очередь представляют интерес ком
плексы отложений внутри континентальных рифтовых областей, а также рудные 
и нерудные месторождения, генетически связанные с бассейнами, 'сидящими' 
на разлом ных зонах.

Рудные скопления тех или иных компонентов среди обычных фоновых терри- 
генных или хемогенных пород представляют всегда определенные аномалии. 
Задача исследований заключается в выявлении кристаллохимических особенностях 
наиболее чутких индикаторных минералов определенных отклонений, характери
зующих специфику и отличия их от минералов нормальных фоновых процессов 
осадочного минералообразования. Такая важная в методическом аспекте работа 
была недавно выполнена для глауконитов и сколитов Прикарпатья (Шутов и др., 
1 9 7 3 ) .

III. Р е г и о н а л ь н ы й  э п и г е н е з  -  м е т а м о р ф и з м  и е г о  м ине 
р а л ь н ы е  и н д и к а т о р ы .

Исследование перехода осадочных пород в метаморфические в течение дли
тельного времени занимало многих литологов и минералогов. На современном 
этапе развития литологии в данной проблеме появились совершенно новые ас
пекты.

Первым из них является расширение представлений о типах регионального 
метаморфизма, выявленных при изучении современных геосинклиналей (см. 
статью А.Г. Коссовской и В Л .  Шутова в наст, сборнике). Представление о тер
мобарических типах метаморфизма и связанных с ними сериях минеральных 
фаций прочно вошло в литературу последних лет и сыграло существенную роль 
не только в развитии учения о метаморфизме, но и в формировании современ
ных концепций глобальной геологии. Хотя впервые концепция спаренных поясов 
метаморфизма островных дуг была выдвинута А.Миасиро еще в 1 9 6 1  г. (Miya— 
shiro, 1 9 6 1 ), широкое признание она получила после появления книги Г. Вин
клера ( 1 9 6 9 ) ,  а особенное внимание привлекла в 7 0 -е  годы в связи с бур
ным развитием во всем мире идей, связанных с глобальной тектоникой плит.

Эпигенетическое преобразование осадочных пород в метаморфические было 
разработано только в плане смыкания собственно осадочных терригенных по-



род с классическими рядами фаций типа Барроу. Эпигенез, предшествующий 
контрастным типам метаморфизма островных дуг, высокотемпературному с низ
кими давлениями и низкотемпературному с высокими давлениями ( глаукофано
вому), практически представляет новое поле исследований.

В этой проблеме выдвигается много новых вопросов, требующих дальней
шего изучения. Необходимо установить: 1) ряды эпигенетических преобразова
ний вулканогенно-осадочных пород разной основности базальто-андезитового и 
дапит-риолитового состава; 2 ) характерные минералы-индикаторы для этих 
рядов, среди которых важнейшая роль будет принадлежать цеолитам -  мине
ралам, которые, по—видимому, станут столь же важным объектом литолого
минералогических исследований 7 0 -х  годов, каким оказались глинистые мине
ралы в 5 0 -х  годах; 3 )  особенности дивергенции минерального вещества и 
эволюционно—кристаллохимические ряды минералов при разных термобаричео- 
ких типах регионального эпигенеза-метафорфизма; 4 ) специфику минеральных 
парагенезов и кристаллохимических особенностей ведущих минералов (цеоли
тов, глинистых минералов), образующихся при региональном эпигенезе погру
жения или при наложенных гидротермальных преобразованиях. Последний воп
рос черезвычайно важен, так как в трактовке генезиса начальной ц е о л  и т о -  
вой фации регионального метаморфизма вулканогенно-осадочных пород до 
сих пор нет единой точки зрения (Coombs et al., 1959 ; Сендеров, Хитаров, 
1970 ;  Добрецов и др., 1972;  Коссовская, 1975; см. также статью В.В.Пе*^- 
ровой в наст, сборнике).

Таким образом, данный аспект проблем эпигенеза-метаморфизма можно 
рассматривать как расширение сферы изучения ранних этапов преобразования 
пород на примере как новых объектов -  высокореакционноспособных вулкано- 
генно-осадочных образований, так новых контрастных обстановок (с  высоки
ми температурами и низким давлением и относительно низкими температура
ми и высокими давлениями). Предстоит изучить кристаллохимическую эволю
цию минералов в двух рядах: 1 ) в более известном ряду зеленосяанцевых из
менений, выраженных последовательностью: гейландит, монтмориллонит, аналь- 
цим (? ) _► ломонтит, корренсит, анальцим -► пренит, альбит, разбухающий 
хлорит -»> эпид от, хлорит, альбит; 2 )  в совсем мало изученном ряду голубых 
глаукофановых сланцев: гейландит, анальцим (?) ,  монтмориллонит -► ломон
тит, анальцим, корренсит лавсонит, альбит, хлорит глаукофан. В обоих 
рядах мало что известно о положении и распространенности анальцима (воз
можного источника Na при глаукофановом метаморфизме) и практически сов
сем не изучены распространение и парагенезы диоктаэдрических слюд -  фен- 
гитов и парагонитов, нередко присутствующих в породах, испытавших глауко- 
фановый тип метаморфизма. Можно не сомневаться, что тщательное изучение 
последовательности минеральных парагенезов и кристаллохимических особен
ностей ведущих минералов в эпигенетически измененных породах, находящих
ся гна пути* к глаукофановом у метаморфизму, позволит генетически типизи
ровать сами серии глаукофансодержащих пород и уточнить геологические ус
ловия их формирования.

Если выше шла речь о расширении сферы исследований, связанных с на
чальными этапами метаморфизма в их различных проявлениях в разных геоло
гических обстановках, то второй аспект предусматривает эволюционно-кри- 
сталлохимическое изучение индикаторных минералов (на фоне исследований 
определенных минеральных фаций) при движении 'в глубь  метаморфизма*,т.е. 
при процессах перехода от низших к высшим фациям метаморфизма. Вероят
но, именно этот подход в комплексе с другими методами позволит распутать 
сложнейшую проблему метаморфизма с позиций современных требований: ре
конструкцию первично-осадочного или первично-магматического происхожде
ния пород, роль различных факторов в процессах метаморфизма -  погружений, 
стресса, регионального действия глубинных флюидов в условиях высокой про
ницаемости пород и наложенных гидротермальных преобразований. Важность 
и перспективность подобного эволюционно-кристаллохимического подхода оче
видна.



Петрологи-метаморфисты при изучении метаморфических пород имеют дело 
обычно с уже 'готовыми* системами. Весь предшествующий путь достижения 
этого состояния ими, как правило, не рассматривается, он находится за пре
делами так называемой кинетической границы метаморфизма (Добрецов и др., 
1972, 1 9 7 4 ) .

Новые выводы об изохимическом характере метаморфизма (Сидоренко, 
Лунева, 1 9 7 2 ; Ферхуген и др., 1972 ;  Добрецов и др., 1 9 7 4 )  делают 
сейчас особенно значимым выяснение предыстории метаморфических пород.
Еще до достижения кинетической границы, вслед за которой появляются ин
декс-минералы, обозначающие определенную фацию (или субфацию) региональ
ного метаморфизма, породы проходят важный этап регионального эпигенети
ческого развития, в котором есть свои индекс-минералы, однако идентификация 
их осуществляется не на петрографическом уровне (макро- и микроскопичес—< 
ком), а на более тонком кристаллохимическом уровне, раскрывающем меха
низм динамики постепенных превращений минералов, связанный с изменением 
Р - Т  условий.

Результаты такого исследования, проведенного для диоктаэдрических слюд 
и хлоритов -  широко распространенных минералов осадочных, магматических 
и метаморфических пород, приводятся в статье А.Г. Коссовской и В.А.Дрица 
(см . статью в наст, сборнике). Сказалось, что направленность кристаллохими
ческих превращений этих минералов сохраняется от собственно осадочных про
цессов диагенеза и эпигенеза вплоть до глубокого метаморфизма. Хлориты, 
помимо этого, могут служить выразительными индикаторами первичного гене
зиса пара-ортопород.

Задачей будущих исследований является распространение этого нового эво— 
люционно-кристаллохимического подхода не только на слоистые силикаты, свой
ственные главным образом породам зеле носланцевой ступени метаморфизма, 
но и на минералы с цепочечными и ленточными структурами -  амфиболы и пи- 
роксены, типичные для амфиболитовой фации. Недавно экспериментально дока
зана возможность существования промежуточных структурных форм между слои
стыми, цепочечными и ленточными силикатами (Дриц и др., 1 9 7 4 ) .  Есть все 
основания предполагать, что кристаллохимия минералов прогрессивного ряда 
метаморфизма: хлорит -► амфибол -► пироксен будет отличаться от обратной ре
троградной линии пироксен -► амфибол хлорит. Такое исследование, постав
ленное на геологически ясных объектах-сериях первично-осадочных и первич
но-магматических метаморфизованных пород, не только внесет существенный 
вклад в проблему диагностики пара- и ортопород, но и окажется очень важным 
для понимания самого механизма прогрессивного и ретроградного метамор
физма.

Данный вопрос приобретает сейчас особенную актуальность в связи с новой 
проблемой ретроградного океанического метаморфизма (см. статью А .Г. Кос
совской, В.Д.Шутова в наст, сборнике).

Эволюционный подход к изучению метаморфических пород позволит, вероят
но, также сильно упростить принцип выделения метаморфических субфаций и 
минеральных ассоциаций, характеризующих определенные ступени регионально-, 
го метаморфизма, и уточнить значимость индеко-минералов для определенных 
типов метаморфизма. Например, появление такого важного и типичного индекс- 
минерала, как дистен, будет в первую очередь характеризовать не Р - Т  усло
вия, для которых он в основном использовался, а первичный состав пород, 
подвергавшихся метаморфизму. Дистен может появиться при региональном ме
таморфизме только в 'ч исты х 'А 1—Si породах, (кварцевых песчаниках с каоли- 
нитовым цементом и глинами того же состава), продолжая эпигенетический 
ряд каолинит-*-диккит-*-пирофиллит-*-дистен (Коссовская, Шутов, 1963; Шу
тов и др., 1 9 6 6 ) .  При полиминеральном составе первично-осадочных пород 
присутствие любых компонентов ( Fe,Mg,Na,I<) привело бы еще на ранних ста
диях процесса эпигенеза к формированию слюд или хлоритов, в зависимости 
от химизма присутствующих компонентов. С этой точки зрения представляет



интерес изучение предыстории формирования своеобразных так называемых бе
лых сланцев» недавно обнаруженных в ряде районов» пород» состоящих из не
обычного сочетания талька и кианита и характеризующих фацию метаморфизма 
высоких давлений (более 10 кбар) (Schreyer, 1 9 7 3 ) .

В круг индикаторных минералов эпигенеза -  глубокого метаморфизма мо
гут быть сейчас» помимо алюмосиликатных минералов» включены кварц и орга
ническое вещество. Весьма перспективным является изучение эволюции квар
ца -  породообразующего компонента многих осадочных и метаморфических по
род. И.М.Симановичу (см . статью в наст, сборнике) удалось проследить осо
бенности изменения структурных дислокаций в кварце начиная от ранних этапов 
эпигенеза вплоть до амфиболитовой фации.

Давние и хорошо известные сведения о высокой реакционности органики» 
способной отмечать определенные термодинамические уровни эпигенетических 
и начально-метаморфических стадий изменения пород» дополнены сейчас новы
ми материалами об изменениях кристаллической структуры графита для разных 
типов и разных уровней метаморфизма (Блюман и др.» 1 9 7 2 ) .  Установлено» 
что графит в породах низших стадий метаморфизма характеризуется трехмер
ной неупорядоченной структурой. По мере нарастания метаморфизма наблюда
ется постепенное упорядочивание структуры вплоть до появления полностью 
упорядоченного графита в породах ам((иболитовой и гранулитовой фаций. Гра
фит в породах» подвергшихся .контактному метаморфизму» характеризуется двух
мерной неупорядоченной структурой. Индикаторное значение графита при мета
морфизме и подробная история его кристаллохимических преобразований от зе 
леносланцевой до силлимантитовой зон исследованы недавно Г. А. Кейльманом 
и С.Г.Паняк ( 1 9 7 4 )  и С. Г^ейем (Grew, 1 9 7 4 ) .  Важная информация, позво
ляющая выявить тончайшие особенности преобразования органического вещест
ва при метаморфизме и вскрыть первичную биогенную природу углеродистого 
вещества в глубоко метаморфизованных породах, получена с помощью комплек
са современных методов электронной микроскопии (см . статьи А.В.Сидоренко 
и др.» а также И.П. Хаджи, С Х .  Горохова в наст, сборнике).

IV. П р о б л е м а  о ф и о л и т о в ы х  к о м п л е к с о в  к о н т и н е н т о в  и о к е а 
нов.

Эта новая и очень актуальная проблема становится в предстоящие годы од
ним из объектов Международной программы геологической корреляции ЮНЕСКО. 
Данная проблема является одной из кардинальных в современной теоретической 
геологии. Решение ее может дать ответ на вопросы происхождения океанов и 
общей направленности развития земной коры на протяжении существования на
шей планеты. Изучение офнолитов континентов и океанов проводится сейчас 
почти исключительно в тектоническом, петрологическом и геохимическом ас
пектах.

Вопрос о сходстве и различиях континентальных и океанических офио- 
литов решается главным образом в геохимическом плане, на основании анали
за ассоциаций микроэлементов. Можно уверенно ожирать, что эволюционно-кри
сталлохимический подход к исследованию 'вторичных' и автометасоматических 
минералов (слоистых и цепочечных силикатов, цеолитов), сопровождающих про
цессы серпентинизации и других вторичных изменений ультраосновных и основ
ных пород офиолитовых комплексов» может дать важную информацию об обста
новках сложной истории формирования и преобразования пород офиолитовых ас
социаций и нащупать особенности, характеризующие офиолиты складчатых поя
сов континентов, островных дуг и срединно-океанических хребтов. Такая 
программа исследований должна быть, естественно, разработана совместными 
усилиями тектонистов, петрологов, геохимиков и минералогов, специализирую
щихся на кристаллохимических исследованиях слоистых и цепочечных водных 
силикатов, цеолитов и других новообразованных минералов. Комплекс этих ми
нералов в классической петрологии обычно рассматривается как 'загрязняю
щий' и 'осложняющий' фактор, скрывающий истинную природу магматических 
пород. В  то же время парагенезы новообразованных автометасоматических ми-



не рал о в с основными минералами 'костяка* пород должны нести важнейшую 
информацию о различных геотектонических обстановках формирования и изме
нения магматических пород.

* * *

Проблемы и примеры, рассмотренные в статье, далеко не исчерпывают, ра
зумеется, всех возможностей использования кристаллохимических особенностей 
минералов для решения генетических проблем современной литологии и геоло
гии. Они скорее только намечают пути развития этого нового направления.

Однако материалы, приведенные в данном сборнике, достаточно ясно иллю
стрируют, насколько четко различные геологические процессы и обстановки, 
связанные с определенными физико-химическими и термодинамическими усло
виями, могут запечатлеваться в кристаллохимических характеристиках индика
торных минералов*

Возможность рассматривать геологические процессы, в частности процессы 
диагенеза, эпигенеза и метаморфизма на эволюционно-кристаллохимическом 
уровне по специфике 'атомных конструкций' определенных минералов, позво
ляет сопоставить этот подход в геологии с принципами изучения эволюции ге
нетического материала в молекулярной биологии и выделить данное направле
ние под названием геокристаллохимии. Важнейшей задачей сегодняшнего дня 
является продолжение работ по установлению кристаллохимических особенно
стей определенных индикаторных минералов, связанных с типовыми геологи
ческими системами или своего рода генетическими моделями.
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А. Г. КОССОВСКАЯ, В. Д. ШУТОВ

М И Н ЕРАЛЬН Ы Е ИНДИКАТОРЫ  ГЕОТЕКТОНИЧЕСКИХ ТИПОВ  
РЕГИОНАЛЬНОГО ЭПИГЕНЕЗА И ЕГО СОПРЯЖ ЕНИЕ  
С МЕТАМОРФИЗМОМ НА КОНТИНЕНТАХ И В ОКЕАНАХ

Постановка вопроса

Скромный объем исследований по эпигенетическому преобразованию осадоч
ных пород, проводившихся в последние полтора десятилетия как у нас так и 
за рубежом, показал геологическую масштабность этого явления, ста
вящего его по значимости на одну ступень с региональным метаморфизмом.

Сейчас стало общепризнанным, что между региональным эпигенезом и ме
таморфизмом орогенных поясов, представленном фациями Харкера и Эскола, 
существует постепенный переход (Коссовская, Шутов 1971 ; Добрецов и др., 
1 9 7 4 ) .  Однако сами фундаментальные представления о метаморфизме в те
чение последних лет испытали существенные изменения. Сущность их заклю
чается в том, что вместо одного ряда фаций классического метаморфизма ста
ли выделяться разные типы регионального метаморфизма, определяющиеся 
разными термобарическими условиями и воплощающиеся в специфических сери
ях минеральных фаций.

А.Миасиро (Miyashiro, 1 9 6 1 )  открыл существование спаренных поясов ме
таморфизма, приуроченных к островным дугам -  современным гео синклиналь
ным системам, развитым над уходящими под континенты поверхностями Ёень- 
офа. Метаморфизм в спаренных поясах осуществляется в контрастных термо
динамических условиях. Во внутреннем, приконтинентальном, поясе имеют ме
сто высокие значения теплового потока, обусловливающие метаморфические 
преобразования пород в условиях высоких температур и низких давлений. Во 
внешнем, приокеаническом, поясе метаморфизм осуществляется в условиях по— 
додвигания мощных серий осадков глубоководных желобов под континенталь
ную кору и характеризуется высокими давлениями и низкими температурами»

Очевидно, что установленные контрастные геологические и термодинами
ческие обстановки проявляются не только в разном метаморфическом преобра
зовании пород, но должны характеризоваться и разными типами регионального 
эпигенеза, отражающего менее глубокие изменения. Важно подчеркнуть, что 
характер и направленность термодинамических условий, при определенном типе 
геологических обстановок, могут быть установлены в к р и с т а л л о х и м и ч е 
с к и х  о с о б е н н о с т я х  м и н е р а л о в - и н д и к а т о р о в  и в м и н е р а л ь н ы х  
а с с о ц и а ц и я х  в з о н а х  э п и г е н е з а  на с а м ы х  н а ч а л ь н ы х  с т а д и 
ях о б щ е г о  п р е о б р а з о в а н и я  пород ,  там,  г д е  м е т а м о р ф и с т ы  
в и д я т  породы, еще не з а т р о н у т ы е  п р о ц е с с а м и  м е т а м о р ф и з м а .

Как известно, зоны регионального эпигенеза в мощных терригенных толщах 
орогенных поясов (Верхоянье, Альпы и др.) поддаются уверенному картирова
нию, отражающему специфику геологического строения и историю развития ре
гионов. Применение аналогичного картирования в пределах островных дуг и 
активных окраин континентов должно помочь установить характер геотектони
ческого режима на самых ранних этапах его проявления, еще не фиксирующе
гося в типичных индекс-минералах регионального метаморфизма (таких, на
пример, как андалузит высокотемпературного метаморфизма или глаукофан 
низкотемпературного).

Особняком стоит новая проблема исследования эпигенеза океанических 
осадков, сделавшаяся доступной благодаря материалам глубоководного бурения 
'Пюмар Челленджер". Совершенно специфичным является вопрос о взаимоот
ношении и сопряжении осадочных образований 1 -го  слоя с метаморфизован- 
ными магматическими породами дна океана. Изучение метаморфизма океаниче
ского дна является сегодняшней проблемой петрологов.

Таким образом, современный этап развития геологии требует классифика
ции и описания типов регионального эпигенеза и характеризующих их мине-
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ральных индикаторов, охватывающих все многообразие постседиментационных 
преобразований пород в различных геотектонических структурах земной коры. 
Комплекс этих преобразований нужно рассматривать как важнейший этап из
менения пород, предшествующий или ' наращиваемыйг метаморфизмом.

Первая схема общей классификации геотектонических типов эпигенеза дана 
на рис. 1.

Региональный эпигенез на континентах

1 тип. Региональный эпигенез в областях с корой континентального типа, 
смыкающийся с региональным метаморфизмом типа Барроу.

Данный тип эпигенеза изучен многочисленными исследователями очень хо
рошо. Он протекает в породах стратифицированных отложений при погружении 
и стрессовых напряжениях в условиях геотермического градиента от 15 до 
20  град /км и давлениях до 4 -5  кбар.

Особенности переработки различных петрографических типов терригенных 
пород в разных термодинамических условиях регионального эпигенеза нашли 
свое выражение в выделении фаций и зон регионального эпигенеза. Каждая из 
них характеризовалась определенной ассоциацией новообразованных минералов, 
а индекс-минералами служили обычно глинистые минералы -  высокодисперсные 
слоистые силикаты -  очень чуткие индикаторы самых различных геологических 
обстановок (Коссовская, Шутов, 1955 , 1963, 1 9 7 1 ) .

Эпигенетические преобразования в о с а д о ч н о м  ч е х л е  п л а т ф о р м е н 
ных о б л а с т е й  характеризуются присутствием только двух первых зон эпи
генеза, возникновение которых определяется глубиной погружения и длитель
ностью воздействия вертикальной нагрузки. Специфика платформенного эпиге
неза находит выражение в характерных преобразованиях в песчаниках с интен
сивным развитием микростилолитизации и вертикальной гравитационной корро
зии зерен (Копелиович, 1 9 6 5 ) .

В м и о г е о с и н к л и н а л ь н ы х  о б л а с т я х  процесс регионального эпиге
неза приводит к постепенному стиранию специфики первичного петрографичео- 
кого состава полимиктовых пород. На уровне IV зоны эпигенеза (рис. 2 )  по
является хлорит-м усковит-стильпномелановая ассоциация фации зеленых слан
цев, формирующаяся за счет постепенного преобразования собственно терриген
ных пород. Образование биотита в нижней зоне фации зеленых сланцев, сменя
ющегося ставролитом, который появляется при погружениях свыше 20  км и 
знаменует начало амфиболитовой фации, фиксирует всю гамму постепенных^пе- 
реходов терригенных пород в метаморфические образования серии Барроу •

В породах, в которых присутствовал свежий алюмосиликатный обломочный 
материал ( Са—Na плагиоклазы, вулканическое стекло), эпигенез проявляет
ся в несколько других минеральных ассоциациях^ В частности, развивается 
цеолитовая фация, сменяюцаяся пренит-хлоритовой, а на уровне зеленосланце
вых изменений обычно в альбит-хлорит-мусковитовой ассоциации появляется 
эпидот.

В э в г е о с и н к л и н а л ь н ы х  о б л а с т я х  с широким распространением 
вулканогенно-юсадочных пород набор типичных эпигенетических ассоциаций еще 
больше усложняется. Цеолитовая фация делается обязательным членом пород, 
испытавших начальную стадию изменения (см. рис. 2 ) .  При движении вниз по 
разрезу появляются ассоциации минералов, в которых, помимо пренита и хло—

^ Классическим примером полного набора зон регионального эпигенеза терри— 
генных пород с переходом в метаморфические образования, вплоть до появ
ления биотитовой и ставролитовой зон, является Верхоянье, где эпигенети
ческая зональность была впервые установлена в 1 9 5 5  г. (Коссовская, 
Шутов, 1 9 5 5 ) ,  а биотитовые и ставролитовые породы обнаружены недавно 
( Андрианов, 1973 ).
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Ри с .  2. Типы регионального эпигенеза и их сопряжение с соответствующими 
сериями метаморфизма

I* -  IV* -  первый тип регионального эпигенеза с нормальным геотермичес
ким градиентом (1 0 -2 0  град/км): I -  зона, соответствующая фациям обломоч
ного вещества унаследованного состава, II -  зона, соответствующая гидрослю- 
дисто-хлоритовой и ломонтитовой фациям глубинного эпигенеза, III -  зона, со
ответствующая серицит^хлоритовой и пренит-пумпеллиитовой фациям раннего 
метагенеза, IV7 -  зона, соответствующая мусковит-эпидот-стильпномелановой 
фации позднего метагенеза; 1̂  -  — второй тип регионального эпигенеза с
повышенным геотермическим градиентом ( 2 0 - 3 5  град/км): 1̂  -  зона неизме
ненного вулканического стекла и монтмориллонита, -  зона гейландита (Na-^ 
-► Са-клиноптилолита), иногда с морденитом и анальцимом, а также монтморил
лонитом и с мешанослойными образованиями монтмориллонит-хлооитового состава, 

-  зона ломонтита с корренситом и подвижными хлоритами, IV^ -  зона пре- 
нит-пумпеллиитовая, в которой постепенно исчезает подвижный хлорит, -  зо
на эпидота и хлорита; Р  -  IP  -  третий тип регионального эпигенеза с понижен
ным геотермическим градиентом (<10  град/км): I3 -  зона лавсонит-альбитовая; 
II3 -  зона лавсонит-глаукофановая

рита, присутствует пумпеллиит, сменяющийся ниже массовым развитием эпидо
та и актинолита.

Таким образом, породы зеленосланцевой и верхов амфиболитовой фации, от
личающиеся по химизму и парагенезам минералов (Винклер, 1 9 6 9 ) ,  несут в 
себе как бы 'закодированную* информацию о первичном составе осадочных по
род и о геотектонических условиях, в которых осуществлялось их преобразо
вание в метаморфические комплексы.

II тип. Региональный эпигенез в областях окраинных зон континентов с 
высокими значениями теплового поля, смыкающийся с региональным метамор
физмом типа фаций Абак ума. В областях с высокими значениями геотермичес
кого градиента, превышающими 2 0 -3 0  град/км, а иногда достигающими 4 0  
град/км, приуроченных к активным участкам земной коры с широким развитием 
стратифицированных вулканогенно-осадочных образований, совокупная мощность 
всех зон эпигенеза претерпевает значительные сокращения, и в соответствии с



этим переход в зеле но сланцевую фацию осуществляется на глубине 2 5 0 0 -  
5 0 0 0  м, Особенно подробно эпигенез этого типа описан в последние годы в 
Японии.

Зональность эпигенетических преобразований фиксируется по цеолитам и 
глинистым минералам. Хотя вариации петрографического состава исходных по
род определяют некоторые отличия в индикаторных минералах зон эпигенеза, 
выделяемых в отдельных районах разными авторами (Utada, 1970 ; Jijima, 
Utada, 1971; Honda, 1971 ; Kizaki, 1971;и  др.), обобщенная схема зональ
ности проявляется исключительно четко и имеет следующий вид: 1 ) зона вул
канического стекла и монтмориллонита; 2 ) зона гейландита Na—Са (клино- 
птилолита), иногда с морденитом, анальцимом, монтмориллонитом и смешано- 
слойными минералами хлоритам о нтмори лл они тового состава; 3 )  зона ломонти- 
та с корренситом и подвижными хлоритами; 4 )  зона пренит-пумпеллиита, в ко
торой постепенно исчезают подвижные хлориты, и 5 ) зона эпидота и хлорита. 
Сопряжение цеолитовых зон с пренитовой и эпидотовой детально изучено и за
картировано в пределах формации зеленых туфов в районе Канто (Kizaki,
19 7 1 ) ,  в районе. Яманаки, префектура Исикава( Kimbara, Sudo, 1973 )f в ряде 
других районов.

Бросается в глаза близость состава индикаторных минералов, характеризу
ющих определенные зоны описываемых областей с высоким геотермальным ре
жимом, к ассоциациям индикаторных минералов зон нормального эпигенеза. По
добно последним они легко картируются в пределах неогеновых, палеогеновых, 
иногда меловых вулканогенно-осадочных комплексов Тихоокеанского побережья, 
отражая структуры и историю развития определенных геологических площадей, 
что уверенно подчеркивает региональный характер эпигенеза этого типа. Ниж
няя зона эпигенеза непосредственно смыкается с метаморфическими сериями 
типа Абакума, выделенных на Японских островах Миасиро (Miachiro, 1 9 6 1 ) .  
Важно подчеркнуть, что в последовательности метаморфических зон фация ам
фиболитов, формирующаяся, как известно, при температуре около 7 0 0  С, по
является на глубинах порядка 8 км. Высокие температуры при низких давле
ниях обусловили специфический характер сопряжения эпигенетически преобра
зованных пород в собственно метаморфические. Это своеобразие выражается 
особенно явственно в минералогии фации зеленых сланцев, в которых отсутст
вует стильпномелан, а биотит появляется в самых верхних горизонтах, как бы 
подчеркивая этим промежуточный характер фаций Абакума менщу классически
ми фациями динамотермального и термального метаморфизма.

Ill тип. Региональный эпигенез тектонически активных окраин континентов 
с аномально высокими давлениями и низкими температурами (области крупных 
надвиговых зон) и его смыкание с метаморфическими фациями типа глаукофа- 
новых сланцев.

Третьим типом регионального эпигенеза являются еще очень мало геологи
чески изученные преобразования, проходящие в областях с аномально высоки
ми давлениями до 5 -1 0  кбар при относительно низких температурах. Речь 
идет о сериях вулканогенно-осадочных пород, развитых в областях с крупной . 
надвиговой тектоникой, испытавших своеобразные минералогические преобразо
вания, приводящие к появлению лавсонит-глаукофановой ассоциации.

Как известно, Миасиро ( 1 9 6 1 )  на примере Японских островов установил, 
что метаморфические пояса часто имеют сдвоенный характер. Ближе к конти
ненту прослеживается зона высокотемпературной фации типа Абакума, к кото
рой со стороны океана примыкает зона глаукофансодержащих пород, метамор- 
физованных в условиях низких температур и высоких давлений. Позднее было 
установлено, что эти сдвоенные пояса метаморфизма очень характерны для 
активных окраинных областей всего Тихоокеанского кольца (Добрецов и др., 
1970, 1974; Маракушев и др., 1971; Марков, 1970 , 1 9 7 3 ) .

Как правило, в глаукофановых комплексах выделяются две минералогические 
зоны, отражающие последовательное нарастание степени преобразования пород: 
лавсонит-альбитовая зона и лавсонит-глаукофановая. Лавсонит-альбитовая зо



на обычно следует за ломонтитовой, а в единичных случаях даже замещает 
ее, следуя непосредственно за гейла нди то вой ассоциацией (McKee, 1 9 6 2 ) .  
Данному автору, а также Бейли и др. (Bai ley et al.," 1 9 6 4 )  удалось закарти
ровать лавсонитовую и глаукофановую зоны, оконтуривающие крупные надвиго- 
вые пластины в области развития граувакк францисканской формации. В близ-, 
ких геологических ситуациях закартированы зоны развития палеозойских и 
мезозойских глаукофановых сланцев в пределах Западно-Корякской складчатой 
системы (Добрецов и др., 1970, 1 9 7 4 ) .

Следует отметить, что парагенезы минералов, в частности слоистых сили
катов, соответствующие породам, испытавшим глаукофановый метаморфизм, 
практически не изучены. Почта не известны кристалцохимические особенности 
ассоциирующих с лавсонитом и глаукофаном магниёйо-железистых диоктаэдри
ческих слюд -  фенгитов, N а-слюд парагонитов, хлоритов, а также особенности 
структурных преобразований этих важных индикаторных минералов при перехо
де от слабо измененных пород к породам» глаукофанового комплекса. Слюды в 
породах, метаморфизованных в условиях высоких давлений и низких темпера
тур, мало привлекали внимание исследователей. Это связано с тем, что подоб
ные минералы, как правило, не получают широкого развития в вулканогенных 
породах щелочноземельного ряда, характерных для островных дуг, служивших 
основным материалом для формирования пород в начале цеолитовой, а далее 
лав сони т-глаукофано вой серий. Слюдистые минералы появляются обычно в 
случае присутствия терригенного материала. С этой точки зрения представля
ет большой интерес изучение сопряжения некоторых терригенных комплексов, 
содержащих фенгитовые и парагонитовые слюды с глаукофа новыми сланцами.
Не исключено, что кристаллохимические особенности всего ряда минералов 
глаукофа нового метаморфизма в терри генной фации будут иметь свою специ
фику.

Очевидно, что исследование цеолитовой фации представляет сейчас одну из 
важнейших задач проблемы эпигенеза вулканогенных комплексов поясов спа
ренного метаморфизма. На уровне ломонтитовой зоны происходит дивергенция 
минеральных парагенезов цеолитовой фации. Ветвь высокотемпературного эпи
генеза -  метаморфизма воплощается в зонах пренита—пумпеллиита и далее эпи- 
дота и актинолита фации зеленых сланцев. Ветвь метаморфизма низких темпе
ратур и высоких давлений' находит свое воплощение в формировании комплек
сов фации голубых глаукофановых сланцев. Эта дивергенция находит экспери
ментальное обоснование в особенностях поведения ломонтита в условиях повы
шенных давлений и температур, рассмотренных в работах Э.Э. Сендерова и 
Н.И. Хитарова ( 1 9 7 0 ) .  Все три описанные типа регионального эпигенеза по
род континентов, тесно связанные и 'наследуемые* определенными видами ме
таморфизма, характеризуются двумя общими важнейшими особенностями:

1. Процессы минерального преобразования пород определяются в подавляю
щем большинстве случаев с а м о р а з в и т и е м  их п е р в и ч н о г о  и с х о д н о 
го в е щ е с т в а ,  претерпевающего сложные минералогические превращения в 
различных термодинамических обстановках при изохимическом течении про
цессов.

2. Все процессы эпигенеза и метаморфизма носят п р о г р е с с и в н ы й  х а 
р а к т е р  и сопровождаются п о я в л е н и е м  н о в о о б р а з о в а н н ы х  м и н е р а 
л о в  с п о с л е д о в а т е л ь н о  в о з р а с т а ю щ е й  п л о т н о с т ь ю  и у м е н ь ш е 
нием с о д е р ж а н и я  воды.

Региональный океанический эпигенез

Проблема эпигенеза океанических осадков пока в литературе почти не ос
вещалась. В последние два года появилось только несколько работ, посвящен
ных преобразованию кремней и карбонатных осадков, на которых мы остано
вимся ниже. Данная проблема сделалась актуальной и доступной сейчас в свя
зи с получением керна многочисленных скважин глубоководного бурения *Тло-



мар Челленджер*, вскрывших донные океанические осадки третичного и мело
вого возраста на глубинах до одного километра.

Подчеркнем, что решение проблемы постседиментационных преобразований 
океанических осадков связано, прежде всего, с выяснением особенностей фор
мирования состава глинистого вещества как на ранних этапах осадкообразо
вания, так и на стадиях его дальнейшего изменения. Это определяется тем, 
что, во-первых, глинистый материал играет огромную роль в современных и 
древних океанических осадках, как в виде собственно глинистых пород, так 
и составной части органогенных карбонатных и кремнистых илов, а во-вто
рых, тем, что, как известно, именно глинистые минералы, так же как и цеоли
ты, широко распространенные в океанических глинах, являются очень чуткими 
индикаторами разных термодинамических и физико-химических условий окру
жающей среды.

Выяснение особенностей минералообразования регионально распространен
ного глинистого вещества должно составить необходимый и обязательный фон 
для понимания генезиса других специфических океанических аутигенных обра
зований, в частности железо-марганцевых конкреций и корок, так же как и 
других типов рудных концентраций. Иными словами, именно глинистые мине
ралы могут составить основу для установления типичных минеральных пара
генезов океанических силикатных осадков, в которых выявились бы взаимо
связи первичного материала и аутигенных образований, связанных с процес
сами подводного разложения, вулканической деятельности различного характе
ра, а также влияние глубинных флюидов разного состава и температур. Такое 
исследование позволит дать вещественное воплощение в виде определенных 
минералогических систем многим процессам, трактующимся пока в чисто гео
химических аспектах, без конкретных минералогических форм. Совокупность 
установленных явлений, воплощенная в определенных минеральных ассоциаци
ях и прослеженная в разрезах скважин, вскрывших осадки мезо-кайнозойско- 
го возраста, позволит выяснить основные черты общего становления и регио
нально-^ пи генетического преобразования первого -  осадочного -  слоя океанов.

Сказанное выше должно относиться не только к осадочным образованиям 
первого слоя, но и в существенной степени необходимо для характеристики про
цессов вторичных преобразований магматических пород, слагающих 2-Л  и 3 -й  
слои. В метаморфических породах океанического дна очень широким распро
странением пользуются породы низших ступеней метаморфизма, относящиеся 
к цеолитовой и зеленосланцевой фациям. По имеющимся сейчас в литературе 
материалам (Миасиро и др., 1973 ; Канн, 1973; и др.) весьма значительную 
роль в измененных базальтах, габбро и других коренных породах играют слои
стые силикаты и цеолиты. Уже сейчас можно сказать, что они сильно отлича
ются от слоистых минералов и цеолитов, являющихся индикаторными минера
лами данных фаций регионального эпигенеза и начального метаморфизма на 
континентах. Только детальный парагенетический анализ систем первичных и 
новообразованных минералов сможет пролить свет на условия формирования 
ассоциаций, характеризующих тот или иной тип метаморфических превращений 
коренных пород, выявить специфику процессов метаморфизма в океанах и про
следить особенности сопряжения измененных осадков нижних горизонтов перво
го слоя с преобразованными магматическими породами 2 -го  слоя. Иными сло
вами, установить характер взаимоотношений процессов океанического эпигене
за и метаморфизма.

Начнем рассмотрение океанического эпигенеза с характеристики начальной 
стадии формирования глинистого вещества пелагических осадков. Работами по
следних лет, как по современному пелагическому глинообразованию (Муравьев, 
1974; Хворова, 1 9 7 4 ) ,  так и по глинистым образованиям мезо-кайнозойских 
отложений, вскрытых скважинами Тломар Челленджерг, получены важные дан
ные, позволяющие предложить новую модель регионального глинообразования 
в .пелагических осадках океанов (Коссовская и др., 1 9 7 5 ) .  Установлено, что 
пелагические глины имеют аутигенное происхождение. Основным слагающим их



минералом является специфический железистый монтмориллонит, который мож
но назвать "океаническим* монтмориллонитом. Характерной особенностью яв
ляется своеобразная игольчатая форма и крайняя нестойкость минерала, кото
рый легко растворяется в кислотах. Часто монтмориллонит содержит некото
рую примесь слоев гидрослюды, образующих неупорядоченные смешанослойные 
структуры с монтмориллонитом. Химический и минералогический состав пела
гических глин оказался идентичным продуктом глубинного разложения базаль
тов. Материалы Д.Х. Мэтьюза (Метьюз, 1973 ) ,  изучившего серию образцов 
океанических базальтов северо-западной части Атлантического океана, убеди
тельно иллюстрируют, что базальты, испытавшие наиболее глубокое разложе
ние, практически превращены в глиноподобные образования. Д.Х. Мэтьюз назы
вает гли но подобные минералы хлорофеитом или фиброхлоритами; судя по дан
ным рентгеновского изучения -  это типичные минералы группы монтморилло
нита. Полученные результаты Мэтьюз изображает в виде диаграмм (рис. 3 ), 
на которых показывает эволюцию химического преобразования базальтов. Вид
но, что в процессе последовательного разложения базальта увеличивается со
держание Ре20з, уменьшается FeO, CaO, MgO и резко возрастает содержание 
К2О и H2Q  Нанесенные на этот же график собранные авторами данные по 
химическому составу океанических глин разного возраста из разных литологи
ческих типов пород: современных глубоководных глин, силикатной части крем
нистых осадков, серых и красных глин плиоцен-^эоценового возраста, изучен
ных по материалам скважин 8, 9, 12 рейса 2 (Коссовская и др., 1975 ) ,  по
казывают совпадение химического состава конечных продуктов разложения ба
зальтов и глинистого вещества осадков. Вероятно; вполне правомочен вывод о 
том, что высокая химическая и минералогическая однородность глубоководных 
океанических глин, представленных главным образом ферримонтморилл они те
ми, является следствием их образования за счет разложения однородных оке
анических базальтов.

Изучение мощных разрезов третичных и меловых отложений (мощностью 
около 8 0 0  м) скважины 9 рейса 2 и скважин 2 5 9 г 261 рейса 27 , проведен
ное авторами, позволило проследить особенности изменения глинистого вещества 
в своеобразных условиях океанического эпигенеза. Сущность их заключается 
в появлении при движении сверху вниз по разрезу необычных форм раскристал- 
лизации глинистого вещества, представленного в основном океаническим фер- 
римонтмориллонитом. В образцах глин разреза скважины 9 мощностью около 
8 0 0  м, отличающихся большой литолого-минералогической однородностью, 
удается проследить под электронным микроскопом целую гамму преобразова- • 
ний глинистого вещества. На электронно-микроскопических снимках прослежи
вается ряд переходов от неправильных частиц, состоящих из тончайшего вой
локоподобного материала, до великолепно окристаллизоваиных игольчатых и 
тонколентовидных образований, часто образующих своеобразные сростки типа 
метелок (см. статью А.Г.Коссовской.в наст, сб., табл. 1 ).

Следует отметить, что морфология частиц заметно меняется при движе
нии вниз по разрезу и в нижних горизонтах (эоцен-мел; скв. 9 и 2 5 9 )  иго
лочки приобретают более четко ограненную форму. Это не является следст
вием гидрослюдизации монтмориллонита, как это можно было ожидать по ана
логии с поведением монтмориллонита в разрезах толщ континентов, содержа
ние воды и К2О практически остается постоянным как в валовом составе глин, 
так и во фракции меньше 0 ,0 0 1  мм.

Полученные материалы позволяют впервые наметить особенности минерало— 
образования при океаническом эпигенезе.

В условиях высокого постоянного давления столба океанических вод не 
происходит быстрого отжимания поровых вод и соответствующего уплотнения 
глинистых осадков, как это имеет место в мелководных эпиконтинентальных 
бассейнах. В этих условиях ферримонтмориллонитовые минералы легко рас- 
к ристал л изовываются, приобретая игольчато-пластинчатые формы, совершенно 
не свойственные никаким минералам глин и аргиллитов континентов. Подоб-



ные формы имеют иногда гидрослюдистые минералы в поровых участках пес
чаников разрезов, изученных на континентах, где существовало свободное про
странство, благоприятное для свободного роста кристаллов. В океанических 
глинах зарождение кристаллитов осуществляется в условиях высокой диффузи
онной проницаемости осадков и реализуется в формировании специфического 
тиксотропного каркаса, благоприятствующего дальнейшему разрастанию иголь
чатых индивидуумов ферримонтмориллонита. Образование этого каркаса глини
стых осадков определяет очень медленное их уплотнение за счет увеличения 
размера кристаллитов и появления вместо игольчатых удлиненно-пластинча
тых форм и сохранение высокой пористости длительное время и на значитель
ных глубинах. На глубинах от первых десятков до 1 5 0 -2 0 0  м пористость 
глинистых осадков уменьшается от 90 до 45 -50% . В дальнейшем пористость . 
меняется очень мало и составляет 43 -40%  на глубине около 8 0 0  м (скв. 9, 
рейс 2 ) .  Массовое проявление 'игольчатой раскристаллизации' глинистого ве
щества наблюдается обычно также ниже, с 1 5 0 -2 0 0  м. Принципиально дру
гой характер имеет изменение пористости в глинистых осадках третичного и 
мезозойского возраста на континентах. Энгельгардтом ( Von Engelhardt, 1961 ) 
было проведено специальное исследование изменения пористости в глинистых 
отложениях различного возраста и установлена зависимость уменьшения пори
стости от глубины погружения. По его данным, на глубине около 8 0 0  м по
ристость третичных и мезозойских глин никогда не превышает 20 -25% . Оче
видно, насколько резко отличаются значения изменения пористости при эпиге
незе одновозрастных отложений континентов и океанов.

гальмиролитического разложения 
и сопоставление с химизмом пе
лагических глин (по Д.Х. Мэтью
зу, с добавлениями авторов)

1 -  контур вариаций состава 
невыветрелых базальтов; 2 -  
выветрелые базальты; 3 -  базаль
ты банки Суоллоу; 4 -  океани
ческие красные глины разного 
возраста (Q  -  Сг); 5 -  средний 
состав красных глубоководных 
глин. Стрелка показывает услов
ную границу (по Дж. Канну) рас
членения базальтов на свежие 
(частично гидратированные)* и 
преобразованные, которые не мо
гут быть использованы при со
ставлении схем петрогенеза ба
зальтов океана



Таким образом, длительное сохранение высокой пористости и сопряженная 
с этим специфическая раскристаллизация ферримонтмориллонитов является од
ной из характернейших черт эпигенеза глинистых океанических отложений 
1-го слоя.

Второй особенностью эпигенеза океанических осадков является зональное 
распространение цеолитов; можно говорить о двух вертикальных, стадийных 
зонах распространения цеолитов, представляющих специфическую цеолитовую 
фацию океанических осадков (рис. 4 ) .  Верхняя зона, охватывающая отложе
ния от современных до миоцена, отличается присутствием филлипсита (К—Na— 
цеолита), нижняя -о т  эоцена до мела -  клиноптилолита (преимущественно, 
Ca—Na—К— цеолита). Филлип сит характеризуется низким отношением SiOg/A^Og- 
= 2 -3 , что как бы подчеркивает его сродство с измененной палагонитизиро- 
ванной гиалокластикой базальтового состава. В клиноптилолитах отношение 
SiC^/A^Og всегда больше 6 -7 , до 10. Увеличение роли Si может, вероятно, 
быть связанным с интенсивным поступлением его в баланс аутогенного мине
рал ообразования за счет растворения различных твердых фаз кремнезема как 
биогенного, так и неорганического происхождения. Причины зонального распре
деления цеолитов в осадках первого слоя требуют дальнейших исследований.
Не исключено, что это является не только следствием эпигенетических изме
нений, но и разного первичного состава цеолитов в эоцен-меловых и миоцен- 
срвременных осадках. Образование более 'щелочного* филлипсита может быть 
следствием увеличения роли щелочного вулканизма в послеэоценовое время 
(Коссовская, 1 9 7 5 ) .

Третья особенность эпигенетического преобразования океанических осадков 
наглядно воплощается в минеральной и кристаллохимической эволюции минера
лов групп кремнезема с последовательной перекристаллизацией аморфного био
генного кремнезема в кристобалит и далее в кварц. Пожалуй, этот вопрос из 
всей проблемы эпигенеза океанических осадков привлек наибольшее внимание 
исследователей.

Ф.М. Уиверу и Ш. В. Вайсу удалось установить очень раннюю постепенность 
перехода биогенного опала диатомитов в а-кристобалит слоистых кремней в 
плиоценовых осадках плато Кергюлен Южного океана в керне скважин на глуь» 
бинах всего около 6 м (Weaver, Wise, 1 9 7 3 ) .

Р . Гринвуд, изучивший 9 6  образцов кремнистых пород из скважин рейсов 
1 -4  'Пю мар Челленджер' обратил внимание, что процессы силифнкации идут 
различным образом в нанпланктоново-фораминиферовых осадках и в кремни
сто-глинистых породах (Greenwood, 1 9 7 3 ) .  К тому же заключению пришли 
Т.А.Дэвис и ШР.Сапко .(Davies, Supko, 1 9 7 3 ) .  По наблюдению всех авторов 
ряд: опал -» кристобалит -» мелкозернистый кварц прослеживается достаточ
но отчетливо. По нашим наблюдениям зональность в распределении различных 
форм кремнезема отчетливо проявляется в кремнистых породах скважин стан
ции 8 рейса 2. В эоценовых и меловых слоях на глубинах около 2 5 0  м наб
людаются интенсивная раскристаллизация и заполнение камер радиолярий ми
крозерни стым халцедоном, сменяющимся в нижележащих горизонтах кварцем; 
в раковинах радиолярий часто можно наблюдать отчетливые пирамиды роста 
новообразованного кварца.

Установление возрастных и глубинных границ стадийных зон распростра
нения различных модификаций кремнезема: опала, кристобалита, халцедона и 
кварца в разных породах разрезов океанических отложений является сейчас 
актуальной и доступной задачей. Присутствие различных модификаций кремне
зема, отчетливо диагностирующихся рентгеноструктурным анализом, может 
служить хорошим индикатором различных уровней постседиментационных из
менений океанических осадков.

В заключение следует рассмотреть вопрос о характере сопряжения осадоч
ных отложений 1-го слоя с измененными, метаморфизованными породами 2 -го  
слоя, иными словами, рассмотреть характер сопряжения океанического эпиге
неза и метаморфизма. Конечно, необходимые материалы для изучения этих



Р и с .  4 . Схема зональности регионального цеолитообразования на континентах и в океанах

К о н т и н е н т :  1 -  мощные комплексы терригенных и вулкано-терригенных пород мезозоя-палеозоя, измененные процессами ре
гионального эпигенеза в областях с континентальной корой (Верхоянье, Новая Зеландия, Австралия); 2 -  вулканогенно-осадочные 
комплексы мезо-кайнозоя активных окраин континентов, измененные процессами регионального эпигенеза (Япония, Коста-Рика и 
д р .); 3 -  гидротермальные системы, развитые в неогеновых и современных вулканогенных комплексах в областях с корой пере
ходного типа (Курильские острова, Камчатка и др.).

О к е а н :  4  -  пелагические осадки современного и мезо-кайноэойского возраста, измененные океаническим эпигенезом (Q -  
миоцен с филлипситом; эоцен -  мел с клиноптилолитом (слой 1 ) ;  5 -  метаморфизованные магматические породы океанического 

to субстрата (слои 2 ,3 )



явлений появятся только после получения кернов скважин, прошедших 2-ой  
слой, однако некоторые предварительные данные имеются уже сейчас.

Драгирование, проведенное в различных районах С ре дин но-Атлантического 
и Индийского хребтов, главным образом в пределах зон трансформных раз
ломов, показало широкое распространение метаморфи зова иных пород. Среди 
образцов измененных базальтов, долеритов и габбро рядом исследователей 
были выделены породы, принадлежащие к цеолитовой, зеленосланцевой и амфи
болитовой фациям метаморфизма (Аументо и др., 1973 ; Канн, 1973; Миас:и- 
ро и др. , 1 9 7 3 ) .  Для совокупности процессов метаморфического преобразова
ния пород океанического субстрата Миасиро предложил термин 'метаморфизм 
океанического дна'. По существующим представлениям метаморфизм осущест
вляется под океаническими хребтами, на небольшой глубине, в условиях высо
ких температур до 5 0 0  (в  соответствии с высокими значениями теплового 
потока под хребтами) и небольших давлений около 1 -4  кбар.

В соответствии с современными моделями глобальной тектоники, в резуль
тате спрединга, участки новообразованной океанической коры, состоящие из 
метаморфизованных магматических пород, постепенно удаляются от осевой час
ти хребта, покрываются осадками и составляют, таким образом, 2 -й  и 3 -Л  
слои океанического субстрата. Имеющиеся сведения по метаморфизму океани
ческих пород очень скудны и отрывочны и в наибольшей степени относятся к 
низшей цеолитовой фации метаморфизма. Однако даже имеющиеся сведения 
убедительно свидетельствуют о том, что цеолитовую фацию океанического дна 
совершенно неправильно отождествлять с цеолитовой фацией регионального 
эпигенеза -  метаморфизма островных дуг и континентов. Ни минералогические 
ассоциации цеолитов, ни геологическая обстановка и факторы цеолитообразо— 
вания не допускают такого сопоставления. Хотя вопросы типизации цеолитовых 
фаций недавно были подробно рассмотрены в работе А.Г. Коссовской ( 1 9 7 5 ) ,  
мы коротко остановимся на этой проблеме и в данной статье, ввиду важности 
установления особенностей цеолитообразования для понимания специфики океа
нического и континентального метаморфизма (см . рис. 4 ) .

В пределах активных окраин континентов достаточно четко выделяются два 
типа процессов, ведущих к массовому формированию цеолитов: 1) региональ
ное цеолитообразование, связанное с постепенными погружениями вулканоген
но-осадочных пород в более глубокие зоны земной коры, рассмотренное выше, 
и 2 ) наложенное гидротермальное цеолитообразование локального характера, 
обычно наиболее ярко проявляющееся в областях современных геотермальных 
систем (Петрова, 1970 ; Набоко, Гпаватских, 1 9 70 ) .

Как уже выше упоминалось, для цеолитовой фации регионального эпигене
за -  метаморфизма типичны значительные мощности, четкая зональность, вы
ражающаяся в появлении при движении сверху вниз по разрезу все менее гид
ратированных и более плотных цеолитов, присутствие в определенных зонах 
только одного 'ведущего' цеолита при необязательной и незначительной при
меси еще одного, максимум двух цеолитов, абсолютное преобладание Са -цео
литов, в частности ломонтита. Последнее дало основание Г. Винклеру ( 1 9 6 9 )  
проводить верхнюю границу цеолитовой фации по массовому развитию именно 
этого цеолита, выделяя данный тип метаморфизма под наименованием 'м ета
морфизм погружения'. Хотя термин 'метаморфизм погружения' нельзя приз
нать удачным, ибо погружения являются непременным условием не только ме
таморфизма, но и регионального эпигенеза, даже на его ранних этапах, одна
ко в данном случае этот термин хорошо подчеркивает принципиальные отличия 
цеолитовой фации регионального эпигенеза -  метаморфизма с протяженностью 
зон в сотни километров от локальной наложенной цеолитовой минерализации, 
характерной для геотермальных систем.

Цеолитовые ассоциации гидротермального метаморфизма отличаются много
образием и пестротой состава, отсутствием региональной зональности, огра
ниченным ореалом распространения. Разнообразнейший состав цеолитов, мета
соматически замещающих основные компоненты пород и заполняющих трещины



и поры, отсутствие порядка в смене более гидратированных цеолитов менее 
гидратированными при движении вниз по разрезу, многократные смены в раз
резе одних цеолитов другими отражают сложный характер обстановки цеолито- 
образования, контролировавшийся составом и температурами гидротермальных 
растворов, фильтрующихся через тектонически раздробленные породы, В тече
ние существования гидротермальной системы температуры и состав растворов 
неоднократно менялись, что и обусловило фазовое разнообразие цеолитов и за?» 
тушевало возможную первичную температурную зональность в их распределе
нии, Любопытно, что в цеолитовых ассоциациях гидротермального типа также 
абсолютно доминируют Са-цеолиты и одним из распро стране иней ши х цеолитов 
является ломонтит, что находится, очевидно, в соответствии с составом *по- 
род-хозяев* в пределах островных дуг, принадлежащих к Са-4целочному ряду.

Цеолитовая фация океанов в какой-то мере напоминает цеолитовую ассоци
ацию геотермальных систем, но отнюдь не цеолитовую фацию регионального 
эпигенеза-метаморфизма в ее классическом понимании. С первой их объединя
ет то, что в обоих случаях процессы цеолитизации носят наложенный характер, 
связанный с поступлением растворов по разломным зонам. Ассоциации цеоли
тов океанического метаморфизма отличаются также большим разнообразием и 
пестротой состава, отражающими нестабильный, неравновесный характер сис
темы. Этим, пожалуй^ ограничивается сходство упомянутых цеолитовых ассо
циаций. В отличие от локальных проявлений цеолитообразования в геотермаль
ных системах островных дуг, цеолитовая фация океанического субстрата при
сутствует в океанической коре по-видимому повсеместно, составляя верхнюю 
часть 2 -го  слоя. В составе цеолитов преобладают Na -разности. Основным 
ведущим цеолитом является анальцим; затем следует натролит, мезолит, ско- 
лецит, томсонит, шабазит, стильбит, ломонтит, гейландит. Последовательность 
образования цеолитов и характер их распространения пока не изучены, это од
на из важнейших задач будущего исследования океанического метаморфизма. 
Цеолитообразование в океанических магматических породах происходит близко 
к поверхности, нередко в основании одного лавового потока и осуществляется 
при сложном взаимодействии порода + глубинные флюиды (? ) + морская вода. 
Одень интересен и принципиален вопрос об источнике N а. Большинство иссле
дователей склонно приписывать привнос Na глубинным флюидам; по мнению 
авторов, доминирующее значение здесь могла иметь нагретая морская вода, 
просачивающаяся через тектонически раздробленные породы, и вступающая во 
взаимодействие с ними. Чрезвычайно большой интерес приобретает сейчас 
сравнительное изучение анальцимовых пород океанического субстрата и раз
личных анальцимовых габбровдов типа тешенитов Грузии, Ловозерского масси
ва, долеритов трапповой формации Сибирской платформы и других.

Как видно из приведенного описания, для цеолитовой фации регионального 
эпигенеза-метаморфизма можно выделить Са -ломонтитовый тип островных дуг 
и Na -анальцимово-полифазный тип океанического дна. Соотношение разных ти
пов цеолитовых фаций в океанах, в пределах активных окраин и орогенных 
поясов континентов показано на рис. 4. О зеленосланцевой фации океаническо
го метаморфизма сведений еще меньше, чем о цеолитовой. Однако материалы, 
которые приводят Миасиро и его соавторы ( 1 9 7 3 ) ,  Канн ( 1 9 7 3 )  и другие 
исследователи, говорят о существенных отличиях зеленосланцевой фации океа
нов и орогенных поясов. Существенные различия проявляются как в текстурах 
пород -  в полном отсутствии сланцеватости, так и в их минеральном соста
ве, в частности широком развитии минералов группы монтмориллонита (см ек- 
титов). Эти минералы исключены для пород нормального зеленосланцевого ме
таморфизма. Еще на уровйе нижних зон глубинного эпигенеза они исчезают, 
преобразуясь в хлориты и слюдистые минералы. Весьма интересным фактом 
является устойчивость Са-плагиоклазов, также крайне нестойких минералов 
регионального эпигенеза -  раннего метаморфизма на континентах. Охень ред
ко встречается эпидот, не встречен пумпеллиит, зато иногда С а—пл агиокл азы 
замещаются мусковитом, наблюдается присутствие новообразованного кварца.



Присутствие мусковита -  совсем необычного минерала океанических пород 
Дж.Канн ( 1 9 7 3 )  объясняет тем, что минеральная система была, по-видимому, 
открыта для реализации К2О из морской воды, подобно тому как это имеет 
место при подводном выветривании базальтов. А«Миасиро и др. ( 1973) под
черкивает, что для океанического метаморфизма зеленосланцевая фация мо
жет принципиально отличаться от классической зеленосланцевой фации конти
нентов. В зеленосланцевой фации океанических пород присутствует ассоциация 
С а-плагиоклаз -  актинолит-хлорит. Исключительная редкость с пил и то в среди 
океанических пород, отсутствие характернейшего процесса альбитизации Са -пла
гиоклазов, сопровождающихся появлением пренита, пумпеллиита и эпидота, до
статочно выразительно подчеркивают резкую специфику океанического зелено
сланцевого метаморфизма, при котором отсутствуют процессы спилитизации, 
столь характерные для диафторитовых (регрессивных) преобразований базаль
тов орогенных поясов.^-

Таким образом, океанический метаморфизм является региональным ретро
градным процессом, выражающимся в разуплотнении вещества с появлением 
новообразованных минералов (глинистых минералов, цеолитов) с более 'пыш
ными* некомпактными структурами, в состав которых входит много воды, 
катионов Na и К, способных к обмену при процессах взаимодействия горячий 
флюид -» порода «- морская вода. При изучении океанического метаморфизма 
предстоит еще очень многое сделать, чтобы понять и найти особенности и 
границы (воплощающиеся в определенных минеральных индикаторах) процессов 
подводного выветривания, локального воздействия термальных растворов и ре
гионального ретроградного метаморфизма, проходящего под океаническими 
хребтами.

Заканчивая описание океанического эпигенеза -  метаморфизма, следует еще 
раз подчеркнуть главную особенность их 'сопряжения' выражающуюся в том, 
что силикатные осадки 1-го слоя -  глины и цеолиты -  являются по существу 
ничем иным, как продуктами массового подводного выветривания -  гальмиро- 
лиза-б  аз альтов и представляют как бы к р а й н и й  ч л е н  р е г и о н а л ь н о г о  
п р о ц е с с а  р е т р о г р а д н о г о  п р е о б р а з о в а н и я  о к е а н и ч е с к и х  м а г 
м а т и ч е с к и х  п о р о д  ч е р е з  под в од н ы й  м е т а м о р ф и з м  к с о б с т 
в е н н о  о с а д о ч н ы м  о б р а з о в а н и я м .  Направленность эпигенетического 
преобразования осадков при движении сверху вниз хотя и воплощается в ря
дах преобразования некоторых минералов (например, опал -+ кристобалит -*
-► кварц), но проявляется в целом крайне слабо. Гораздо сильнее выражена 
преемственность вещества ретроградной линии преобразования: магматические 
породы -♦ региональнометаморфизова иные породы субстрата -* осадки 1-го  
слоя. Эта направленность дополняется большим или меньшим ( региональным) 
поступлением эксгаляционного материала (Fe,  Мп и др.), достигающего мак
симума в быстро раздвигающихся океанических хребтах.

Резюмируя вышеизложенное, можно констатировать, что направленность и 
характер сопряжения эпигенеза и метаморфизма на континентах и в океанах 
резко различны. На континентах доминируют процессы гравитационного уплот
нения пород, находящие воплощение в прогрессивном характере регионального 
эпигенеза и продолжающего его метаморфизма, погружения и сжатия, проте
кающие при иэохимическом преобразовании вещества.

Для океанического дна типичен ретроградный тип преобразований вновь 
возникающей океанической коры, начиная от метаморфизма под океаническими 
хребтами, протекающего при раздвигании океанического дна, до гальмиролиза.
В своей наиболее завершенной форме этот процесс как бы воплощается в фор
мировании осадочного слоя пелагических глин с цеолитами.

^По-видимому, наиболее правильное решение проблемы спилитов принадлежит 
Д.С. Коржинскому, относящему это явление к ранним стадиям метаморфизма, 
а точнее, по определению И.Л. Добрецова и его соавторов ( 1 9 7 2 ) ,  к регио
нальному эпигенезу базальтов, осуществляющемуся в наземных обстановках.
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КРИСТАЛЛОХИМИЯ СЛОИСТЫХ СИЛИКАТОВ

С Т Р У К Т У Р Ы  М И Н Е Р А Л О В  И  В О П Р О С Ы  И Х  Г Е Н Е З И С А

В. А. ДРИЦ

СТРУКТУРНЫ Е И КРИСТАЛЛОХИМ ИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ  
СЛОИСТЫХ СИЛИКАТОВ

Введение

В настоящее время выполнено большое число исследований по определению 
и уточнению кристаллических структур разнообразных классов минералов, в 
том числе силикатов. Надежное определение координат атомов и межатомных 
расстояний создало предпосылки для создания тех или иных моделей 'связы
вания*, с помощью которых можно объяснить наблюдаемые вариации длин 
связей, т.е. выявить хотя бы в полуколичественной форме природу химической 
связи между атомами в различных кристаллических соединениях. Особое вни
мание в последние годы уделялось анализу природы связей между катионами 
и окружающими их аниона!ми в тетраэдрах кристаллических структур.

Д.В. Крюкшанк ( Cruickshank, 1961 ) детально рассмотрел роль тг-связы- 
вания в силикатах. Он показал, что в ионе Т 0 ” “  только две d -орбитали цен
трального атома могут формировать сильные d - p  л-связи с р-орбиталями* 
кислородов. Теория Д.В. Крюкшанка позволяла предсказывать длины Т-О-свя- 
зей в тетраэдрах и таким образом стимулировала появление работ, в которых 
вариации длин связей и углов между ними в тетраэдрах силикатов анализи
ровались в терминах тг-связывания. Позднее, однако, выяснилось, что для со
гласования наблюдаемых данных с ожидаемыми требуются некоторые допол
нительные предположения, в частности учет электроотрицательности нететра
эдрических катионов ( McDonald, Cruickshank, 1967 ).

В то же время некоторые авторы утверждают, что вариации межатомных 
расстояний в силикатах можно объяснить на основе локального баланса за
рядов, оправдывая существование ионной модели связывания в таких силикатах, 
как пироксены, амфиболы и т.п. (Clark et al., 1969 ).

В.Х. Баур ( Baur, 1 9 7 1 ), основываясь на правиле электростатической ва
лентности Полинга, показал, что для SiO^ ^тетраэдров силикатов существует 
простое соотношение между длиной связи и усилием связи, получаемым 
данным анионом от окружающих его катионов.

В данной работе обсуждается модель связывания для слоистых силикатов, 
несколько отличающаяся от упомянутых выше. На ее основе делается попытка 
с единых позиций проанализировать наблюдаемыё вариации длин связей и углов 
между ними в тетраэдрах слоистых силикатов. Следует отметить, что система
тического изучения длин связей в тетраэдрах этой группы минералов ранее 
не проводилось.

Во втором разделе статьи приводятся некоторые эмпирические соотноше
ния, справедливые для структур слоистых силикатов, на основе которых мож
но строить структурные модели, оперируя с минимальным числом независимых 
параметров -  составом, размером и формой элементарной ячейки минерала.

Анализ межатомных расстояний и углов между 
связями в тетраэдрах слоистых силикатов

Характерной особенностью тетраэдров в слоистых силикатах является то, 
что три связи катион -  анион направлены к атомам кислорода, которые яв
ляются общими для двух тетраэдров, в то время как одна связь направлена 
к атому кислорода, являющемуся также вершиной октаэдра. Связи, направлен



ные к анионам, общим для двух тетраэдров, называются обычно 'мостиковы- 
ми'. Связь с анионом, который принадлежит лишь одному тетраэдру и не 
является общим с другим тетраэдром, называется 'немосТиковой'. Таким об
разом, в каждом тетраэдре слоистых силикатов содержится три 'мостиковые' 
и одна 'немостиковая' связи. Ниже будет рассматриваться упрощенная модель 
тетраэдра, в которой три 'мостиковые' связи считаются эквивалентными.

Результаты определения структур ряда* слоистых силикатов показали, что 
положение тетраэдрического катиона существенно зависит как от степени за
мещения Si на А1, так и от положения и распределения компенсирующего по
ложительного заряда. Например, при составе тетраэдров Si3 _xA lj+x(* >0 ) 
положение тетраэдрического катиона может быть разным в случае слюд и 
хлоритов. Если в хлоритах весь отрицательный заряд тетраэдров может ком
пенсироваться зарядом гидроокисных слоев, то в слюдах заряд, нейтрализуе
мый катионами К, имеет предел, равный +1. Поэтому у хлоритов базальные 
анионы А 1-тетраэдров приближены к ОН -группам гидроокисных слоев, а те
траэдрические катионы приближены к 'немостиковым' анионам, чтобы ком
пенсировать их валентность. В слюдах избыточный заряд х по необходимости 
должен компенсироваться за счет заряда октаэдров, 'немостиковые' анионы 
тетраэдров с увеличением х все в большей степени нейтрализуют свою ва
лентность за счет октаэдрических катионов, и тетраэдрические катионы 'ано
мально' приближаются к основаниям тетраэдров.

Помимо подобного качественного объяснения наблюдаемых соотношений 
между 'мостиковыми' и 'немостиковыми' длинами связей обсудим модель 
'связывания' атомов в тетраэдрах, которая позволяет анализировать вариа
ции тетраэдрических связей в реальных структурах слоистых силикатов в 
более строгой количественной форме.

При характеристике межатомных расстояний удобно оперировать величиной 
порядка связи п, равной среднему числу пар электронов, участвующих в свя
зывании данной пары атомов. В основе предлагаемой модели лежат следую
щие положения. Для связывания катионов Si и Al с атомами О в группы 
Si0 4  и АЮ4 необходимо 12 валентных электронов (8  на четыре гибридные 
связи и 4 на две тг-связи). Постоянное число электронов, участвующих в 
образовании четырех валентных связей, объясняет тот факт, что среднее рас
стояние катион -  анион в тетраэдрах данного состава при данном структурном 
мотиве является величиной постоянной. Когда все связи имеют равное число 
пар электронов, то порядок каждой связи п = 1,5. Предполагается далее, что 
если катион находится в 'центре тяжести' тетраэдров, то порядок каждой 
из четырех связей имеет одно и то же значение п =1,5 . У неправильного по 
форме тетраэдра при одном и том же п длины связей могут быть неодинако
выми, так как при одном и том же числе электронов на связь длина связи 
может зависеть от доли s -  и р-характера в гибридных ^-связях, а также 
от соотношения а -  и тт -связывания между парами рассматриваемых атомов.

При упомянутых выше условиях можно считать, что в тетраэдрах катион 
смещен из 'центра тяжести' в направлении аниона, связывание с которым 
характеризуется большим по сравнению со средним ( п = 1,5) порядком связи. 
Укорачивание связи определяется разницей действительного и среднего по
рядка связи. Для того чтобы найти математическое соотношение между укорачи
ванием связи и разностью порядков связи, используем хорошо известную формулу 
Л. Полинга ( Pauling, 1960):

Г1  ”  г 2

1ч-----------------
*2 ” ~ 1

где п -  порядок рассматриваемой связи длиной г ; k\, ^  г j . г 2  -  силовые 
константы и длины одинарной (п =1) и двойной (л =2 ) связей соответственно.



Р. Дж. Джилеспи и Е.А.. Робинсон (Gillespie, Robinson, 1963 ; Robinson, 
1963 ) нашли, что для С104, S04, Р04 , SiC^-тетраэдров справедливы соот- 
ношения:

КС1-0) = 1 ,7 0 -
0,33 

1 + 0,44
2 — п 

п -  1

; HS-0) = 1,70-
0,30

1 +0,46
2 -  п ’ 
п -  1

К Р -0 ) =1,76
0,32 

1 + 0,45 —
)

п

7
r(S i-0 ) = l,83

0,32

1 + 0,60 —
п

т

(1)

По аналогии с выражениями (1 ) можно записать следующее приблизительное 
выражение для межатомного расстояния А1—О в а 104 —тетраэдре;

г (A l-О ) = тх -
0,32

1 + 0,60
2 -  л 
л-1

( 2 )

В условиях замещений Si на А1 и выполнения правила аддитивности в изме
нении межатомных расстояний в тетраэдре со средним составом SixA lj_ x 
среднее расстояние катион — анион будет равно:

0 32
г = г (Si—О) х + (1-х)г(А1—О) = г \ ----------^--------- , (3)

1 . 0 , 6 0 ^
п — 1

r'l = xry (S i-0 ) + (1 -  X)rx (А1-0).

Другими словами, если выражение (2 )  справедливо, то укорачивание длины 
связи с увеличением порядка связи не зависит от длины одинарной связи и 
степени замещения Si на А1. При изменении порядка связи п по сравнению 
с 1,5 катион сместится из 'центра тяжести' тетраэдра на величину

Дг = г (1,5) -  г(п ) = + 3,75(и-1,5)(г1-га)
(2л +1)

(4 )

Знак '+ '  при л > 1,5, а при п <1,5. На рис. 1 показана зависимость меж

ду Д г^ г и величиной — -  ̂ при = 0*32 и 0,30 А (я>1 ,5 ), а также

Аг^г и величиной -при г\~т2 =0 ,30  А.
В качестве экспериментального материала использовались результаты уточ

нения структур слоистых силикатов, выполненные различными авторами, а 
также данные химического состава исследованных минералов. Предварительно 
были проведены следующие расчеты.

1. Для тетраэдров всех анализируемых структур были найдены координаты 
их 'центров тяжести', равные среднему арифметическому координат атомов 
кислородов, образующих вершины тетраэдра. Для каждого тетраэдра рассчиты
вались расстояния от 'центра тяжести' Т '  до каждой из его вершин rfT0- 0) 
и углы О-Т-О и Т - 0 ь г - Т 9 . В табл. 1 приведены экспериментальные г (Г -0 ) 
и рассчитанные КТ*- 0) значения для 'немостиковой' и трех 'мостиковых' 
связей. Для каждого тетраэдра даны средние для трех 'мостиковых' связей
значения r°P (Т -0 ) и rc Р (Г -0 Х  Кроме того, приведены величины А г, рав- 

вч бч _/
ные разностям между соответствующими значениями г ( Т - 0 )  и r f f  -0 ), 
Данные табл. 1 показывают, что для структур, имеющих на ячейку два тетра
эдра, не связанных элементами симметрии, значения &rn b r^ rn b r (T i - 0 ) —rnb r '  

*(Т -  0) и Affo = r£P (Т -  0) — r£P ( Т * -  0) Для каждого тетраэдра очень близки.



Arnbr(A)
0,09-

0,20 йРа

r 'br от 1------для различных струк-
1,5

1 -  полилитионит (Takeda, Burnham, 1969 ); 2 -  2М2 -лепидоли т  (Takeda 
et а 1 •, 1971 ); 3 -  накрит (Blount et al., 1969 ); 4  -  диккит (Newnham, 
1961 ); 5 -  М аргарит (Takeuchi, 1965 ); 6 -  гЛ^-фенгит (Giiven, 1967 );
7 - Mg-вермикулит (Shirozu, Bailley, 1966 ); 8 -  C r-хлорит (Brown, Bailley, 
1963 ); 9 -  2Mj —мусковит (Giiven, 1967 ); 10 -  ЗТ -мусковит (Giiven, 
Burnham, 1967 ); 11 -  диоктаэдрический хлорит (Александрова и др., 1972 ); 
12 -  накрит (Звягин и др., 1972 ); 13 -  дитриоктаэдрический хлорит (Алек
сандрова и др., 19 72 ); 14 -  2М2 -диоктаэдрическая слюда (Жухлистов и др., 
1974 ); 15 - F e -хлорит (Shirozu, Bailey, 196,5); 16 -  Fe-биотит (Tepikin 
et al., 1969;17 -кcaнтoфиллит;(Takeuchi, 196 5 ) ;a "  rl : -  r2  = 0 ,30X  • 6 -  r\ -  r2= 

= 0,32 t

Для каждого тетраэдра всех анализируемых структур рассчитывались ин

дивидуальные значения углов 0 ^ г-Т '— 0^г и 0 г̂ и соответствующие сред

ние по тетраэдру углы О ^ -7 -О ^  и 0Ьг- 7 *  -Оп^г*

2. Для каждого тетраэдрического аниона, согласно правилу электростати
ческой валентности Л. Полинга (Pauling, 19 60 ), рассчитывалась сумма уси
лий связей, получаемых данным анионом от окружающих его катионов. Вслед 
за В.Г. Бауром (Baur, 1971) используем следующие обозначения: Ра -  сум
ма усилий связи, получаемых "немостиковым* атомом кислорода; Р^ -  сумма 
усилий связи, получаемой "мостиковым" атомом кислорода. Полученные зна
чения Ра и Р^ усреднялись, находилось среднее усилие связи Рср, приходяше-

3 Р б Р а
еся'на анион данного тетраэдра Рср=--- -----. Значения Ра > Pq и Рсрдля

тетраэдров всех анализируемых структур даны в табл. 1.
В целом полученные данные показывают, что, как правило, для слоистых

силикатов Ра < Рсри r ^ r (T -0 )< r^ r (T '-0 ). Причем чем больше А Ра=Рср - Р а >

тем больше ^ rnbr = rn b r^~  0) - rnbr ( ^ “  0)- С другой стороны, Р^ > Р(.р



Значения тпЪт>гпт> г, P.d, Р^, Р с ^ для анализированных минералов

Минерал rnbr rbrx ГЬг 2 r br%
cp

r br

%
1 2 3 4 5 6 7

Полилитионит 
(Takeda, Burnham,

Т -0 1 ,5 6 4 1 ,6 4 2 1 ,6 1 6 1 ,6 5 6 1 ,6 3 8 1 ,8 3 3

1 9 6 9 ) Т - 0 1 ,6 6 0 1 ,6 1 5 1 ,5 8 3 1 ,6 0 3 1 ,6 0 1 2 ,1 6 7

Лг -0 ,0 9 6 0 ,0 2 7 0 ,0 3 3 0 ,0 5 3 0 ,0 3 8 2 ,0 8 3

2 М 2 -лепидолит т ~ о 1 ,6 1 4 1 ,6 2 1 1 ,6 0 4 1 ,6 4 1 1 ,6 2 2

(Takeda et a l.# T j - o

Лг

1 ,6 7 1 1 ,6 0 7 1 ,5 8 7 1 ,6 1 0 1 ,6 0 1
1 9 7 1 ) -0 ,0 5 7 0 ,0 1 4 0 ,0 1 7 0 ,0 3 1 0 ,0 2 1

1 ,887  

0 n a i

Т 2- О  1 ,6 0 4

т'2 -О
Лг

1 ,6 6 9

-0 ,0 6 5

1 ,6 3 3  1 ,6 5 6  . 1 ,6 3 8  1 ,6 4 2

1 ,6 0 7  1 ,6 1 0  1 ,6 3 8  1 ,6 1 8

0 ,0 2 6  0 ,0 46  0,000 0 ,0 2 4

2 ,0 4 0

Накрит 

(Blount et a l.f 
1 9 6 9 )

T x -  0 

7 ^ -0  

Ar

1 ,6 2 5

1 ,6 7 8*

-0 ,0 5 3

1 .5 8 9

1 .5 9 0  

-0 ,0 0 1

1 ,6 3 4

1 ,5 9 4

0 ,0 4 0

1 ,6 2 0

1 ,6 0 0

0 ,0 2 0

1 ,6 1 5

1 ,5 9 5

0 ,0 2 0

t 2-0 1 ,6 0 7 1 ,6 0 9 1 ,6 3 1 1 ,6 3 2 1 ,6 2 4

7 ^ - 0 1 ,6 6 1 1 ,6 2 8 1 ,5 9 2 1 ,5 9 1 1 ,6 0 4
Л r -0 ,0 5 4 -0 ,0 1 9 0 ,0 3 9

0 ,0 4 1 0 ,0 2 0

Диккит т х- о

7 ^ -0

1 ,6 1 4 1 ,6 1 5 1 ,6 3 7 1 ,6 4 1 1 ,6 3 1
(Newnham, 1961)

1 ,6 6 8 1 ,6 1 0 1 ,5 9 1 1 ,6 3 3 1 ,6 1 1
1 ,9 0Лг -0 ,0 5 4 0 ,0 0 5 0,0 46 0,008 0,0 20
2 ,1 0

т 2- ° 1 ,6 1 7 1 ,6 1 7 1 ,6 1 4 1 ,6 0 4 1 ,6 1 2 2 ,0 5
72 -0 1 ,6 6 7 1 ,5 8 0 1 ,5 9 9 1 ,6 0 6 1 ,5 9 5

Л г -0 ,0 5 0 0 ,0 3 7 0 ,0 15 0,0 02 0 ,0 1 7
2M ̂ -мусковит 
(Giiven, 1967)

T j-  0

7 ^ -0

1 ,6 3 7

1 ,6 6 8

1 ,6 4 3

1 ,6 3 5

1,632

1 ,6 4 1

1 ,6 6 1

1 ,6 2 4

1 ,6 4 5

1 ,6 3 3
1 ,9 4 0

Л Г -0 ,0 3 1 0,008 -0 ,0 0 9 0 ,0 3 7 0 ,0 12
2 ,0 4 2

2 ,0 1 7т 2- о 1 ,6 4 2 1 ,6 4 6 1 ,6 4 6 1 ,6 3 4 1 ,6 4 2

1 ,6 7 3 1 ,6 2 0 1 ,6 4 4 1 ,6 3 1 1 ,6 3 2

Дг -0 ,0 3 1 0 ,0 26 0,0 02 0 ,0 0 3 0 ,0 10

ЗТ -мусковит 
(GUven, Burnham, 
1%7)

T j - 0  1 ,6 2 2

r J - 0  1 ,6 5 1

Л г -0 ,0 2 9

1 ,6 9 0  1 ,6 7 5

1 ,6 8 4  1 ,7 2 4

0 ,0 0 6  -0 ,0 4 9

1 ,6 9 8  1 ,6 8 8

1 ,6 1 0  1 ,6 7 3

0 ,0 8 8  0 ,0 1 5

V  о 
* 2 - °  
А г

1 ,9 2 7

2 ,0 5 4

2,0221 ,6 1 9  1 ,5 4 5  1 ,5 6 3  1 ,6 8 6  1 ,5 9 8

1 ,6 4 6  1 ,5 3 7  1 ,6 0 8  1 ,6 1 7  1 ,5 8 7

-0 ,0 2 7  0 ,0 0 8  -0 ,0 4 5  0 ,0 6 9  0 ,0 1 1



1 I 2 | 3 I 4 1 - 5 r ^ ~ 1 7
Диоктаэдрический 7 , - 0  * 1 ,6 1 7  * 1 ,7 3 0 ' 1 ,6 7 2 f  1 ,6 8 1 1 1 ,6 9 5 •
хлорит ( Александре)- _ q 1 ,6 4 8 1 ,7 0 6 1 ,7 0 5 1 ,6 3 7 1 ,6 8 2
ва и др., 1 9 7 2 ) I

1 ,9 4 6
A r -0 ,0 3 1 0 ,0 2 4 -0 ,0 3 3 0 ,0 4 4 0 ,0 1 3

2 ,0 3 5

2 ,0 1 3r 2- ° 1 ,6 6 0 1 ,6 0 8 1 ,5 9 8 1 ,5 9 3 1 ,6 0 0

^ - 0 1 ,6 8 3 1 ,5 9 8 1 ,6 0 3 1 ,5 8 3 1 ,5 9 5

Д r -0 ,0 2 3 0 ,0 1 0 -0 ,0 0 5 0 ,0 1 0 0 ,0 0 5

Дитриоктаэдрический 7. - 0 1 ,7 5 1 1 ,7 4 1 1 ,6 4 5 1 ,6 4 5 1 ,6 7 7
хлорит (Александ
рова и др., 1 9 7 2 )

7^—0 1 ,7 6 8 1 ,7 4 3 1 ,6 6 1 1 ,6 0 6 1 ,6 7 0
1 ,9 5 6

A r -0 ,0 1 7 -0 ,0 0 2 -0 ,0 1 6 0 ,0 3 9 0 ,0 0 7
2 ,0 1 3

2 ,0 0

О1ь
Г 1 ,6 4 1 1 ,6 0 5 1 ,5 6 7 1 ,6 2 3 1 ,5 9 8

т 'г -О 1 ,6 6 6 1 ,5 7 0 1 ,5 6 8 1 ,6 2 8 1 ,5 8 8

A r -0 ,0 2 5 0 ,0 3 5 0 ,0 0 1 -0 ,0 0 5 0 ,0 1 0

Маргарит T r °

r i - o

1 ,6 9 2 1 ,6 8 6 1 ,6 9 8 1 ,6 9 6 1 ,6 9 3
(Takeuchi, 1965)

1 ,7 4 0 1 ,6 8 6 1 ,6 7 8 1 ,6 6 2 1 ,6 7 5
1 ,8 7 5

2 ,0 6 2
A r -0 ,0 4 8 - 0 *0 2 0 0 ,0 3 4 0 ,0 1 8

7 , - 0 1 ,6 7 4 1 ,7 3 4 1 ,7 0 3 1 ,6 9 3 1 ,7 1 12 2 ,0 1 5
t '2 - o 1 ,7 2 0 1 ,6 7 4 1 ,7 2 6 1 ,6 8 5 1 ,6 9 5

A r -0 ,0 4 6 0 ,0 6 0 -0 ,0 2 3 0 ,0 0 8 0 ,0 1 6

2М^-фенгит 7 X—0 1 ,6 1 8 1 ,6 2 0 1 ,6 2 1 1 ,6 2 9 1 ,6 2 3

(GUven, 1%7) 7 { - 0  

A r

1 ,6 6 2 1 ,6 1 1 1 ,6 1 8 1 ,5 9 6 1 ,6 0 8

-0 ,0 4 4 0 ,0 0 9 0 ,0 0 3 0 ,0 3 3 0 ,0 1 5
1 ,9 1

2 ,0 8 6
7 , - 0 1 ,6 3 0 1 ,6 2 9 1 ,6 3 4 1 ,6 3 9 1 ,6 3 4

r ' - o 1 ,6 7 0 1 ,6 0 0 1 ,6 3 6 1 ,6 2 9 1 ,6 2 1 2 ,0 4 0

A r -0 ,0 4 0 0 ,0 2 9 -0 ,0 0 2 0 ,0 1 0 0 ,0 1 3

Mg-вермикулит 7 j—° 1 ,6 8 2 1 ,6 8 0 1 ,6 5 7 1 ,6 7 2 1 ,6 6 9
(Shirosu, Bailey, 
1 9 6 6 )

7 j—0

A r

1 ,7 2 0

-0 ,0 3 8

1 ,6 6 4

0 ,0 1 6

1 ,6 4 0

0 ,0 1 7

1 ,6 6 5

0 ,0 0 7

1 ,6 5 6

0 ,0 1 3
1 ,9 5 2

2 ,0 2 4
7 , - ° 1 ,6 2 4 1 ,6 2 9 1 ,6 5 0 1 ,6 6 3 1 ,6 4 7

T 2 ~ °
1 ,6 5 6 1 ,6 2 9 1 ,6 4 0 1 ,6 3 7 1 ,6 3 4

2 ,0 0 6

A r -0 ,0 3 2 - 0 ,0 1 0 0 ,0 2 6 0 ,0 1 2

Сг-хлорит 7, - 0 1 ,6 6 2 1 ,7 1 5 1 ,6 4 6 1 ,7 1 7 1 ,6 9 2
(Brown, Bailey, 
1963) 7 {-r0 1 ,6 9 4 1 ,6 7 0 1 ,6 8 0 1 ,6 9 1 1 ,6 8 0

1 ,9 3 8
A r -0 ,0 3 2 0 ,0 4 5 -0 ,0 3 4 0 ,0 2 6 0 ,0 1 2

7 , - 0 1 ,6 4 8 1 ,6 3 7 1 ,6 4 2 1 ,6 1 6 1 ,6 3 2
2 ,0 4 2

2
7 -2 -0 1 ,6 8 4 1 ,6 3 1 1 ,6 1 4 1 ,6 1 4 1 ,6 2 0

2 ,0 1 6

Дг -0 ,0 3 6 0 ,0 0 6 0 ,0 2 8 0 ,0 0 2 0 ,0 1 2

Fe-хлорит 7 - 0 1 ,6 7 0 1 ,6 8 4 1 ,6 5 6 1 ,6 6 8 1 ,6 6 9 1 ,9 5
(Shirozu, Bailey, 
1 9 6 5 )

7^—0 1 ,6 8 9 1 ,6 7 7 1 ,6 4 7 1 ,6 6 2 1 ,6 6 2 2 ,0 2

4 r -0 ,0 1 9 0 ,0 0 7 0 ,0 0 9 0 ,0 0 6 0 ,0 0 7 2 ,0 0



1
2 3 1 5 1 3

I 7
F в-биотит Г - 0  *1 1 ,7 0 0  1 1 ,6 7 6 1 1 ,6 4 3 1 1 ,6 4 5 1 1 ,6 5 5 ■ 1 ,971
(Tepikin et al., Т - 0 1 ,7 0 8 1 ,6 6 8 1 ,6 6 4 1 ,6 2 0 1 ,6 5 2 2 ,0 0 2
1 9 6 9 )

А г -0 ,0 0 8 0 ,0 0 8 -0 ,0 2 1 0 ,0 2 5 0 ,0 0 3 1 ,9 9 9

Ксантофиллит т -0 1 ,7 1 0 1 ,7 2 5 1 ,7 5 4 1,7 30 1 ,7 3 6 1 ,9 3 6
(Takeuchi.1965) т - 0 1 ,717 1 ,7 0 4 1 ,7 4 4 1 ,7 5 6 1 ,7 2 8 1 ,9 6 5

А Г -0 ,0 0 7 0 ,0 2 6 0 ,0 1 0 -0 ,0 0 6 0 ,0 0 8 1 ,9 5 8
Тальк (см. статью T j - 0 1 ,6 3 6 1 ,6 2 9 1 ,6 0 0 1 ,6 1 1 1 ,6 1 3

В.А. Дрица и др., f i —O 1 ,6 3 0 1 ,6 2 1 1 ,6 1 3 1 ,6 1 5 1 ,6 1 6
в наст, сборнике) 1 2 ,0 0

А г 0 ,0 0 6 0 ,0 0 8 -0 ,0 1 3 -0 ,0 0 4 —0 ,0 0 3
2 ,0 0

Т 9 - 0 1 ,6 0 8 1 ,5 9 2 1 ,5 9 3 1 ,6 4 5 1 ,6 1 9
Z 2 ,0 0

т2 ~ ° 1 ,6 0 2 1 ,621 1 ,6 2 3 1 ,6 4 8 1 ,6 2 1

А г 0 ,0 0 6 -0 ,0 0 1 -0 ,0 0 2 -0 ,0 0 3 -0 ,0 0 2

Накрит (Звягин и др.. Г г 0 1 ,6 5 9 1 ,5 6 4 1 ,6 0 9 1 ,6 0 0 1 ,5 9 1

1 9 7 2 ) T i —0 1 ,7 0 4 1 ,557 1 ,5 8 5 1 ,5 8 4 1 ,5 7 5
1 ,9 0

Аг -0 ,0 4 5 0 ,0 0 7 0 ,0 2 4 0 ,0 1 6 0 ,0 1 6
о 1 п

т „ - о 1 ,6 1 4 1 ,6 1 5 1 ,617 1 ,6 2 8 1 ,6 2 0
Z , J.U

2 2 ,0 5
1 2 - 0 1 ,6 5 9 1 ,6 3 5 1 ,5 7 1 1 ,6 0 8 1 ,6 0 5

Аг -0 ,0 4 5 -0 ,0 2 0 0 ,0 4 6 0 ,0 2 0 0 ,0 1 5

2 М 2  -  диокт аэдр ичес- т х- о 1 ,5 9 4 .1 ,6 2 6 1 ,6 2 6 1 ,6 0 3 1 ,6 1 8

кая слюда (Ж ухлис- т ', -0 1 ,6 2 8 1 ,5 5 7 1 ,6 4 2 1 ,6 1 2 1 ,6 0 4
тов и др., 1 9 7 4 ) 1

1 ,94
Аг -0 ,0 3 4 0 ,0 6 9 -0 ,0 1 6 -0 ,0 0 9 0 ,0 1 4

2 ,0 7
т 2 -0 1 ,5 9 0 1 ,7 0 7 1 ,6 1 2 1 ,6 7 2 1 ,6 6 4

т £ - 0 1 ,6 4 9 1 ,7 1 1 1 ,577 1 ,6 4 0 1 ,6 4 3
2 ,0 4

Д г -0 ,0 5 9 -0 ,0 0 4 0 ,0 3 5 0 ,0 3 2 0 ,0 2 1

/ Ср » .  ЛЪ
. ^ ( Т - О ) ^  (Т -0 ) :  чем больше Л Рб= Рср| тем больше А ^ г = г^г (T -U )

- £  * ( т ' -  0).
Анализ значений углов 0 -Т —0 и 0-7^0 показьшает следующее. Если ин- 

дивидуальный угол 0— 0 меньше 109°28\ то соответствующий угол 0—Т -  

—0 увеличивается. Наоборот, если угол 0— Т -—0 больше 109°28#, то соответ

ствующий угол 0 -7 --0  уменьшается. Таким образом, как правило, углы 0—Т - -

-0 ближе к 109°28/| чем соответствующие углы 0— Tf—0, хотя степень при
ближения этих углов варьирует в широких пределах. Тетраэдры всех струк
тур слоистых силикатов подразделяются на вытянутые вдоль оси с • (таких 
большинство) и сплющенные (тетраэдры ксантофиллита, один из двух неза
висимых тетраэдров Mg-вермикулита, Сг-хлорита, ЗТ-мусковита и диоктаэдри-

ческого хлорита). Для всех вытянутых тетраэдров углы 0^r-T -0 n f̂ очень 

близки по величине, так же как и углы 0^г- Т /-О^г, и равны в среднем со

ответственно 110°10 ±14 и 108°421 ±12* с максимальным отклонением 
от этих значений, не превышающим ±25. Для сплющенных тетраэдров наблю-



дается аналогичная тенденция для значений угла 0 f̂ - T - 0 n^r и

но соответствующие средние значения равны 109o 12/ i 8 * и 109°40; i 8 ;. 
Вместе с тем углы 0^г - Т - 0 п^г изменяются от 109°40 до 113°5(/, углы 

0^г- 7 -0 ьг -  от 109°20# до Ю 4°5о ! Характерно, что с увеличением ДРа 

наблюдается отчетливая тенденция к увеличению угла 0^г- 7 - 0 п£г и уменьше

нию угла О ^ -7 -О ^ . Например, для полилитионита, для которого ДРа = 0 ,25, 

углы ® Ь г~ Т -О пЬги 0^Г-Р -0 ^ Г равны 113°47 и 104°50, тогда как в ксан

тофиллите, для которого ДРа = 0 ,023, соответствующие углы равны 110°05* 

и 108°46/. Соответственно с увеличением ДРа> как правило, увеличивается 

разность между углами 0 ^r - 7 - 0 n£f и О ^ - 7 -О ^, а также растет разность уг

лов 0nbr- T - 0 br и ОпЬ г ~ т1-®Ьг> 0 6f- T  -  0Ьг и 0 r̂- 7 - 0 ^гкачественно эти дан
ные можно объяснить следующим образом. Чем больше порядок связи гп ъг 
( Т - 0 ) ,  т.е. чем больше ДРа, тем большее отталкивание происходит между

'мостиковыми' и 'немостиковыми' связями и, следовательно, тем больше 
угол O n f a - T -0^г. Поскольку средний порядок связи в тетраэдре постоянный, 
то увеличение п на гп^г связи приведет к уменьшению порядка п на 'мости- 
ковых' связях. Соответственно при этом уменьшится отталкивание между 
'мостиковыми' связями и уменьшится угол ^ Ь г - Т - О ^  (по сравнению со сред
ним углом 109°28# ).

Выше предполагалось, что независимо от типа катиона (Si или А1) в свя
зывании четырех анионов принимают участие 12 валентных электронов. Сле
довательно, для одного и того же порядка каждой связи п = 1,5 усилие связи 
от тетраэдрического катиона к аниону соответствует 1  для Si; 0 ,75 для А1 
и (0 ,2 5 х+ 0 ,7 5 ) для тетраэдра со средним катионным составом SixA lj_ x.

Рассмотрим подробнее тетраэдр состава SixA l^_x. “Если катион находится

в 'центре тяжести' и Ра=Рб=РСр, Toraa по условию порядок каждой связи 
равен 1,5 и усилие связи от тетраэдрического катиона к аниону равно 0 ,25x f 
+0,75. Если АРа = РСр - Р а^0 , то это означает, что 'немостиковый' анион име
ет избыточный отрицательный заряд, а базальные анионы -  избыточный поло
жительный заряд. В этих условиях следующее перераспределение усилий связи 
от тетраэдрического катиона к анионам будет обеспечивать электронейтраль
ность анионов: (0 ,2 5 х + 0 ,75+  АРа) -  валентное усилие от катиона к базаль
ному аниону. При таком распределении валентных усилий от тетраэдрического 
катиона обеспечивается равенство Pa = p 0 =PcpJ В то же время можно пред
положить, что отрицательный заряд ДРа на 0П̂ Г 'передается' от 0n f̂ к те
траэдрическому катиону в форме 'донорных' электронов, которые увеличивают 
порядок 'немостиковой' связи до п> 1,5. Таким образом, порядку связи п = 
=1,5 соответствует валентное усилие связи от тетраэдрического катиона к 
аниону, равное ( 0 ,2 5 х+ 0 ,7 5 ); порядку связи м> 1,5 соответствует усилие 
связи, равное (0 ,25х + 0 ,75+  АРа).

В первом приближении эти величины связаны пропорциональной зависимо
стью, т.е.

„ 0,25 х + 0,75 + ДРа ДРа

1̂ 5 = 0,25* + 0,75 = 1 + 0,25*+ 0,75

ИЛИ

п

П5

ДРа

0,25*+ 0,75 ДР,

(5а)



п

75
^ 6

0,25*+0,75
А Рл (5 6 )

Рассмотрим теперь характер смещений Аrn^f и А г^  в зависимости от ДР^

и APg.  Соответствующие данные для всех известных автору структур приведе
ны на рис. 1 и в табл. 1. На рисунке видно, что все экспериментальные точ
ки на диаграмме практически лежат на кривой, описываемой уравнением ( 4 ) .  
Это обстоятельство служит достаточно убедительным аргументом в пользу 
обсуждаемой в данной работе модели связывания. Как уже упоминалось выше, 
значения Агп^г для двух неэквивалентных тетраэдров каждой структуры прак
тически одинаковы. По этой причине соответствующие значения Агп^т на рис. 1 
отмечены одной точкой.

При определении Аг^Р длины трех "мостиковых" связей каждого тетраэдра 
от

усреднялись. Это связано с тем, что при используемом методе подсчета ва
лентных усилий для структур слоистых силикатов получаются одинаковые зна
чения для каждого базального аниона. Однако индивидуальные значения

г^г( Г -0 ), г ^ (Т  —0) и их разности варьируют в очень широких пределах, 
особенно в случае ЗТ-мусковита и однопакетного диоктаэдрического хлорита 
(табл. 1 ), что свидетельствует о неоднородности распределения на каждом 
базальном анионе. Это связано либо с неоднородным распределением усилий 
связи от катионов, либо с зависимостью Pg от угла Г - О ^ - Г ,  а также, веро
ятно, с другими, пока неизвеотыми факторами. Естественно, 'загрубление "значе
ний "мостиковых" связей за счет их усреднения существенно ограничивает воз
можности оценки индивидуальных величин из анализа состава, размеров и 
формы элементарной ячейки минерала (см. ниже), хотя величиныг п^г и 
могут быть предсказаны на основании этих данных достаточно точно. Практи
ческое использование полученных результатов обсуждается ниже.

Некоторые эмпирические соотношения между средними 
межатомными расстояниями октаэдров и тетраэдров 
в структурах слоистых силикатов

1. Ср е дн ие  длины с в я з е й  т е т р а э д ри ч е с к и й  ка ти он - ани он .  На 
основании сделанных выше предположений о том, что в тетраэдрах в связыва
нии катиона с анионами принимают участие 12 валентных электронов, можно 
сделать заключение, что среднее межатомное расстояние катион -  анион в 
тетраэдре определенного состава для данного структурного мотива тетраэдров 
должно быть величиной постоянной. Действительно, А. Смит (Smith, 1954 ) 
еще в 1954 г. показал, что для слоистых силикатов среднее расстояние кати-

о
он -  ^нион в случае Si -тетраэдров равно 1,60А, в случае А1-тетраэдров -  
1,75А и в случае' Si АК -тетраэдров -  1 ,60*+ 1,75 ( 1 -х ). Позднее А.Смит

и С.В. Бейли ( Smilli, Bailey, 1963) уточнили эти данные в отношении числен-
о о

ных значений длин связей для Si-тетраэдра (1 ,6 2 А ) и A l-^гетраэдра (1 ,7 7 А ). 
Имеющийся в настоящее время фактический материал по средним расстояниям 
катион -  анион в тетраэдрах разного состава для разных структур слоистых 
силикатов позволяет предполЬжить, что средние длины связей в тетраэдрах 
данного состава различаются для диоктаэдрических и триоктаэдрических струк
тур по крайней мере для 2:1 слоев. По этой причине лучшее соответствие рас
считанных и экспериментальных значений средних длин связей в тетраэдрах 
состава Si VA Î  _х получается, если принять для диоктаэдрических структур

r(Si-O) =1 ,61А  и r(А1—0) =1,75А , а для триоктаэдрических — r(Si—0) =1,62Х



и г(А1—0 )=  1,77А. В обоих случаях среднюю длину связи тетраэдра состава 

SixA l i _ x находим по формуле:

r(S i,A l-0 )=  x r(S i-0 )+  ( l- x )r (A l-O ),

Некоторое уменьшение средних длин тетраэдрических связей в случае диокта- 
эдрических структур согласуется с выводами Г. Брауна и Г.Гиббса (Brown, 
Gibbs, 1969 ) о том, что среднее r (Si -O)  в тетраэдрах линейно увеличи
вается с ростом среднего координационного окружения катионами четырех 
анионов данного тетраэдра. В табл. 2 приводятся рассчитанные и экспери
ментальные значения средних тетраэдрических длин связей для диоктаэдричес- 
ких и триоктаэдрических структур. Разница между этими величинами не пре- 

о
вышает 0 ,006А.

2. С р е д н и е  длины с в я з е й  о к т а эд р ич ес к ий  к а т и он - ани он .  В на
стоящее время уточнены диоктаэдрические структуры, октаэдры которых за
селены преимущественно катионами А1. Анализ средних межатомных расстоя
ний октаэдрический катион -  анион d(Al— О) показывает, что их значения за
метно варьируют для разных структур. Для структур, содержащих 2:1 слои, 
наблюдается отчетливая тенденция к увеличению d (A l-O ) с увеличением па-

о
раметра Ь ячейки (рис. 2 ). Минимальное значение d(Al—О) =1 ,912А  наблю
дается для Маргарита и парагонита, у которых относительно небольшие раз
меры межслоевых катионов допускают максимально возможный разворот те
траэдров и соответственно минимальное (или очень небольшое) растяжение 
октаэдрической сетки. В мусковите крупные катионы К препятствуют разво
роту тетраэдров после достижения предельно допустимого расстояния К-О.
Это приводит к увеличению параметра Ъ мусковита по сравнению с парагони
том и маргаритом. В связи с этим октаэдрическая сетка 2:1 слоя оказывает-

Т а б л и ц а  2

Значения средних расстояний тетраэдрический катион — анион г и октаэдрический 
катион -  анион d (рассчитанные и экспериментальные)

Минерал гэ
г
Р d3 dP

1
Т р и о к т а г ( дрически е минера1 лы

Fe -биотит................ 1,667 1,667 2,076 2,080 9,311
Ксантофиллит. . . . 1,724 1,7 30 2,050 2,040 9,003
Mg-вермикулит. . . . 1,658 1,662 2,080 2,07 3 9,255
Fe -аннит...................• 1,685 1,680 2,106 2,110 9,404
Fe -хлорит................ 1,670 1,669 2,100 2,093 9,336
Сг-хлорит................... 1,66 1,659 2,075 2,075 9,247
Т альк......................... 1,62 1,620 2,075 2,075 9,147

Д и о к т а э д р и ч е с к и е мине ра л ы

Мусковит................... 1,644 1,647 1,930 1,932 9,0153
Мусковит................... 1 ,643 1,647 1,933 1,930 9,008
К, Na -мусковит. . . 1,645 1,647 1,923 1,926 8,976
Диоктаэдрический

хлорит...................... 1,647 1,643 1,920 1,923 8,956
Парагонит................... 1,652 1,647 1,913 1,914 8,907
Маргарит................... . 1,697 1,685 1,912 1,911 8,886
Фенгит........................ , 1,627 1,632 1,956 1,964 9,038
ЗТ -мусковит............. . 1,636 1,642 1,942 1,938 9,000



с я в 'напряженном', растянутом вдоль оси Ъ состоянии, что, по-видимому,
о

и обусловливает увеличение (А1—О) ДО 1,9 ЗА. Диоктаэдрический хлорит и 
К, Na-мусковит имеют промежуточное значение Ъ (по сравнению с Ъ К-мус-

о
ковита и парагонита), и для них d ( А1—О) = 1*92А. Видимо, при оценке значе
ний d (A l—О) следует учитывать величину b параметра ячейки и данные рис.2.

При анализе средних расстояний октаэдрический катион -  анион в триокта- 
эдрических структурах слоистых силикатов удовлетворительное согласие рас
считанных и экспериментальных значений d (R —0 )  (получается при допущении 
постоянства средних длин связи октаэдров с данным катионом и выполнении

Р и с .  2. Зависимость среднего октаэдри
ческого расстояния А1 — О от параметра

А1гО
J,9¥~

1,91

Ш 8,8Ь 8,91 9,00 b3Kzntp

правила аддитивности при расчете средних длин связей у октаэдров смешан
ного состава. Другими словами, средняя длина связи катион -  анион у окта
эдров заданного состава может быть подсчитана по формуле

d = IС  ( 6)

где С • -  относительные содержания катионов i сорта с известным и посто
янным d ..

В та(>л. 2 приведены экспериментальные и рассчитанные значения d для 
разных триоктаэдрических структур. При этом использовались следующие 'р е
перные' межатомные расстояния для 2:1 слоев: d ( Mg—О) =2,075 А;

d(Ke2+- 0 )  = 2.12 А;

d(Fe3 + - 0 ) , 1 . 9 9 A ;

d(Li-O) 2.16А.

Относительно большие размеры октаэдрической сетки обусловливают в слу
чае триоктаэдрических структур относительно небольшую чувствительность 
средних длин связей октаэдров к величине параметра Ь (по сравнению с ди- 
октаэдр ическими структурами).

В случае диоктаэдрических структур, у которых наряду с А1 присутствуют 
другие катионы, расчет d остается таким же, как и в случае триоктаэдричес
ких структур, с тем лишь отличием, что d (А1—О) оценивается по данным 
рис. 2.

Результаты оценки d для фенгита и ЗТ—мусковита приведены в табл. 2.
N. 3. Р а с ч е т  длин ре бе р  о к таэ др ов .  В триоктаэдрических слоистых ми

нералах октаэдрические сетки при статистически равномерном распределении 
катионов искажены главным образом за счет 'сплющивания' октаэдров вдоль 
оси г*. Поскольку при изменении формы октаэдров среднее расстояние катион-  
анион остается постоянным, то упомянутое 'сплющивание' октаэдров сопровож
дается увеличением длин ребер крышек октаэдров и уменьшением длин поде
ленных ребер. При этом происходит пространственное отдаление октаэдричес
ких катионов один от другого в плоскости слоя. Однако при любом искажении 
октаэдров среднее межатомное расстояние катион -  анион d связано со сред
ней длиной ребра октаэдра t соотношением (Дриц, 19 70 ): t - \[2d.

Ь..
В то же время 2/ - ^+*;?и где ( п и l k ~ средние длины поделенных

ребер и ребер крышек октаэдров. Таким образом, если известен состав и раз-



моры ячейки, то </. I j  и Iп можно определить по упомянутым формулам. Табл .З  
показывает исключительно хорошее соответствие данных, рассчитанных для 
триоктаэдрических структур и полученных экспериментально.

В диоктаэдрических структурах и з-за  упорядоченного распределения катио
нов характер искажений октаэдрических сеток существенно отличается от иска
жений в октаэдрах триоктаэдрических структур (B a iley , 1 9 6 6 ) .  Рассмотрим 
рис. 3 , на котором точки К • означают катионы, а точка Р -  центр пустого 
октаэдра. Нарисованные сплошными линиями треугольники со стороной t ^ яв
ляются верхними крышками уже "сплющенных" октаэдров, распределенных по

Р и с .  3 .  С хем ати ческое  изображ ение см е 
щений анионов, образующ их крышки окта
эдров в случ ае  диоктаэдрического мотива  

распределения октаэдрических катионов

Объяснение в тексте

правильному гексагональному мотиву. И з-за  необходимости экранировать элек
тростатическое отталкивание катионов анионы О движутся в направлении, ука
занном стрелкой, по биссектрисе угла  С О D поскольку нет электростатичес
кого притяжения аниона О из точки Р. Аналогичная причина смещает анионы 
А в положение А . С'/ в положение С  и т.д. Результирую щ ее положение рас
сматриваемых крышек октаэдров, оказавшихся развернутыми относительно 
исходных на некоторый угол  р т изображено на рис. 3 пунктирными линиями 
также в форме правильных треугольников со стороной /д. Очевидно, что:

Ь ^ АВ  и C D  2/д sin (90-/3) + 2/^sin (30+ = л cos? (30-/У).

Следовательно, при постоянном с увеличением р  происходит увеличение па
раметра /л Вторым следствием  разворота крышек октаэдров, как это видно 
на рис. 4 , является сокращение ребер t  ̂ общих двум заселенным октаэдрам, 
и увеличение длин ребер I т < общих заселенному и nyctoMy октаэдрам. При 
постоянстве среднего значения d  высота h октаэдрической сетки не зависит 
от р .  И з рис. 3 ,4  очевидны следующие соотношения:

dz —  + -----  : id -  : =
,,2 л  4/* cos^ (30-/3) 2 Ьэ

( 3 ) + ' п

6., - 2\/3tft cos (30-/8): d 2  ■=-----cos2 (30 + Д ) + —p
3 4

(7)

Кроме того , для октаэдров диоктаэдрических структур справедливы уравнения 
(Дриц, 1 9 7 0 ) :

t - s [ 2 d  и 4/ = (2 t k 'и + ' т  * ’ (8 )

где d  и t -  средние расстояния катион -  анион и анион -  анион в любом инди
видуальном октаэдре.



Т а б л и ц а  3

Значения длин ребер октаэдров для триоктаэдрических минералов

Минерал d0 р 
0

э

*СР £
э

‘п
0

‘ к

Mg -вермикулит 2 ,0 8 2 2 ,9 4 4 2 ,9 4 1 3 ,0 9 1 3 ,0 8 7 2 ,7 9 7 2 ,7 9 5
Fe -винит. . . . 2 ,1 0 6 2 ,9 7 8 2 ,9 7 5 3 ,1 3 7 3 ,1 3 6 2 ,8 1 7 2 ,8 1 4
Сг-хлорит. . . 2 ,0 7 9 2 ,9 3 9 2 ,9 3 9 3 ,0 8 8 3 ,0 8 8 2 ,7 9 1 2 ,7 9 1
Fe-хлорит. . . . 2 ,1 0 2 2 ,9 7 2 2 ,9 7 0 3 ,1 1 6 3 ,1 1 2 2 ,8 2 8 2 ,8 2 7
Ксантофиллит. . .2 ,0 4 4 2 ,8 9 0 2 ,8 9 0 3 ,0 0 4 3 ,0 0 0 2 ,7 7 6 2 ,7 7 9
Биотит................. 2 ,0 7 5 2 ,9 3 4 2 ,9 2 8 3 ,1 1 3 3 ,1 0 0 2 ,7 5 4 2 ,7 5 6

Совокупность выражений (7 ) и (8 )  позволяет рассчитать все длины ребер
заселенных октаэдров ( t^ ,  tn, tm ) 9 их высоту и угол р а з в о р о т а е с л и  заданы
d и Ь3. Кроме того, по формуле ^  = 2^sin(30 + р )  можно определить длину ре-

Г+* р т
бер крышек пустых октаэдров и затем по формуле d^= — =  рассчитать сред-

Р 2 у !

нее расстояние от центра пустого октаэдра до окружающих его анионов.
Результаты расчета ребер октаэдров для ряда диоктаэдрических структур 

•приведены в табл, 4. Совпадение рассчитанных и экспериментальных данных 
очень хорошее, если использовать в качестве исходных данных эксперимен
тальные значения d3 и Ьэ, Расхождение расчетных и экспериментальных дан
ных более заметно, если определять d по данным химического состава.

4. О п р е д е л е н и е  п а р а м е т р а  b j  и у г л а  р а з в о р о т а  т е т р а э д р о в  а. 
Характерной особенностью большинства структур слоистых силикатов является 
разворот оснований тетраэдров относительно нормали к слоям, что приводит 
к псевдогексагональной симметрии тетраэдрических сеток и уменьшению их 
размеров в плоскости ab. Результаты уточнения структур слоистых силика
тов показали, что угол разворота тетраэдров для разных минералов варьирует 
в очень широких пределах от О до 23°. Существует несколько точек зрения 
на причины, вызывающие отклонение от гексагонального мотива тетраэдричес
ких сеток в структурах слоистых силикатов. Одни авторы (Takeuchi, 1965 ) 
полагали, что разворот тетраэдров происходит из-за несоответствия размеров 
октаэдрических и тетраэдрических сеток. Поэтому при их сочленении в слои 
тетраэдрические сетки приспосабливаются к меньшим по размерам октаэдри
ческим сеткам за счет соответствующего разворота тетраэдров. Другие (Fran- 
zini, 1969 ) утверждали, что основная роль в развороте тетраэдров в слюдах 
принадлежит межслоевым катионам, которые стремятся иметь октаэдрическое 
окружение со стороны базальных кислородов. Большинство авторов (Radoslo— 
vich, 1961; Звягин, 1963; Bailey, 1966; Дриц, 1971; и др.) считали, что 
при определяющей роли размеров октаэдрических сеток на разворот тетраэд-

Т а б л и ц а  4

Значения длин ребер октаэдров для диоктаэдрических минералов

Минерал do *я К *к ‘ р* 1т -I

Маргарит. . . . 1 ,9 1 2 2 ,4 2 1 2 ,4 1 9 2 ,7 8 1 2 ,7 8 2 2 ,8 4 3 2 ,8 3 1
Диккит.............. 1 ,9 0 2 2 ,3 6 3 2 ,3 6 4 2 ,7 7 0 2 ,7 7  8 2 ,8 4 6 2 ,8 3 8
Накрит.............. 1 ,9 1 8 2 ,4 1 6 2 ,4 2 8 2 ,8 1 3 2 ,8 1 5 2 ,7 9 2 2 ,7 8 9
Мусковит. . . . 1 ,9 3 2 2 ,4 3 4 2 ,4 3 1 2 ,8 0 6 2 ,8 0 8 2 ,8 9 1 2 ,8 7 9
Фенгит..............
Диоктаэдрический

1 ,9 5 6 2 ,4 9 8 2 ,4 9 4 2 ,8 4 4 2 ,8 4 6 2 ,8 8 4 2 ,8 7 6

хлорит.............. 1 ,9 2 0 2 ,4 1 3 2 ,4 1 5 2 ,7 7 2 2 ,7 7 1 2 ,9 2 1 2 ,9 2 0



ров оказывают влияние и такие факторы, как размер и валентность межоло»*— 
вых катионов, характер наложения последующих слоев и т.п.

Недавно Дж. В.МакКаули и Р.Е. Ньюнхем (McCauley, Newnham, 197 1) по
пытались раздельно оценить влияние несоответствия размеров октаэдрических 
и тетраэдрических сеток и природы межслоевых катионов на величину угла 
а. С этой целью они исследовали зависимость угла а от рассчитанной из хи-

*,• 4 D m
мических анализов величины —  -------. отражающей степень несоответствия

60 3D0
размеров тетраэдрических и октаэдрических сеток. Здесь 6q и Ъ■ -  значения 
параметров этих сеток в 'свободном* состоянии, когда октаэдры и тетраэдры

Рис.  4. Идеализированный мотив строения 
октаэдрической сетки при диоктаэдрическом 
характере распределения катионов

Объяснение в тексте

являются правильными многогранниками, a D m и -  расстояния тетраэдри
ческий и октаэдрический катион -  анион, значения которых заимствованы для 
разных катионов из Интернациональных таблиц. Согласно данным этих авторов,

*i
наблюдается прямая корреляция между углом а и — . Установить аналогичную

fc0
зависимость между углом а и отношением валентности межслоевого катиона 
к его ионному радиусу авторам не удалось. Они еде лаг и вывод о том, что 
дитригональный разворот тетраэдров в основном о^ шляется несоответствием 
размеров октаэдрических и тетраэдрических сеток. Дж.В. МакКаули и Р.Е. Ньюн
хем предложили формулу, по которой можно оценивать а только по данным хи
мического анализа минерала:

. . 2 1 8 ^ ! —  5 , , _ 2 2 1 д
ь0 ионный радиус

Действительно, катионный состав октаэдров и^тетраэдров позволяет опре
делить величины Dq и Dm» а следовательно, и £  Второе слагаемое в выше
приведенной формуле получается, если валентноспР межслоевого катиона по
делить на его ионный радиус и умножить на 1 ,5 . Для диоктаэдричэских слюд

из отношения ^  согласно ДжЗ.МакКаули и Р.Е. Ньюнхему, (McCauley, Newn
ham ,1971) следует вычесть 0 ,07.
Затем по формуле Е.В. Радословича (Radoslovich, 1961)

Ь3
Ът  ------можно вычислить параметр тетраэдрической сетки Ьт при а =0° и,

Cos а
следовательно, определить среднюю длину ребра оснований тетраэдров.

Существует и другой способ оценки величины и угла а. Как видно из

табл. 5, величина М э

Ьг Ь0
равна 1 ,0 4 3  и 1 ,087  соответственно для триоктаэд-

рических и диоктаэдрических минералов, содержащих 2:1 слои. Поскольку зна
чения b3 , b r , bQ могут быть определены из данных о составе и размерах 
ячейки минерала, то вычисление &т не представляет затруднений.



Значения
Ьт Ь;

hob г

для слоистых силикатов

.Минерал Ь dr do
ЬТ Ь Ьт Ьэ

24d0dT bo br

Д и о к т а э д р и ч е с к и е м и н е р а л ы

Мусковит (нейтрон) 9 ,0 1 5 3 1 ,6 4 4 1 ,930 9 ,1 8 1 1 ,087
Мусковит................. 9 ,0 8 8 1 ,643 1 ,933 9 ,2 0 0 1,087
К, Na -мусковит. . . 8 ,9 7 6 1,645 1 ,9 2 3 9 ,2 2 5 1 ,0 9 0
Парагонит................. 8 ,907 1 ,652 1 ,9 1 3 9 ,287 1 ,090
Маргарит................. 8 ,8 8 6 1,697 1,912 9 ,5 0 2 1 ,084
Фенгит....................... 9 ,0 3 8 1,627 1 ,956 9 ,0 9 5 1 ,076
ЗТ-мусковит.............. 9 ,0 0 0 1 ,636 1,942 9 ,2 0 4 1 ,086
Диоктаэдрический

хлорит.................... 8 ,9 5 6 1 ,647 1,92 9 ,2 2 0 1 ,088

С р е д н е е  1 ,0 8 7 ±0 ,0 0 2

Т р и о к т а э д р и ч е с к и е  м и н е р а л ы

Fe-биотит. . . . . . . 9 ,3 1 1 1 ,667 2 ,0 7 6 9 ,3 1 4 1 ,0 4 4
1л -слюда. . . . . . . 9 ,2 1 1 ,6 5 0 2 ,06 9 ,2 5 9 1 ,045
Ксантофиллит. . . . . 9 ,0 0 3 1 ,7 2 4 2 ,0 5 0 9 ,7 8 5 1 ,0 4 0
Mg -вермикулит. . . .  9 ,2 5 5 1 ,6 5 8 2 ,0 8 0 9 ,3 0 4 1 ,042
Fe-аннит. . . . ,. . . 9 ,4 0 4 1 ,685 2 ,1 0 6 9 ,4 6 2 1 ,045
Fe-хлорит. . . . . . . 9 ,3 3 6 1 ,670 2 ,1 0 0 9 ,3 7 4 1 ,042
Сг-хлорит. . . . . . . 9 ,2 4 7 1,66 2 ,0 7 5 9 ,3 0 0 1 ,042
Прохлорит. . . . . . . 9 ,3 0 1 ,68 2 ,0 8 0 9 ,4 2 9 1 ,045
Т а л ь к ............... . . . 9 ,1 5 0 1,62 2 ,0 7 0 9 ,1 7 5 1 ,0 4 3

С р е д н е е  l ,0 4 3 i0 ,0 0 2

В табл. 6 приведены значения длин ребер базальных тетраэдров /
р ^т

вычисленные с помощью соотношения
Ьп

кь0ьг б "2 Т ? ’

(К  равно 190 4 3  и 1 ,0 8 3  со

ответственно для ди- и триоктаэдрических минералов). Соответствие i  /]
о б

вполне удовлетворительное. В работе автора ( Дриц, 1 9 7 0 ) показано9 что для 
тетраэдров любого состава средняя длина ребер тетраэдра I  связана со сред
ним расстоянием катион -  анион г соотношением

С другой стороны, 2/=/£+/а,где /а -  длина боковых ребер тетраэдра.
Определив из данных химического состава значение г и вычислив одним

Ьт
из приведенных выше способов Ь и /*=------- 9можно определить по приведеннымi

2yfb
выше формулам /а и а. Этих значений достаточно для оценки г 'ьт и г пЬт'



ОГ£
Значения /Р = — = рассчитанные для слоистых силикатов

б 2уЗ

Минерал
< А Ъ $ /э

б

Fe -биотит..............

Т  р и о к т а э д  

1 ,667

р и ч е с к и е  

2 ,0 8 0

- м и н е р а х

9 ,3 1 1

1Ы

2 ,6 9 3 2 ,6 8 8
Ксантофиллит. . . . 1 ,7 3 0 2 ,0 4 0 9 ,0 0 3 2 ,8 3 1 2 ,8 2 3
M g-вермикулит. . . 1 ,662 2 ,0 7 3 9 ,2 5 5 2 ,6 8 9 2 ,6 8 5
Fe -аннит................. 1 ,680 2 ,1 1 0 9 ,4 0 4 2 ,7 2 2 2 ,7 3 1
Fe -хлорит................. 1 ,669 2 ,0 9 3 9 ,3 3 6 2 ,7 0 2 2 ,7 0 6
Сг -хлорит................. 1 ,659 2 ,0 7 5 9 ,2 4 7 2 ,6 8 8 2 ,6 8 4
Тальк........................ 1 ,620 2 ,0 7 5 9 ,1 4 7 2 ,6 5 4 2 ,6 4 8

Мусковит.................

Д и о к т а э а р и ч е с к и е  м и н е р а л ы

1 ,647  1 ,9 3 0  9 ,0 0 8  2 ,6 5 0 2 ,6 5 5
K,Na -мусковит. . . 1 ,647 1 ,926 8 ,9 7 6 2 ,6 5 9 2 ,6 6 3
Парагонит................. 1 .6 4 7 1 ,9 1 4 8 ,907 2 ,6 7 9 2 ,6 8 1
Маргарит................. 1 ,685 1 ,911 8 ,8 8 6 2 ,7 4 6 2 ,7 4 3
ЗТ-мусковит. . . . 1 ,642 1 ,9 3 8 9 ,0 0 0 2 ,6 6 2 2 ,6 5 7
Фенгит.................... 1 ,632 1 ,964 9 ,0 3 8 2 ,637 2 ,6 4 2
Диоктаэдрический 

хлорит. . . . . . . 1 ,6 4 3 1 ,9 2 3 8 ,9 5 6 2 ,6 5 9 2 ,6 6 1
Мусковит................. 1 ,647 1 ,930 9 ,0 1 5 2 ,647 2 ,6 5 0

если катион находится в центре тяжести тетраэдра. Определив далее на ос но-
вании данных рис. 1 величину смещения катиона, можно оценить соответствую
щие т^г и ^п^г , которые должны быть близки к длинам связей в тетраэдрах
реальной структуры.

Л и т е р а т у р а

А л е к с а н д р о в а  В .А ., Д р и ц  В .А ., С о к о л о в а  Г.В. Структурные особенности однопа
кетного диоктаэдрического хлорита. -  Кристаллография, 1 9 7 2 , т. 17 , вып. 3.

А л е к с а н д р о в а  В .А ., Д р и ц  В .А ., С о к о л о в а  Г.В. Кристаллическая структура дитри- 
октаэдрического хлорита. -  Кристаллография, 1 9 7 2 , т. 18 , вып. 1, № 8 1 .

Дриц  В .А . О  соотношении средних расстояний анион -  анион и катион -  анион в про
стейших многогранниках кристаллических структур -  тетраэдрах и октаэдрах. -  
Кристаллография, 1 9 7 0 , вып. 5 .

Дриц  В  .А . Закономерности кристаллохимического строения триоктаэдрических слюд. -  
В кн.: Эпигенез и его минеральные индикаторы. М ., 'Н ау к а ', 1 9 7 1 .

Ж у х л и с т о в  А .П ., З в я г и н  Б .Б ., С о б о л е в а  С .В ., Ф е д о т о в  А.Ф. Структура диокта- 
эдрической слюды 2 М2 по данным высоковольтной электронографии. -  Докл.АН С С С Р , 
1 9 7 4 , т. 2 1 9 , № 3.

З в я г и н  Б .Б . Электронография и структурная кристаллография глин. М ., 'Н а у к а ', 1 9 6 3 .
З в я г и н  Б .Б ., С о б о л е в а  С .В ., Ф е д о т о в  А.Ф. Уточнение структуры накрита методом 

высоковольтной электронографии. -  Кристаллография, 1 9 7 2 , т. 17 , вып. 3.

В ;* i le y  S.W. Status of clay mineral structures. Clays and «Clay minerals. -  Proceed, of 141*1 
. Nat. Conf.,1966, v. 26, N 1.

B am  W.H. The prediction of length variations in silicon-oxygen bonds. -  Am. Mineral., 1971, 
n. 36, M 9-10.

В 1 nu 111 A.M., T h r e ad  go Id I.M., B a i l e y  S.W. Refinement of the crystal structure of nacrite.- 
C.lays and Clay Minerals, 1969, v. 17.

Brown B., B a i l e y  S.W. Chlorite polytypism: II. Crystal structure of a one-layer Cr-chlorite. -  
Amer. Mineralogist, 1963, v. 48.



Brown G.E., Gi bbs  G.V. Oxigen coordination and S i-0  bond. -  Amer. Mineralogist, 1969,v.54.
C l a r k  J.R., A p p le  ma n D.E., Pa  pi ke J.J. Crystal—chemical characterization of clino—pyro
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А. В. СИДОРЕНКО, Г. С. ГРИЦАЕНКО, О. И. ЛУНЕВА,
М. И. ИЛЬИН, СВ. А. СИДОРЕНКО, Т. Л. ПЕТРОВА

КОМПЛЕКСНОЕ ПРИМ ЕНЕНИЕ ПРОСВЕЧИВАЮ Щ ЕЙ  
И РАСТРОВОЙ ЭЛЕКТРОННОЙ МИКРОСКОПИИ К ИЗУЧЕНИЮ  
ДОКЕМБРИЙСКИХ ПОРОД

Введение

За годы , прошедшие со  времени проведения В тор ого  В сесою зн ого  совещ ания  

по физическим м етодам  исследования м инералов, гд е  впервые в широкой г е о л о 
гической аудитории были обсуждены  вопросы электронной микроскопии (н о 
ябрь, 1 9 6 4  г . ) ,  она прошла большой путь св оего  соверш енствования и разви
тия. Е сли  тогда в качестве больш ого достижения доклады вались результаты  

освоения и применения отдельны х, новых для того  времени методик просве
чивающей электронной микроскопии, то сейчас речь идет о  состоянии и возм ож 
ностях ряда сам остоятельны х ветвей электронной микроскопии (просвечиваю 
щей обычных ускоряющих напряжений, вы соковольтной и р аст р о в о й ), о реш е
нии с их помощью важных геологи ч ески х  зад ач  и о новых научны х н ап р ав ле -



ниях, возникших на основе широкого применения электронной микроскопии, 
таких, например, как электронная петрография.

Термин "электронная петрография" появился в связи с изучением пород 
Луны ( Radcliffe а.о., 1 9 7 0 ; Christie а.о., 1 9 7 1 ) и с тех пор прочно за
крепился в научной литературе. Он совершенно точно отражает суть проводи
мых исследований -  изучение породообразующих минералов методами элек
тронной микроскопии -  и с этих позиций заслуживает дальнейшего употреб
ления. Комплексное применение просвечивающей и растровой электронной мик
роскопии к изучению осадочно-метаморфических пород докембрия также мо
жет быть отнесено к электронной петрографии.

При современном состоянии знаний определение первичной природы мета
морфических горных пород является одним из наиболее сложных и актуальных 
вопросов, связанных с познанием геологии докембрия (Сидоренко, Лунева, 
1 9 7 2 ) .  Осадочно-метаморфические породы докембрия, с одной стороны, яв
ляются основным источником информации о процессах, происходивших в земной 
коре на ранних этапах ее развития, а с другой -  отражают весь комплекс 
процессов сложной и длительной истории метаморфического преобразования 
минерального вещества; это дает необходимую основу для понимания процес
сов рудообразования. Целенаправленные исследования, связанные с происхож
дением и преобразованием осадочно-метаморфических докембрийских толщ, 
позволяют существенно уточнить и расширить представления об эволюции зем
ной коры и закономерностях размещения в ней полезных ископаемых. В этой 
связи необходимость детального и всестороннего изучения минеральных состав- 
ляющих этих пород очевидна.

Единственно возможным путем получения наиболее точных критериев для 
суждения о генезисе осадочно-метаморфических пород и слагающих их мине
ралов является изучение всей совокупности данных об исследуемых типах 
пород с помощью комплекса геологических, литологических, минералогических 
и физических методов. Первые три метода уже нашли широкое применение в 
изучении докембрийских метаморфических пород. Что касается физических ме
тодов исследования породообразующих и акцессорных минералов, в частности 
электронной микроскопии, то они в значительной мере еще ждут своей разра
ботки и комплексного применения.

Отличительной чертой современного этапа развития электронной микроско
пии является сочетание методов, дающих возможность получать качественные 
характеристики объектов, с методами, позволяющими производить диагностику 
выявляемых фаз и подходить к количественной оценке наблюдаемых явлений. 
Диагностическими возможностями обладают и просвечивающая (П Э М ) и рас»  
гровая (Р Э М ) электронная микроскопия, причем оба этих метода могут ис
пользоваться как раздельно -  для решения самостоятельных задач, так и сов
местно. Наиболее перспективным представляется комплексное применение 
ПЭМ и РЭ М , при котором реализуются сильные стороны обеих: высокая раз
решающая способность и сочетание с микро дифракцией первой, большая глу
бина резкости и прямое получение объемных изображений исследуемой поверх
ности в сочетании с микроанализом второй. Результаты как раздельного, так 
и комплексного применения ПЭМ и РЭ М  обсуждаются в настоящей статье на 
примерах исследования ряда представительных пород и минералов, предвари
тельно изученных традиционными методами и имеющих четкие геологические 
характеристики.

Просвечивающая электронная микроскопия

Просвечивающая электронная микроскопия (П ЭМ ) развивается в настоящее 
время по двум главным направлениям. Это -  ПЭМ обычных ускоряющих на
пряжений ( 1 0 0  кв) и высоковольтная электронная микроскопия (В В Э М ) с 
повышенными ускоряющими напряжениями от 150  до 3 0 0 0  кв. Наиболее ши



рокое применение, практически во всех областях науки и техники, нашли 
10 0  кв электронные микроскопы. ВВЭМ  уже начали эксплуатироваться в ря
де стран, причем приборы 1 5 0 -2 0 0  кв становятся почти 'рядовыми*. Что 
касается приборов более высокого ускоряющего напряжения, в частности м е- 
гавольтных, то интерес к ним непрерывно возрастает, а количество исполь
зуемых приборов все время увеличивается. Значение ВВЭМ  определяется ря
дом преимуществ, которыми она обладает по сравнению с 100 кв ПЭМ. Глав
нейшими из этих преимуществ являются: возможность изучения объектов боль
шей толщины (до нескольких микрон), лучшее качество дифракционных картин 
(в  результате уменьшения сферической аберрации), уменьшение размеров об
ласти микродифракции (повышение селективности). Применительно к минералам 
с помощью ВВЭМ получены важные данные при изучении лунных образцов.

Достижения ПЭМ хорошо известны из многочисленных публикаций. Метод 
позволяет решать большой круг минералогических задач общего и частного 
порядка (Грицаенко, 1 9 6 9 ) ,  в том числе ключевую задачу о степени вещест
венной и структурной однородности минералов (Грицаенко, 1 9 7 2 ) .  Поскольку 
минералы являются природными телами, зарождающимися, развивающимися 
и изменяющимися как составная часть сложной земной коры, для возникно
вения и сохранения их однородности имеется гораздо меньше возможностей, 
чем для появления первичной или вторичной неоднородности. Именно в раскры
тии этой проблемы наиболее ярко проявились сильные стороны ПЭМ, и стала 
очевидной необходимость ее применения для оценки степени однородности ми
нералов на принципиально новом уровне (Вопросы однородности и неоднород
ности минералов, 1 9 7 2 ) .

В основе наиболее значительных результатов, полученных с помощью ПЭМ, 
лежат эффективное использование микродифракции и применение методики 
декорирования, позволяющей изучать особенности минералов на атомарном и 
близком к нему уровнях. Особые достоинства микродифракции показаны на 
примере исследования плохо окристаллизованных (рентгеноаморфных) мине
ралов, таких как хризоколла (Чухров и др., 1 9 6 8 ) ,  а декорирования -  на при
мере изучения начальных стадий изменения полевых шпатов (Финько и др., 
1972 ; Чекин и др., 1 9 7 2 ) .  Следует подчеркнуть, что методика декорирования 
позволяет получать уникальные результаты, которые никакими другими мето
дами не могут быть получены. Эта уникальность заключается в том, что воз
никновение новых фаз фиксируется в момент их зарождения, когда другие 
методы их еще не обнаруживают, причем визуализируемые новообразования 
могут иметь толщину всего в один или несколько элементарных слоев, а 
размеры -  менее одного микрона. Устанавливается не только сам факт воз
никновения новой фазы, но и ее ориентировка относительно минерала, по ко
торому она развивается (Самотоин и др., 1 9 7 3 ).

Следует также отметить успешное применение дифракционного контраста 
в исследовании реальной структуры нитевидных (Малеев, 1 9 7 1 )  и слоистых 
(Дриц, Дмитрик, 1 9 7 2 )  минералов и работы по прослеживанию фазовых прев
ращений под электронным пучком (Горшков и др., 1 9 7 3 ) .

Электронная микроскопия горных пород, или, иначе говоря, электронная 
петрография, делает в нашей стране первые, но достаточно уверенные шаги. 
Здесь можно указать на изучение стекловатых пород липаритового состава 
(Митрейкина, 1 9 6 9 ) и микроструктур кремнистых пород (Хворова, Дмитрик, 
1 9 7 2 ) .  В том и другом случае на основе электронно-микроскопических дан
ных сделаны интересные генетические выводы.

Опыт применения просвечивающей электронной микроскопии для изучения 
минералов, руд и пород показывает, что ПЭМ (включая микродифракцию) яв
ляется в настоящее время основным методом исследования на просвет не 
только тонкодисперсных минеральных образований, но и ряда таких микроосо
бенностей геологических макрообъектов, которые по своим размерам или коли
честву стоят за пределами возможностей других, в том числе традиционных, 
методов.



Растровая электронная микроскопия

При всех достоинствах ПЭМ она имеет ряд ограничений, определяемых 
спецификой метода и используемых приборов. Главнейшими из таких ограни
чений являются: невозможность прямого изучения массивных образцов; боль
шой разрыв в масштабах наблюдений между световой и электронной оптикой; 
трудность, а подчас и невозможность даже косвенного изучения образцов с 
грубым микрорельефом как из-за малой глубины резкости, так и вследствие 
разрушения реплик при их отделении от подобных поверхностей.

Растровый электронный микроскоп, работающий по принципу телевизионной 
развертки изображения, позволяет изучать поверхности любого типа, причем 
изображение таких поверхностей на экране кинескопа воспринимается как 
трехмерное (Thornton, 1 9 6 8 ; Спивак и ’др., 1 9 6 9 ) .

Главными преимуществами РЭМ  являются: большая глубина резкости, по
зволяющая изучать поверхности самого разнообразного типа возможность 
исследования больших участков поверхности (вплоть до сантиметровых) с 
постепенно возрастающими увеличениями -  от светооптических (5 0 -  
1 0 0 -1 0 0 0 ) до электронно-микроскопических (1 0 0  0 0 0  р а з ); простота 

препарирования, заключающаяся только в покрытии исследуемых поверхностей 
тонким (5 0 -2 0 0 А )  проводящим слоем металла для предотвращения скапли
вания заряда на поверхности; большая пропускная способность и возможность 
серийного просмотра образцов при заданном режиме наблюдения.

РЭМ , открывшая новые возможности для прямого изучения поверхности 
твердых тел, все шире начинает применяться в геологических исследованиях. 
Здесь уже сейчас можно выделить несколько главных направлений, по кото
рым применение РЭМ  достигло наибольшей результативности и которые по 
праву можно считать магистральными. Это микропалеонтология, инженерная ге
ология и грунтоведение, электронная петрография и онтогения минералов.

Раньше всех других исследователей, изучающих земную кору, РЭ М  приме
нили палеонтологи, причем в чисто практических целях -  для корреляции про
дуктивных осадочных толщ (Sandberg,. Нау, 1 9 6 8 ) .  Роторное бурение, с его 
высокими скоростями, практически приводило к уничтожению крупных руководя
щих форм, тогда как микроскопические остатки хорошо сохранялись и могли 
быть изучены. Известно, что корреляция пород по микроформам проводится 
по совокупности их групповых признаков, являющихся стратиграфическими ука
зателями возраста. Вплоть до последнего десятилетия палеонтологи имели воз
можность изучать органические остатки с наименьшими размерами 0 ,2 -0 ,1  мм. 
Применение РЭМ позволило снизить этот уровень до нескольких микрон.

Второй практически важной областью, где применение РЭМ  оказалось весь
ма эффективным, является изучение природы прочности грунтов и скальных 
пород в инженерно-геологических целях (Gillott, 1 9 6 8 , 1 9 7 0 ; Бочко, 1971 ; 
Бочко и др., 1 9 7 2 ) .  Сравнение результатов, полученных при изучении грун
тов разными методами, в частности с помощью ПЭМ, показало, что РЭМ  по
зволяет прямым путем выявлять и изучать такие особенности пород, которые 
другими методами устанавливаются только косвенно. Это -  изучение порово- 
го пространства, зон сдвига при компрессионном сжатии грунтов, наблюдении 
характера микротрещиноватости и контактов зерен в скальных породах и др. 
Объем и многообразие получаемой в РЭ М  информации привели к заключению, 
что нельзя ограничиваться только субъективными 'ручными* методами обра
ботки результатов, в связи с чем были отработаны системы и алгоритмы 
для решения задачи определений статистических размеров микродеталей, их 
средних значений и дисперсий непосредственно по фотоизображениям (Афа
насьев, Бочко, 1 9 7 0 ; Афанасьев и др., 1 9 7 2 ) .  Эта же система обработки 
результатов была успешно применена для изучения особенностей каолиновых 
глин различных генетических типов.

К изучению горных пород РЭМ  была широко привлечена в связи с изу
чением Луны. Список работ в этой области очень велик, и всех интересую
щихся этим вопросом можно отослать к трудам специальных конференций,



проводящихся по Аполло-программам. Из отечественных публикаций можно 
указать на исследования лунного реголита (Антошин и др., 1972 ;  Лунный 
грунт из Моря Изобилия, 1974 ;  и др.).

В последние годы большое внимание уделяется онтогении минералов (Гри
горьев, 1 9 6 1 ; Онтогенические методы изучения минералов, 1 9 7 0 ) .  Рассмат
риваются зарождение и рост минеральных индивидов, их изменения, генезис 
минеральных агрегатов, причем генетические особенности минералов и их 
агрегатов устанавливаются по признакам, которые фиксируются в самих ми
нералах и отражают все события их истории.

РЭМ  является самым 'онтогеничным' их всех современных физических 
методов, так как она позволяет прямым путем изучать морфологию, прост
ранственные и временные соотношения микроиндивидов во всем многообразии 
их сочетаний, исследовать структурно-^гекстурные особенности микроагрегатов 
с одновременным установлением элементного состава минералов и автомати
ческим обсчетом результатов для выхода статистических данных. В качестве 
яркого примера применения РЭМ  в онтогеническом плане можно указать на 
работу по благородному опалу (Nissen, Wessicken, 1 9 7 0 ) ,  в которой приве
дена великолепная по своей выразительности электронная микрофотография 
трехмерной упаковки частиц коллоидного кремнезема, обусловливающей за
мечательную игру цветов этого минерала. Выразительные снимки получены 
для синтетического миллерита (Грицаенко и др., 1 9 7 3 ) ,  для ряда минералов 
зоны окисления редкометальных месторождений и др. Во всех этих и многих 
других случаях наблюдаемые детали микрообъектов выявляются с такой же 
объемностью, как если бы рассматривались штуфные геологические образцы 
невооруженным глазом.

Возможности РЭМ  в изучении минералов могут быть еще более расширены 
за счет работы в режиме катодолюминесценции, позволяющей выявлять тон
чайшую зональность (Remonda.o. ,  1 9 7 0 ) ,  скрытую трещиноватость ( Krins— 
ley, Hyde, 1 9 7 1 ) ,  каемки нарастания и ряд других особенностей, представляю
щих большой интерес с позиций онтогении.

Комплексное применение ПЭМ и РЭМ

При всей важности задач, которые могут быть решены раздельным при
менением ПЭМ и РЭМ , наиболее эффективным является их комплексное ис
пользование, при котором, как это уже отмечалось, реализуются сильные сто
роны обеих.

Тонко дисперсные составляющие докембрийских пород изучались на просвет - 
методом реплик и в суспензию. Массивные образцы (сколы и полированные 
шлифы) исследовались в растровом электронном микроскопе 'Стереоскан' с 
блоком для микроанализу В качестве проводящего покрытия в РЭ М  исполь
зовалась напыленная в вакууме пленка металла (золота, серебра, или алюми
ния) толщиной около 2 0 0 А. Условия съемки выбирались в зависимости от 
специфики образца. В необходимых случаях, кроме изображений во вторичных 
электронах и характеристическом рентгеновском излучении, записывалась 
кривые содержания элементов. #

Для установления степени информативности каждого метода в качестве мо
дельных образцов нами были взяты хорошо изученные и описанные в зарубеж
ной литературе черные кремнистые сланцы свит Фиг*-Три (3 ,1 -3 ,2  млрд, лет) 
и Онфервахт (3 ,5 -3 ,7  млрд, лет) из Южной Африки.

Наибольший интерес при исследовании указанных пород представляло вы
яснение природы органического вещества и выявление органогенных структур, 
поскольку эти сланцы считаются самыми древними осадочными породами, 
несущими проявление следов жизни на Земле (Schopf, Barghoorn, 1 9 6 7 ; En
gel et а1.Д968; Brooks, Muir, 1 9 7 1 ) .  При изучении этих пород указанные 
авторы обратили внимание на то, что именно нерастворимая органика, 
вследствие меньшей вероятности ее миграции, может считаться одновозраст



ной с самой исследуемой породой, тогда как растворимые легкоподвижные 
органические соединения могут представлять собой загрязнения и иметь своим 
источником более молодые образования, чем те, в которых они встречены. В 
породах обеих свит было установлено присутствие органических телец, по 
форме и размерам сопоставимых с некоторыми представителями сине-зеленых 
водорослей. Было высказано предположение о фотосинтетической природе этих 
организмов, подтвержденное данными по изотопии углерода и определением 
состава органики, отнесенной к хлорофиллу.

В просмотренных нами образцах из Южной Африки также выявлены орга
нические структуры (табл. I, а,б) ,  обладающие характерными формами и раз
мерами, полностью согласующимися с литературными данными. Можно с уве
ренностью присоединиться к выводу о том, что хорошая сохранность, размеры 
(в  2 -6  раз превышающие размеры зерен включающей их породы) и соотноше
ние структурированных микрофоссилий с матрицей исключает возможность их 
миграции через межзерновые пространства и указывает на сингенетичность 
образования.

Однако РЭ М  не позволила вскрыть природу смоляно-черной окраски образ
цов и установить характер углеродистого вещества, и здесь на помощь при
шла просвечивающая электронная микроскопия. Реплики с извлечением пока
зали, что органическое вещество присутствует в виде очень дисперсных ча
стиц (табл. П, а), местами агрегированных и часто столь мелких и тонких, 
что их с трудом удается различать на экране микроскопа. Микродифракцион- 
ные картины подтвердили принадлежность этих частиц к углероду и показали 
низкую степень их структурной упорядоченности. Уловить наличие углерода 
на рентгеновских дифрактограммах нам не удалось; был выявлен только альфа- 
кварц. Присутствие органики подтверждено с помощью инфракрасной спектро
скопии.

Для электронно-микроскопического исследования углеродистого вещества в 
осадочно-метаморфических породах докембрия СССР были отобраны два, наи
более хорошо изученные традиционными методами, объекта: кианитовые слан
цы Кейв (Кольский полуостров) и шунгиты Заонежья (Карелия). Первые явля
ются типичными для так называемой точечной тонкодисперсной формы присут
ствия углеродистых проявлений в докембрийских осадочно-метаморфических * 
породах,вторые представляют собой типичную форму проявлений изначально круп
ных скоплений органического материала (Сидоренко А.В.,Сидоренко С в .А .,1 9 7 1 ).

Кианитовые сланцы Кейв уже изучались в просвечивающем электронном 
микроскопе (Гинзбург, Горшков, 1 9 6 0 ) .  При этом было показано, что черная 
окраска кианита связана с присутствием шаровидных микровключений графита 
размерами 0 ,2 -0 ,4  мк. Указанные авторы пришли к выводу, что наличие 
столь мелких выделений является признаком многочисленных центров кристал
лизации, что в свою очередь может быть обусловлено как первичностью ор
ганогенного углерода, так и незначительностью собирательной кристаллизации 
при последующем метаморфизме.

Реплики с поверхностей сколов изученных нами образцов кейвских сланцев 
отображают их микрозернистость как доступную световой оптике, так и на
ходящуюся за ее пределами. На сколах черных минералов -  кианита и кварца -  
видны многочисленные микровключения, часть которых извлекается на реплики 
(табл. II, б, черные частицы). Микродифракционные картины, полученные от 
извлеченных частиц, показывают, что последние представлены графитом мо
заичного строения; часть извлекающихся пластинок принадлежит слюдистым 
минералам, что устанавливается по их микро дифракции. По сравнению с углеро
дистым веществом образцов из Южной Африки углеродистые частицы сланцев 
Кейв более крупные и структурно более упорядочены. На приведенных микро
фотографиях реплик шаровидная форма графита не выявляется, но она отчетливо 
видна на снимках, сделанных в РЭМ  (табл. III, а ) .  В черном кианите наряду 
с шариками графита встречены своеобразные структуры (табл. III, б ) ,  возмож
но, биогенного (? ) типа.



Механизм образования шаровидных выделений графита изучался с помощью 
РЭМ  для углерода, растворенного в расплаве никеля и железа (Минкофф, Ник
сон, 1 9 6 8 ) .  Было показано, что кристаллы графита пластинчатой формы ра
стут при отсутствии посторонних примесей. Примеси магния и редкоземельных 
элементов, адсорбирующихся на ступенях роста, препятствуют образованию и 
нормальному утолщению пластинок, вызывают последовательные изменения 
в процессе роста, в результате которых чешуйчатая структура полностью ис
чезает и появляются сферолиты. Подобная модель механизма роста заслужи
вает внимания и при рассмотрении процессов образования шаровидных форм 
графита черных минералов кейвских сланцев.

Реплики со свежих сколов шунгита показывают, что для его поверхности 
характерна очень тонкая шагреневость, указывающая на его неоднородность. 
Микродифракционные картины, полученные от извлеченных частиц шунгита, 
очень диффузны и свидетельствуют о крайне низкой упорядоченности слагаю
щего его органического вещества. В шунгитах выявлены многочисленные ми
кровключения, диагностировать которые с помощью ПЭМ не удалось, так как 
толщина включений, извлекаемых на реплику, слишком велика для изучения 
их на просвет. Поэтому для диагностики микровключений и их морфологичес
кой характеристики использовалась РЭ М  в сочетании с микроанализом.

В качестве примера здесь приведены данные для наиболее распространенных 
в шунгитах мелких вкрапленников пирита. Последний отличается удивительным 
многообразием морфологии своих индивидов: наиболее часты октаэдрические 
микрокристаллы, иногда слегка притупленные по вершинам слабо развитыми 
гранями куба (Грицаенко и др., 197 3 ) .  Часто на такие маленькие граньки 
автоэпитаксически нарастают крошечные изометрические кристаллики пирита 
(табл. IV, а ).  Принадлежность этих микроформ к пириту доказывается карти
нами распределения на исследуемых участках железа (табл. IV, б ) и серы 
(полностью повторяет картину распределения железа).

Кроме углеродсодержащих пород нами были исследованы кварциты из ме
таморфических комплексов курской серии нижнего протерозоя КМА. Они преж
де* всего представляют интерес как порода, в которой присутствует обломоч
ный кварц являющийся одним из конечных продуктов осадочной дифференциации, 
а также цементирующий материал, состоящий из хемогенного кремнезема, гли
нистого вещества (со всеми присущими ему микропримесями) и набора тонко
обломочных зерен минералов тяжелой фракции. При региональном метаморфиз
ме кремнезем цемента переотлагался в форме регенерационных кайм и запол
нял поры в виде мелкозернистого агрегата.

Не рассматривая особенности самого кварца (это требует специального 
обсуждения), отметим лишь, что методами ПЭМ и РЭМ  в цементе кварцитов 
обнаружены мелкие (0 ,0 6 -0 ,1  мм) окатанные зерна циркона, монацита, об
ломки сульфидов и др. В качестве примера здесь приводится снимок в РЭМ  
со скола кварцита, в котором виден хорошо окатанный обломок акцессорного 
монацита (табл. V, a ) .  Обломок заключен в тонкозернистую массу кварца, 
образовавшегося при раскристаллизации цемента и в процессе возникновения 
кварцевых каемок вокруг зерен кластогенного кварца. Распределение церия 
(табл. V,6) и лантана (повторяет картину распределения церия) на том же 
участке скола точно отвечает контурам монацитового обломка; на остальной 
поверхности эти элементы отсутствуют. Новообразованные минералы цемента 
(пирит, гематит, рутил и др.) в отличие от обломочных обнаруживают чет
кую кристаллографическую огранку, что наглядно иллюстрируется снимком од
ного из выделений минерала группы рутила (табл. VI, а ) ;  в составе этого 
минерала обнаружен только титан, что подтверждается картиной его распре
деления (табл. VI, б ).

Хорошая сохранность в метаморфических породах морфологических осо
бенностей унаследованных и новообразованных минералов (как породообра
зующих, так и акцессорных) делает особенно важным совместное применение 
ПЭМ и РЭ М , позволяющее выявлять эти особенности на принциально новом



уровне. В частности, весьма обнадеживающие данные, свидетельствующие 
о перспективности этих методов, получены с их помощью при решении про
блемы палеогеографических реконструкций докембрия (Лунева, 1 9 7 2 ) .

Заключение

Весь материал, накопившийся за годы применения электронной микроско
пии к изучению геологических и минералогических проблем, показывает, что 
этот метод является надежным источником информации о тончайших особен
ностях минералов, руд и пород, без знания которых целый ряд важных задач 
не может быть полноценно решен.

Особенно следует подчеркнуть значение электронной микроскопии в иссле
довании метаморфических пород, к которым этот метод у нас в стране до 
сих пор почти не применялся. Это особое значение определяется следующим:
а) при метаморфизме магматические и осадочные породы ведут себя неоди
наково -  эндогенные минеральные ассоциации магматических пород и экзо
генные (глинистые, хемогенные и эпигенетические) минералы осадочных пород 
в о д и н а к о в ы х  условиях метаморфизма преобразовываются по -  р а з н о м у ; '
б) осадочные породы при о д и н а к о в о м  региональном метаморфизме дают 
р а з л и ч н ы е  серии пород и минералов в зависимости от первичного состава, 
текстурных и структурных особенностей исходных пород; в) генетически р а з 
л и ч н ы е  породы близкого химического состава могут при региональном ме
таморфизме давать о д и н а к о в ы е  минеральные ассоциации и соответственно 
сходные метаморфические породы; г ) в процессе регионального метаморфизма 
осадочных пород метаморфическая дифференциация вещества крайне ограни
чена, не выходит за пределы самых тонких слоев и слойков исходной породы, 
не уничтожает, несмотря на перекристаллизацию, первичного строения пород
и толщ даже при самой высокой степени метаморфизма.

Именно поэтому так важно изучение точными современными методами ме
таморфических толщ, многообразных по составу, исходным породам и процес
сам формирования. Совершенно необходимыми являются данные точных мето
дов для надежного восстановления палеогеографических обстановок далекого 
прошлого и воссоздания геологической истории регионов (в  совокупности с гео
логическими наблюдениями) в самые ранние этапы развития Земли.

Не принижая значения раздельного применения ПЭМ и РЭ М , следует приз
нать, что наибольшую эффективность дает их комплексное использование (в  
сочетании с микро дифракцией и микроанализом, соответственно). При этом 
чем систематичнее и строже с позиций геологической изученности подобран 
материал, тем выше его информативность и тем полнее и достовернее могут 
быть интерпретированы данные электронной микроскопии.*

Поскольку для решения крупных задач необходимы не единичные резуль
таты, а статистика, требующая просмотра большого количества образцов, 
неизбежно должна возрастать роль машинного обсчета, в том числе с выво
дом информации на компьютеры непосредственно с приборов. Дальнейшее раз
витие электронной микроскопии, несомненно, будет направлено на усиление 
ее возможностей по получению количественных данных.
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А. Г. КОССОВСКАЯ, В. А. ДРИЦ

КРИСТАЛЛОХИМ ИМ ИЯ ДИОКТАЭДРИЧЕСКИХ СЛЮД, ХЛОРИТОВ  
И КОРРЕНСИТОВ КАК ИНДИКАТОРОВ ГЕОЛОГИЧЕСКИХ  
ОБСТАНОВОК

Задачей настоящего сообщения является иллюстрация перспектив исполь
зования кристаллохимии наиболее широко распространенных и обычных мине
ралов осадочных и метаморфических пород -  диоктаэдрических слюд и хлори
тов как индикаторов геологических обстановок, в частности различных обста
новок осадочного процесса, регионального метаморфизма и гидротермальных 
условий.

Рассмотрим возможность использования этих минералов для следующих целей:
1) выяснения кристаллохимических особенностей структур идентичных ми

нералов, формирующихся в различных фациальных условиях зоны седименто- 
генеза;

2 ) выяснения общих закономерностей кристаллохимической эволюции струк
туры минералов в процессе повышения температур и давлений в эпигенезе и 
региональном метаморфизме вплоть до пределов возможного существования ми
нерала;

3 ) как индикаторов пара- и ортопород. Разумеется, последняя возможность 
может быть реализована только как еще один дополнительный признак в общем 
комплексе литолого-петрографических исследований, предусмотренных при ре
конструкции первичного происхождения метаморфических пород (Сидоренко, 
1963 ; Сидоренко и др., 1 9 7 2 ) ;

4 )  выяснения специфики этих минералов, связанной с образованием их при 
гидротермальных процессах.

С л ю д ы .  Диоктаэдрические гидрослюды -  это один из самых распростра
ненных минералов осадочных пород.

Среди осадочных слюдистых минералов, образующихся при диагенезе, су
ществует три группы: А1 -гидрослюды или иллиты, глаукониты и промежуточ
ная группа Fe—иллитов, связанная с терригенно-эвапоритовыми формациями
(рис. 1 ). Как это видно на рис. 1, степень железистости является весьма 
чувствительной константой, отражающей фациальные условия формирования. Ве
роятно, подробное исследование гидрослюд различных хемогенных пород -  из
вестняков, доломитов, гипсов и различных галогенных образований -  позволит 
найти специфические, более тонкие отличия для каждой группы, чем это мож
но сделать на современном этапе изученности слюдистых минералов зоны диа
генеза.

Общими особенностями гидрослюд, образующихся в диагенезе, являло тс я:
1) низкий тетраэдрический заряд (0 ,2 -0 ,6 ) ,  т.е. высокое содержание Si в



АЬШ

Р и с .  1. Кристаллохимическая характеристика диоктаэдрических слюд различ
ного генезиса

Поля осадочных слюдистых минералов политипа lM d -  1М, зона диагенеза -  
начального эпигенеза: I -  А1 —ил литов, II — Fe— иллитов эвапоритовых форма
ций; III -  глауконитов; IV -  поле слюдистых минералов политипов 1М и 2М ^  
зоны глубинного эпигенеза; V -  поле слюдистых минералов политипа 2М. зо
ны метаморфизма; VI -  поле гидротермальных А I -слюд политипов lMd, 1М,2Мр 
2М2»ЗТ; VII -  поле: селадонитов. Разными значками показаны изученные об
разцы пород

тетраэдрах; 2 ) политипные структуры lM d ,  отличающиеся слабой упорядочен
ностью; 3 ) присутствие разбухающих слоев в структуре; 4 )  высокое содержа
ние двухвалентных катионов; 5 ) относительно высокая железистоеть даже А1— 
группы. Все эти особенности являются унаследованными от первичной фазы 
монтмориллонита, которую, по-видимому, проходят все гидрослюды при своем 
(|к>рмировании в диагенезе и раннем эпигенезе.

При переходе к зоне глубинного эпигенеза наблюдается постепенное увели
чение тетраэдрического заряда (0 ,5 5 -0 ,9 ) ,  появление упорядоченных струк
тур сначала 1М и далее 2М ^, исчезновение разбухающих промежутков.

Как упоминалось выше, чем 'уж е*  определен диапазон условий, в которых 
формировались слюдистые минералы, тем точнее удается выявить на фоне об
щих закономерностей нюансы кристаллохимической специализации, свойствен
ной определенным обстановкам. Недавно это подтвердилось на примере гюм- 
белита -  диоктаэдрической слюды политипа 2Мо,  детально изученной В.А.Др&- 
цем, Б.Б. Звягиным и П.П. Токмаковым ( 1 9 6 6 )  и считавшейся минералоги
ческим раритетом. Оказалось, что гюмбелит встречается довольно часто, при
чем он всегда приурочен к глубоко эпигенетйчески измененным глинисто-те{>- 
ригенным породам, содержащим органическое вещество на антрацитовой или 
полуантрацитовой стадии переработки (Волкова и др., 1 9 7 4 ) .

В собственно метаморфических породах мусковиты относятся к политипу 
2М^, отличаются высоким зарядом (не менее 0 ,8 ) и существенной 'очисткой'



октаэдров от окисного железа и двухвалентных катионов (Коссовская, Дриц, 
1 9 7 1 ) .  Интересный материал, позволяющий проследить историю мусковита в 
метаморфических породах, получен группой итальянских исследователей (Capria— 
ni et al., 1 9 7 1 ) .  Их выводы базируются на статистической обработке около 
4 0 0  анализов муспобитовых слюд, связанных с различными фациями метамор
физма, начиная от кварц-альбит^-эпидот-муспобитовой субфаций и кончая сил- 
лиманит-альмандиновой. Всего выделено семь групп» охватывающих низкие, 
средние и высокие ступени метаморфизма, вплоть до ортоклазовой изограды. 
Полученные результаты позволяют проследить кристаллохимическую эволюцию 
мусковита -  'проходного' минерала, свойственного всем стадиям региональ
ного метаморфизма (Винклер, 1 9 6 9 ) .  Самым важным является то, что из
менения, начавшиеся еще в собственно осадочном процессе, продолжаются на 
всех стадиях метаморфизма. Сущность этих изменений заключается в том, что 
по мере возрастания температур уменьшается содержание Si и Fe, увеличи
вается тетраэдрический заряд, уменьшается количество двухвалентных катио
нов (рис. 2 ) .  В силлиманит-альмандиновой фации мусковит приближается к иде
альной формуле перед своим исчезновением и появлением ортоклаза. Мусковиты 
гранитов и пегматитов существенно отличаются от мусковитов метаморфичес
ких пород и имеют собственные поля распространения (рис. 3 ) .  Авторы пред
лагают использовать определенные пределы степени 'чистоты' мусковитов для 
картирования фаций регионального метаморфизма.

Степень кристалличности иллитов в мезозойских осадочных комплексах 
Альп успешно использовалась К.Сегонзаком (Segonzac, 1 9 6 9 )  Для картиро
вания зон регионального эпигенеза и начального метаморфизма.

Таким образом, группа диоктаэдрических слюдистых минералов, широко раз
витая от осадочных до глубоко метаморфизованных пород, является тончайшим 
кристаллохимическим индикатором, сохраняющим четкую направленность изме
нений своей структуры на всех этапах эпигенеза и метаморфизма.

Весьма интересно, что тенденция приобретения ЧА1 четверной координации 
(т.е. увеличения тетраэдрического заряда), хорошо известная для минералов 
высокотемпературного метаморфизма, начинается на самых ранних этапах эпи
генеза не только при перестройке характера гидрослюд (иллитов), но и при 
гидрослюдизации монтмориллонита в зоне начального эпигенеза.

Слюдистые минералы, образование которых связано с гидротермальными про
цессами, имеют свою, достаточно ярко выраженную специфику. Мусковиты и 
серициты гидротермальных образований отличаются разнообразием политипных 
модификаций l M d ,  1М, 2 M i ,  2М 2 , ЗТ , широкими колебаниями тетраэдричес
кого заряда и очень низкой железистостью (см. рис. 1 ). Разнообразие поли
типных модификаций и широкие колебания тетраэдрического заряда являются 
залогом того, что при детальном изучении парагенезов этих различных сери
цитов и мусковитов с другими ассоциирующими минералами и породами гид
ротермальных жил они смогут служить индикаторными минералами разных гео
логических условий, в частности температуры и химического состава растворов. 
Возможно, определенные типы слюд удастся связать с различными типами ру- 
доносности. Постановка специальных работ в этом направлении является очень 
перспективной.

Достаточно специфична и кристаллохимия селадонитов, которые долгое вре
мя считались неотличимыми по своим химическим и структурным особеннос
тям от глауконитов. Как это видно на рис. 1, селадониты занимают четко 
ограниченное поле и характеризуются очень низким тетраэдрическим зарядом 
при довольно значительных колебаниях степени железистости.

Х л о р и т ы .  Обширное и кристаллохимически очень разнообразное семейство 
хлоритов, так же как и диоктаэдрических слюд, развито в породах самого раз
личного генезиса. Хлориты постоянно присутствуют в осадочных породах, ис
пытавших эпигенетические преобразования, очень широко развиты в породах 
фации зеленых сланцев, возникших как за счет первично-осадочных, так и пер
вично-магматических образований, являются постоянными компонентами про-
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Ри с .  2. Динамика изменения содержания Si и тетраэдрического заряда в мус
ковитах метаморфических и изверженных пород (по Capriani et al., 1971)

1 -  6 -  субфации: 1 -  кварц-альбит-мусковит-хлоритовая, 2 -  кварц-аль- 
бит-эпидотовая, 3 -  кварц-альбит-эпидот-альмандиновая, 4 -  ставролит-аль- 
мандиновая, 5 -  кианит-альмандин-мусковитовая, 6 -  силлиманит-альмандин- 
мусковитовая, 7 -  ортоклазовая изограда; 8 -  граниты, 9 -  пегматиты и жи
лы, 10 -  глаукофановая фация

Р и с .  3.  Соотношение Si и Ре0^щ в мусковитах разного генезиса (по Сар— 
riani et al., 1 9 7 1 )

Поля развития: I -  гранитов, II -  пегматитов и жил, III -  метаморфичес
ких пород

дуктов изменения основных и ультраосновных пород, повсеместно связаны с 
различными типами железных руд, имеют широкое распространение среди раз
личных гидротермальных образований.

Этой сложной группой минералов занимались многие исследователи, пред
ложившие несколько классификаций, в которых были сделаны попытки выявле
ния коррелятивных зависимостей между составом хлоритов и условиями их об
разования (Иванова, 1949 ; Сердюченко, 1953 ;  Каупежинскас, 1965 ; Карпо
ва, 1 9 7 2 ) .  Во всех классификационных схемах были выделены три основные 
группы хлоритов: магнезиальные, железисто-магнезиальные и железистые. Хо
тя эти группы были выделены правильно, в их генетической интерпретации ос
тавалось много неясного.

Более подробное рассмотрение хлоритов, связанных с породами, принадле
жащими определенным генетическим типам, показало, что кристаллохимичес
кие особенности этих минералов содержат еще много индикаторных возможнос
тей, отражающих условия их возникновения.

Все исследователи считали, что для осадочных пород типичны только желе
зистые хлориты, богатые трехвалентным железом. Mg-хлориты связывали 
обычно с продуктами разрушения ультрабазитов, серпентинитов. Известно так
же, что высокая магнезиальность является типичной особенностью хлоритов 
наиболее высокотемпературных субфаций фации зеленых сланцев. Оказалось, что 
эти данные не совсем точны. Удалось установить, что чисто магнезиальные 
аутигенные хлориты являются весьма типичными минералами совершенно неиз
мененных эпигенезом осадочных пород терригенно-эвапоритовых формаций. Они 
распространены в широком диапазоне хемогенных и хемогенно-терригенных по
род, начиная от гипсов и кончая солями. Mg-хлориты эвапоритовых формаций 
встречаются всегда в тесном парагенезе с высокожелезистыми гидрослюдами 
(Коссовская, Дриц, 1971;  Коссовская, Соколова, 1 9 7 2 ) .



Кристаллохимическая характеристика магнезиальных хлоритов эвапоритов 
существенно отлична от минералов этой же группы, формирующихся по ультра- 
базитам. Основное отличие -  это суммарное содержание А1 (локализующего
ся как в октаэдрах, так и в тетраэдрах), которое в хлоритах осадочных пород 
всегда превышает 2 ,2 , позволяя весьма четко разграничивать эти два генети
чески различных типа чисто магнезиальных хлоритов (рис. 4 ) .

Группа железисто-магнезиальных хлоритов широко распространена среди 
различных неизмененных и метаморфизованных осадочных пород. Достаточно 
широко эти минералы встречаются также как продукты зеленокаменного изме
нения диабазов, спи литов, андезитов и базальтов. Однако железисто-магне
зиальные хлориты, связанные с неизменными и метаморфизованными осадоч
ными породами, отличаются также гораздо более высоким содержанием А1 по 
сравнению с хлоритами этой же группы, образовавшимися по магматическим 
породам.

Граница суммарного содержания А1, разделяющая хлориты пород первично
осадочного и первично—магматического происхождения, совпадает с этой же 
границей чисто магнезиальных хлоритов (см. рис. 5 ) .

По-видимому, в ы с о к о е  с о д е р ж а н и е  А1 в х л о р и т а х  м о ж е т  с л у 
жить  четким и н д и к а т о р н ы м  п р и з н а к о м  их п р о и с х о ж д е н и я  
з а  с ч е т  п е р в и ч н о - о с а д о ч н ы х  п о р о д .  В этом случае оно обуслов
ливается глинистыми минералами, за счет преобразования которых образуются 
хлориты. Процессы эти носят скорее всего стадийный характер, однако не ио- 
ключено и синтетическое происхождение части хлоритов. Преобразования каоли
нитов в хлориты при эпигенезе описаны X. Фухтбауэром и X.Гольдшмитом (Fiicht— 
bauer, Goldschmidt, 1 9 6 3 ) ,  монтмориллонита в хлорит -  А.Г.Коссовской 
( 1 9 6 2 ) .  Эти преобразования изучены пока на * минералогическом-" уровне. М е 
ханизм кристаллохимической трансформации монтмориллонита в хлорит путем 

постепенного формирования в межслоевых промежутках бруситового слоя, за
меняющего обменные катионы, на природных объектах пока не прослежен. С  
большой легкостью переход глинистых минералов в хлорит был осуществлен 
при различных экспериментальных исследованиях (Милло, 1968; 4фанк-Ка- 
менецкий и др., 1969 , 1 9 7 2 ) .

В магматических породах 'сырьем* для образования хлоритов служат преж
де всего фемические компоненты и стекловатый базис, в которых содержание 
А1, естественно, существенно меньше, чем в глинистых минералах.

Вторым индикаторным признаком первично-осадочной природы метаморфи
ческих пород может явиться обязательный парагенез хлоритов с диоктаэдри- 
ческими слюдами, присутствующими в сопоставимых количествах.

Сочетание высокомагнезиальных безжелезистых хлоритов с железистыми 
мусковитами является не только указателем первично-осадочного генезиса по
род, но может свидетельствовать об аридном климате, в котором происходило 
накопление осадков. В этом отношении парагенез магнезиальный хлорит + ж е
лезистый мусковит в метаморфизованных породах является таким же индика
тором контрастных обстановок аридного климата, каким является парагенез: 
кварц + каолинит -► дик кит пирофиллит -► кианит для метаморфизованных
пород ярко выраженных гумидных обстановок, в частности для подвергшихся 
глубокому метаморфическому преобразованию древних кор выветривания.

Таким образом, если рассмотрение динамики кристаллохимических преобра
зований диоктаэдрических слюд при метаморфизме позволило очень детально 
проследить все нюансы эволюции от монтмориллонита через гидрослюду к мус
ковитам метаморфических пород и далее к гранитоидам, то хлориты показали, 
что ими в метаморфических породах можно пользоваться как индикаторами 
пара- и ортопород и даже климатических обстановок формирования первично
осадочных пород.

Однако этим не исчерпывается информация, которую можно получить из ана
лиза кристаллохимии хлоритов. Хлориты, так же как и слюды, несут следы по
следовательных преобразований на различных этапах эпигенеза и мета мор физ-



ма. Эти трансформации запечатлены как в изоморфных, так и в политипных 
изменениях.

Одним из характерных процессов, начинающихся в эпигенезе и развиваю
щихся в метаморфизме, гоняется переход в минералах окисных форм железа 
в закисные. Эта закономерность очень наглядно проявляется на примере маг
незиально-железистых хлоритов — самой распространенной группы этого се
мейства минералов. Хлориты зоны диагенеза -  начального эпигенеза содержат 
высокие количества трехвалентного железа в октаэдрах, поэтому очень часто 
принадлежат к типу ди- триоктаэдрических хлоритов, в которых триоктаэдричес-

Ри с . 4. Кристаллохимическая ха
рактеристика хлоритов различного 
генезиса

Хлориты осадочных и метамор
фических пород: I -  Mg-хлориты до
ломит^ гипсоносных формаций; II -  
Ко—Mg-хлориты терригенных форма
ций (диагенез -  эпигенез, началь
ный метаморфизм); III -  Fe-хлориты 
железорудных формаций. Хлориты 
магматических пород; IV -  Mg -хло
риты серпентинитов; V -  Mg-хлори
ты ультрабазитов; VI — Fe-Mg - 
хлориты андезито-базальтов. Разны
ми значками показаны образцы изу
ченных пород

кими являются бруситовые слои. По мере перехода к породам глубинного эпи
генеза и далее к фации зеленых сланцев в октаэдрах очень отчетливо умень
шается содержание Fe^b и возрастает — Fe^+ (рис. 5 ).  Столь же отчетл!*- 
во наблюдается постоянное увеличение содержания магния в структуре 
хлоритов. Этот процесс начинается еще в осадочных породах при процессах 
глубинного эпигенеза и метагенеза (Карпова, 1965, 1972; Муравьев, Салынь, 
1971 ). Он последовательно возрастает при метаморфизме до нижних горизон
тов фации зеленых сланцев вплоть до появления граната в эпидот-альбит-алы- 
мандиновой фации, где железисто-магнезиальный хлорит разрушается, а по
является альмандин и Mg-хлорит: Fe—Mg -хлорит + кварц -► альмандин + Mg-  
хлорит.

Политипные изменения хлоритов при эпигенезе и метаморфизме были впер>- 
вые выявлены Б.Брауном и С.Бейли (Brown, Bailey, 1962) и затем рассмот
рены Г.В. Карповой (1965 , 1972 ). В неизмененных осадочных породах хло
риты относятся к политипу 1в—1. В условиях повышающихся температур и дав

лений последовательно появляются политипы: 1в-2, Р  = 97°, II в, /3 = 97°.

В метаморфических породах присутствует только хлорит политипа IIв „/3 = 97°» 
отличающийся наибольшей стабильностью.

К о р р е н с и т ы  представляют 2 вЯ минералы, близкие к семейству хлоритов. 
Структура их характеризуется упорядоченным чередованием между тальковыми 
слоями межслоевых промежутков бруситового и монтмориллонитового типа. Мы 
остановимся на этой группе минералов очень коротко, так как ей посвящена 
специальная статья (Коссовская и др., 1975 ). Корренситы в данном случае 
представляют для нас интерес как пример индикаторной специфики парагене-



Рис.  5. Характеристика динамики изменения заполнения октаэдров Fe и Mg 
в Fe-Mg-хлоритах при переходе от осадочных к метаморфическим породам

Fe—Mg -хлориты осадочных и метаморфических пород (фации зеленых слан
цев) : I -  зона диагенеза и начального эпигенеза; II -  зона глубинного эпи
генеза; III -  зона начального метаморфизма (фация зеленых сланцев). Раз
ными значками показаны образцы изученных пород

тических сочетаний минералов, свойственных разным геологическим обста
новкам.

Корренситы известны в осадочных и метаморфических породах. Среди них 
встречаются как чисто магнезиальные, так и железисто-магнезиальные раз
новидности. Магнезиальные корренситы очень широко распространены среди 
отложений аридного климата в породах терригенно-эвапоритовых формаций. Осо
бенно часто они ассоциируют с гипсами (Lippmann, 1956;Lucas, 1962; Lip—
pmann, Savascin, 1969; Коссовская и др., 1971 ). Магнезиально-железистые 
корренситы в осадочных породах гумидного климата очень редки и присутству
ют обычно в отложениях, богатых свежим алюмосиликатным материалом, изо
билующим фемическими компонентами. Под наименованием "сангарит* минерал 
этой группы был описан в безугольных пачках угленосной формации Привер- 
хоянья (Дриц, Коссовская, 1963 ). Помимо того, корренсит был встречен на
ми в триасовых отложениях Печорского бассейна. В обоих случаях сопровон^- 
дающим минералом являлся ломонтит, формирующийся по Ca-Na-плагиоклазам.

Корренситы в породах как аридного, так и гумидного климата обязательно 
ассоциируют с гидрослюдами. В аридных условиях это F e-иллиты, в гумид- 
ном -  обычные A l-иллиты. В этом отношении корренситы ведут себя по
добно хлоритам, парагенез которых со слюдистыми минералами является обя
зательной чертой различных типов эпигенетически измененных осадочных и ме- 
таморфизованных осадочных пород. В магматических породах корренситы до
вольно широко распространены в составе продуктов постмагматического изменения 
основных, реже средних и кислых разностей. Впервые этот тип корренситов 
был описан Дж.Ирли и Дж.Мильном (Early, Miln, 1956) в миндалинах базаль- 
тов США. Тот же тип минералов обнаружен М.А. Ратеевым и др. (1 9 7 2 ) в 
палеозойских базальтах и андезитах в районе Актюбинска. В дацитовых пем— 
зовидных туфах о-ва Кунашир он был встречен С.И. Набоко и С.И. Берхин 
(1 9 7 0 ), а также авторами данной статьи (рис. 6 ). •

Можно ожидать, что корренситы будут иметь широкое распространение в 
продуктах региональной глинизации основных и ультраосновных пород. Коррен
сит оказался главным минералом, слагающим глинизированную породу на кон
такте габброидов с комплексом метаморфизованных основных пород Восточной 
Камчатки (образец для исследования был предоставлен авторам М.С. Марко
вым). Мономинеральный корренсит, образующийся по ультрабазитам кристад*-



лического фундамента юго-западных районов Русской платформы, исследован 
Б.А.Сахаровым, М.Н. Жеру и В.Ф. Морозом.

Корренситы, развитые по базальтам, андезитам, дацитам и туфам этих по
род, характеризуются значительной железистостью. Корренсит, образовавшийся 
по ультрабазитам, имеет чисто магнезиальный состав. В этом, так же как и 
в хлоритах, проявляется наследование химизма новообразованных минералов 
от * породы-хозяина*. Корренситы магматических пород по сравнению с оса
дочными, тоже обеднены А1. Однако наиболее важной чертой, объединяющей 
все корренситы магматических пород и отличающей их от осадочных коррен- 
ситов, является то, что они никогда не встречаются в парагенезе со слюдис
тыми минералами. Калий, весьма редкий в породах, вмещающих корренситы, 
присутствует в крайне малых количествах и входит в состав цеолитов.

Приведенные материалы для диоктаэдрических слюд, хлоритов и корренси- 
тов далеко не исчерпывают всех возможностей, которые содержит исследо
вание кристаллохимии отдельных минералов или их сочетаний с целью исполь
зования их как индикаторов типов и стадий метаморфизма, а также для вос
становления первичного -  осадочного или магматического происхождения пород.

Динамика кристаллохимической трансформации и сущность происходящих пре
образований подробно прослежены только для дисперсных слоистых силикатов, 
начиная от осадочных пород до низших ступеней регионального метаморфизма, 
соответствующих фации зеленых сланцев. Исключением является лишь муско
вит, история которого в метаморфизме исследована в последние годы К.Кап- 
риани и др. (Capriani et al., 1971 ). Что же касается других компонентов оса
дочных пород, то их преобразования начиная с амфиболитовой фации фиксиру
ются в основном только фактом появления новых минералов. Постепенная сме
на при метаморфизме структур слоистых силикатов ленточными структурами, 
свойственными амфиболам, и далее цепочечными, свойственными пироксенам, 
кристаллохимически пока не исследована. Это несомненно очень перспективное 
направление, которое ожидает постановки специальных исследований. Большие 
возможности этого направления подтверждаются полученными недавно экспе
риментальными результатами, показавшими возможность синтеза нового струк
турного типа силикатов, представляющего как бы промежуточное звено между 
слоистыми и цепочечными силикатами. Если пироксены образованы отдельны
ми цепочками Si -тетраэдров, а амфиболы -  лентами из двух пироксеновых 
цепочек, то основу этой структуры составляют ленты, состоящие из трех це-

Геологические
объ екты

сопутствую
пинспалы

^51

||

Т еаригенно-
зоапоритоВые

Фармации
FC - иллиты

Угленосны е
ф орпации КЪ-иллиты

у р

У л ьтр аБ ази ты Н е т

ГаББро- . 
андезитовы е  

номпленсы

Ц еолиты  
и  полеВыс 

ш паты

Поле гидротермально пизпененньф м агм атических
л ЛОРОВ л И

FeO+F^Os10 Z 0\ 30 ¥ О 50 00
М g -норренсигт fig—Fe -корренсит Г1д0+ FcO + F^Oj

Рис.  6 . Генетические типы корренситов



почек Si -тетраэдров, соединенных между собой атомами кислорода (Гонча
ров, Дриц, 1973; Дриц и др., 1974 ).

Специфика хлоритов в первично-осадочных и первично-магматических поро
дах дает основание предположить, что при прогрессивном метаморфизме пер
вично-осадочных пород (граувакк и др.) кристаллохимия минералов ряда; хло
рит -► амфибол -► пироксен будет отличаться от обратного регрессивного ряда: 
пироксен -► амфибол -► хлорит ретроградного метаморфизма основных магмати
ческих пород.

Детальное изучение кристаллохимии определенных рядов минералов, про
веденное на геологически ясных объектах -  сериях последовательного перехода 
осадочных и магматических пород в метаморфические, может оказаться важ
ным критерием для снятия метаморфизма и диагностики пара- и ортопород.
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В. И. НИКОЛАЕВА, 3. В. БОРОДАЕВСКАЯ, Г. А. ГОЛУБЕВА

КРИСТАЛЛОХИМ ИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ М ИНЕРАЛОВ ГРУП П Ы  
ГЛАУК О Н И ТА В РЕШ ЕНИИ ВОПРОСОВ ПАЛЕОГЕОГРАФИИ, 
ГЕОХРОНОЛОГИИ И ЭВОЛЮ ЦИИ ОСАДКОНАКОПЛЕНИЯ

Минералы группы глауконита являются диоктаэдрическими слюдами одно
слойной полиморфной модификации lM -lM d  с составом тетраэдров близким 
(Si3  бА1д 4 ) 4  q и сложным составом октаэдров, в который входят три глав
ных элемента -  Al, Fe и Mg. Межслоевые промежутки заполняются калием, 
иногда с заметным количеством натрия и кальция. Основные колебания в сос
таве минералов группы глауконита определяются катионами октаэдрической по
зиции, характеризующейся следующими типами изоморфных замещений: а) изо- 
Ьалентного A P + ^ F e ^ +, Mg^+^Fe^+ и б) гетеровалентного 2А13+, Fe
^3Mg2+, Fe2+.

Гидроксильная группа (ОН^ может замещаться, как и в трехкремниевых 
слюдах, фтором, меньше -  хлором, в количествах, вполне сопоставимых с со
держанием фтора и хлора в мусковитах, биотитах и флогопитах. Фтор присут^ 
ствует практически во всех минералах группы глауконита: до 0 ,15 формуль
ных единиц (ф.е.) в железистой разновидности, до 0,30 -  в алюминиевой и 
до 0 ,40 -  в магнезиальной.

Результатом проявления гетеровалентных изоморфных замещений катионов 
(октаэдрических) и анионов (тетраэдрической координации) является увели
чение общего числа октаэдрических катионов, значительно отклоняющегося от 
теоретического числа 2 , 0 , характерного для типичных диоктаэдрических слюд- 
мусковитов. Отклонения эти отмечаются для всех минералов рассматриваемой 
группы, резко увеличиваясь у магнезиальных разновидностей (до 2,4) .  Ко
нечными членами рядов этих типов изоморфных замещений являются три ми
нерала, в кристаллохимической формуле которых половину (или несколько бо
лее) числа октаэдрических катионов составляют трехвалентное железо, магний 
или алюминий^ при близком составе кремнекислородных тетраэдров и межсло-

^Гидротермально синтезированы селадониты с повышенным содержанием Fe^+.



евых промежутков. Железистый Fe + — аналог этой группы чрезвычайно широко 
распространен в осадочных отложениях, хорошо изучен и известен как глау
конит, а в низкотемпературных гидротермальных образованиях -  как селадонит. 
Ужо в работе С.Б. Хендрикса и Ц.Росса ( Hendricks, Ross, 1941 ) была пока
зана специфичность селадонита, в ряде случаев характеризующегося повышен
ным содержанием Mg и заметным отклонением числа октаэдрических катио
нов от теоретического числа 2,0. Как магнезиальную (до 0 ,75 ф.е.) разновид
ность глауконита рассматривала селадонит и Е.П. Соколова (1 9 6 1 ). В послед
нее время появляются все чаще высказывания о целесообразности использования 
терминов ''глауконит' и 'селадонит' для минеральных, а не генетических раз
новидностей. Учитывая тенденцию современной геологии к максимальному со
кращению новых терминов, название 'селадонит' вполне может быть принято 
для Mg-конечного члена 3Mg^ 2Fe^+ ряда изоморфных замещений.

Наконец, у минерала, предложенного ранее (Smulikovski, 1954 ) в качест
ве алюминиевого аналога глауконита под названием сколита, при исследовании 
рентгеновским методом выявилась смешанослойная ’ структура (Феношина, Дриц, 
1961) с чередующимися слоями монтмориллонита и слюды. Природа слюдяных 
слоев не установлена. В качестве алюминиевых глауконитов были описаны ми
нералы, близкие по структурно-химическим особенностям к монтмориллониту 
(Горбунова, 1950 ), а формула 'самых алюминиевых' глауконитов была дана 
близкой к гидромусковиту (Соколова, 1961 ). Гидротермальная разновидность 
алюминиевого глауконита описана под названием селадонита ( Kardymowicz, 
1960 ). По-видимому, монтмориллонит и гидромусковит не нуждаются в до
полнительных названиях. Вполне целесообразно называть с колитом алюминие
вый аналог глауконита независимо от его генезиса, поскольку этот термин 
уже достаточно широко вошел в литературу (Шатский, 1954; Лазаренко, 1956; 
Соколова, 19 61 ;и др.).

Рассмотренные выше особенности состава минералов группы глауконита мо
жно выразить следующими кристаллохимическими формулами:

( К, Na, Ca)^1>0(ALlj0Fe0j5R_0>6)2j0_2ti(Si3j6Al0>4)4>0 f°lO (0H,F,Cj^2 -nH20;

( K,Na,Ca)^10(Fe^^ 0A1_0 4^_0 75)до 2,15̂ Si3f6A10,4U,0^°»Fho^OHbh2 'nH2 °;

(K,Na,Ca)^lt0(M g ~ l,0 FS.a|4F£.0,7A Lo ,3bo  2,4^Si3,6A10,4U ,0^0»F )io (OH )2Ji2’nH20 .

Общие приближенные формулы минералов группы глауконита:

(К>1Ча,Са)<1 0[(Fe3+,Al)x(Mg)Fe2+) 2-x 1
"  ’ ------- 3

2
[O10(OH,F,Cl)2]12 • *Н20;

2-2,4 ̂ 3 ,6^0 ,4U,О

(K ,Na>C a )^ 1 (0(F e 3+) Al,Mg,Fe2+)2_a o_x)(Si3>6AI0>4)4t0[O x (OH>F 1C l)12_ x]12*«H20 .

Кристаллохимические формулы показывают, что в отличие от всех других 
слюдистых минералов осадочных отложений для минералов группы глауконита 
характерен октаэдрический заряд более высокий, нежели тетраэдрический (Кос- 
совская, Дриц, 1971 ).

Исследованные минералы группы глауконита слагают микроконкреции (дру
гие формы агрегатов мы здесь не рассматриваем) близкого размера, округ
лой или овальной формы, темно-зеленого до почти черного цвета, с гладкой, 
нередко глянцевитой поверхностью почти без трещин и без признаков измене
ния зерен. Такие микроконкреции рассматриваются как первичные аутигенные



образования. Гидратированные и деградированные разности минералов группы 
глауконита (глауконитовые гидрослюды) сохраняют основные кристаллохими
ческие особенности рассматриваемых минералов лишь до определенной степени 
уменьшения в них содержания калия или замещения минералов группы глауконита 
другими минералами: монтмориллонитом, нонтронитом, ил л и том, хлоритом и т.д.

В современных осадках намечается непрерывный ряд смешанослойных мине
ралов от монтмориллонита до собственно глауконита со слюдяной структурой. 
Однако наличие такого ряда еще не свидетельствует о стадийности образования 
минералов, т.е. о развитии глауконита по монтмориллониту (процесс "глауко- 
нитизации") или монтмориллонита по глаукониту (процесс монтмориллонитиза- 
ции, или деградации слюдяной структуры). Последовательность образования ми
нералов в микроконкрециях устанавливалась нами макроскопически -  под бино- 
куляром, а также в шлифах под микроскопом.

Обычно монтмориллонитизация зерен глауконита начинается с периферии и 
по трещинам, в центре зерна остается реликт слабо измененного или почти не 
измененного глауконита. Именно такие соотношения минералов наблюдались 
нами в микроконкрециях глауконита из современных донных осадков шельфа 
Западной Африки, западной части Южной Америки, Фолклендско-Патагонского 
шельфа. Так называемые современные глаукониты в ряде случаев сильно из
менены -  монтмориллонитизированы (или ожелезнены), причем внешние приз
наки этих изменений в целом такие же как у минералов группы глауконита 
на стадии эпигенеза и выветривания.

Есть все основания предполагать, что многие глаукониты в современных 
осадках могут оказаться разновозрастными: не только современными, но и бо
лее древними. В настоящее время известен абсолютный возраст глауконита до 
5,6 млн.лет (Cullen, 1967 ), и можно думать, что возраст некоторых "сов
ременных* глауконитов является более древним. По морфологии и структурно
химическим особенностям эти глаукониты сходны с глауконитами, перемытыми 
из древних отложений в относительно более молодые (например, меловые гла
укониты в четвертичных отложениях на севере Западно-Сибирской низменнос
ти, в тортонских отложениях западных районов Европейской части СССР). Та
кие глаукониты характеризуются большими колебаниями размеров зерен вслед
ствие появления среди микроконкреций их угловатых обломков различной ве
личины. Чем мельче зерна, тем ниже в них содержание калия. Этот факт 
свидетельствует о том, что измельчение зерен глауконита при перемыве ведет 
к деградации структуры минерала, к его гидратации.

Многочисленные определения калия в пробах мезо—кайнозойских аутигенных 
глауконитов нередко устанавливают пониженное содержание его в относительно 
мелкозернистых фракциях; последние при этом характеризуются более низким 
удельным весом и относительно повышенным содержанием разбухающих слоев 
в структуре минерала. Форма зерен в более мелких фракциях нередко углова
тая, тогда как в более крупных фракциях зерна иэометричнее.

Таким образом, особенности формы и стадийность образования минералов 
группы глауконита в зернах свидетельствуют о том, что гидрослюды пред
ставляют собой продукт деградации слюд глауконитового типа и замещения 
части слоев последних такими минералами, как монтмориллонит и нонтронит 
с образованием смешанослойных структур. Глауконитовые гидрослюды отлича
ются гораздо более широким разнообразием химического состава, чем первич
ные минералы слюдяной структуры, даже в одновозрастных вмещающих отло
жениях, близких по составу и условиям образования. Содержание основных 
элементов -  Fe^+, Fe^+, А1 и Mg -  в них может быть меньше или больше, 
чем в исходных минералах слюдяного типа, в зависимости от глубины и фи
зико-химических условий преобразования последних.

Рассмотренные выше кристаллохимические особенности минералов группы 
глауконита, как неизмененных, так и измененных, необходимо учитывать при 
решении вопросов палеогеографии, геохронологии и эволюции осадконакопления 
(Николаева, 1971 ).



/
Многие исследователи (Горбунова, 1950; Ш «а тс кий, 1954; Страхов, 1963; 

и др.) обращали внимание на то, что глауконит является Палеогеографическим 
индикатором главным' образом для платформенных отложений. Подтверждаются 
представления Н.С. Шатского о зональном и биполярном распределении глау
конита в мезо-кайнозойских отложениях (для более древних толщ пока нет до
статочного материала). Как в современных осадках, так и в древних толщах 
(мезо-кайнозойского и палеозойского возраста) они приурочены к тропической 
аридной и гумидной умеренной климатическим зонам. В нижнепалеозойских -  
современных отложениях гумидной умеренной зоны и мезо-кайнозойских -  арид
ной тропической зоны преимущественно распространен железистый глауконит. 
Нижнепалеозойские толщи аридной климатической зоны несут минералы с по
вышенным содержанием магния, вплоть до появления магнезиальной разновид
ности глауконита -  селадонита -  в нижнем кембрии. В частности, в нижнем 
ордовике типичные глаукониты тяготеют к северо-западным и западным райо
нам Восточно-Европейской платформы, тогда как в южных и центральных райо
нах Сибирской платформы в толщах первичных доломитов с прослоями извест-* 
няка отмечаются минералы переходного от глауконита к селадониту состава, 
отличающиеся от типичных глауконитов относительно повышенным содержанием 
магния. В нижнем кембрии глаукониты установлены в синих глинах Прибалти
ки, Ленинградской области и Подохши, а селадонит -  в толщах первичных до
ломитов в разрезах переходного типа от соленосных к нормально-морским на 
юге Сибирской платформы.

Минералы группы глауконита представляют собой индикаторы солености мор
ской воды. Относительно повышенное содержание таких талассофильных эле
ментов, как магний, литий, фтор и бор в минералах группы глауконита ука
зывает на повышенную соленосность воды в бассейне седиментации. В част
ности, минералы группы глауконита из нижнепалеозойских ( 0 -р Ст^) отложе
ний южных и центральных районов Сибирской платформы, накапливавшихся в 
условиях явно повышенной солености (доломит, гипс и т.п.) содержат в 1,5- 
3 раза больше магния (3-9,5%, соответственно), примерно в 1,5 раза боль
ше бора (0*7 -0 ,95% ), почти в 10 раз больше лития и в 30 раз 
фтора (0 ,05 -1 ,8% ), чем глаукониты из отложений того же возраста 
на северо-западной и западной окраинах Русской платформы. Любопытно, что 
состав глауконита из ордовикских доломитов северо-запада Русской платформы, 
по сравнению с вышеуказанными ордовикскими и кембрийскими доломитами Си
бири, не отличается от состава его в известняках и песчано-глинистых отло
жениях. Не исключено, что генезис этих доломитов разный (первичный -  хе- 
могенный на Сибирской платформе и вторичный (? ) -  на Русской).

Минералы группы глауконита широко используются в качестве индикаторов 
времени. Однако возраст по К/Аг и Rb/Sr —далеко не всегда соответствует 
геологическому возрасту вмещающих отложений.

Определения абсолютного возраста десяти проб глауконитов из одного не
прерывного разреза усть-кутской свиты (O i )  мощностью 150 м, временной 
интервал отложений которой едва ли достигает 5 млн. лет, составляют 340- 
480 млн. лет, т.е. дают значительные отклонения многих цифр от возрастного 
интервала этой свиты, равного 480 -500  млн. лет по шкале абсолютного ле
тосчисления. Разброс цифр значительно превышает максимально допустимые 
(+50  млн.лет) погрешности в определении возраста по К/Аг-отношению. Мак
симальные ̂ отклонения показали зерна с четкими признаками вторичных изме
нений,’ минимальные -  зерна почти не измененные, но с признаками перекрис
таллизации.

Проведенные нами минералогические исследования глауконитов, главным 
образом из нижнепалеозойских отложений, у которых был установлен абсолют
ный возраст, показывают, что для первичных аутигенных, почти не измененных 
зерен определения возраста в большинстве случаев правильны и не выходят за 
пределы точности. Эти определения дают хорошую сходимость цифр с принятой 
шкалой геологического времени в абсолютном летосчислении. Нам приходится



использовать * почти не измененные*" зерна, поскольку в древних толщах 
не удается найти свежих зерен. Следует иметь в виду, что это * почти' может 
нас подводить при выборе реперных проб.

При целенаправленном отборе проб для определения абсолютного возраста 
также из отложений нижнего ордовика были получены следующие результаты: 
все десять проб с четкими признаками вторичных изменений глауконита по
казали завышенный (омоложенный) возраст -  270 -  380 млн. лет, из десяти 
проб '  почти не измененных*" глауконитов восемь показали возраст 4 1 0 - 
510 млн. лет (т.е. 460+50 млн. лет). В двух пробах таких глауконитов, дав
ших омоложенный возраст, внутри микроконкреций обнаружены включения пири
та .окисленного в разной степени. Очевидно, при окислении пирит, заключенный 
внутри микроконкреций, оказывает очень сильное воздействие на структуру ми
нера лА; хотя внешне зерна выглядят измененными незначительно. По-видимому, 
древние глаукониты с включениями пирита не годятся для определения по ним 
абсолютного возраста.

Резкое омоложение абсолютного возраста показывают глаукониты, заме
щенные на стадии эпигенеза кальцитом, доломитом, кварцем и подвергшиеся 
воздействию почвенных гуминовых кислот или серной кислоты при окислении 
пирита. В большинстве случаев эти процессы сопровождаются выносом железа 
из структуры минерала, замещением железа и магния алюминием, гидратацией 
слюдяной структуры с образованием смешанослойной разбухающей фазы.

Таким образом, выбор реперных проб для определения абсолютного воз
раста, объективная оценка степени искажения первичных отношений К/Аг и 
Rb/Sr и получение сопоставимых цифр по абсолютному возрасту возможны 
только на правильной минералогической основе. При отборе материала для оп
ределения абсолютного возраста и при оценке полученных цифр необходимо учи
тывать кристаллохимические особенности минерала, глубину и характер его 
вторичных изменений и дефектность его структуры (не говоря о чистоте моно
минера льной пробы).

Основные черты эволюции состава минералов группы глауконита в отложе
ниях от ранне па неозойского до настоящего времени установлены работами 
КХмуликовского (Smulikovski, 1954) и Г.А. Казакова (1 9 6 2 ) и подтвержде
ны нашими данными. В молодых глауконитах, по сравнению с нижнепалеозой
скими, содержание алюминия и магния понижается; содержание калия в мине
ралах группы глауконита от рифея до настоящего времени остается постоянным. 
Если сравнивать неизменные первичные зерна этих минералов, имеющих слю
дяную структуру, то содержание в них калия составляет около 8 , редко до 
10%, независимо от возраста минерала. Количество калия определяется струк
турно-химическими особенностями минералов этой группы. К этим данным сле
дует добавить, что в докембрийских отложениях состав минералов существенно 
иной, железистый глауконит исчезает и широко развивается его алюминиевый 
аналог -  сколит. Причина смены состава алюминиевых глауконитов железис
тыми на границе кембрия с докембрием нам не достаточно ясна; изучение 
этого явления, как нам представляется, заслуживает самого пристального вни
мания. В нижнепалеозойских отложениях появляется магнезиальная разновид
ность глауконита -  селадонит, который в более молодых отложениях, по-ви- 
димому, не встречается. На протяжении историй осадконакопления от рифея 
до настоящего времени меняется и состав отложений, вмещающих минералы 
группы глауконита. Так, в докембрии и палеозое широко распространены тер- 
ригенно-известняковые и терригенно-доломитовые типы глауконитоносных от
ложений, в мезо-кайнозое появляются новые типы -  терригенно-опоковый и 
меловой, неизвестные в докембрии и палеозое. Глаукониты всех этих отложе
ний несут ряд специфических особенностей, не повторяющихся в глауконитах 
из отложений других типов. Терригенно-кварцевый и терригенно-гидрослюдис- 
тый типы глауконитоносных отложений являются сквозными, или 'неумираю
щими*", от рифея до современного периода; состав минералов группы глауко
нита меняется в них от алюминиевого в докембрии до почти чисто железис-



того (без А1 V i ) в современных осадках. Наконец, в мезо-кайнозое широко 
распространен фосфатно-железорудный тип глауконитоносных отложений, с ко
торыми связаны оолитовые железные руды. В палеозое оолитовые железные 
руды еще близко (в разрезе и на площади) ассоциируются с минералами груп
пы глауконита, хотя развития железных руд по глаукониту, как в мезо-кай- 
нозое, не наблюдается. В докембрии оолитовые железные руды широко рас
пространены, но пути их с минералами группы глауконита резко расходятся.

Не являются ли алюминиевые глаукониты -  сколиты -  индикатором алюми
ниевых руд в докембрийских толщах, гигантские скопления которых предвидел 
Н.М. Страхов (1963 ) ,  -  вопрос, который представляется важным решить в 
ближайшее время.
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В. Д. ШУТОВ, M. Я. КАЦ, В. А. ДРИЦ, А. Л. СОКОЛОВА, Г. А. КАЗАКОВ

КРИСТАЛЛОХИМ ИЯ ГЛАУК О Н И ТА КАК ИНДИКАТОРА  
Ф АЦ И АЛЬН Ы Х УСЛОВИИ ЕГО ОБРАЗОВАНИЯ  
И ПОСТСЕДИМЕНТАЦИОННОГО ИЗМЕНЕНИЯ

Введение

Изучению глауконита посвящено сравнительно много работ (Hendricks, Ross, 
1941; Smulikowski, 1954, Burst, 1958; Hower, 1961; Millot, 1964; Fos
ter, 1969; Николаева, 1971; и др.). Однако вопросы происхождения этого ми
нерала и его эволюции в постседиментационный период во многом неясны и 
требуют уточнения.

В данной работе предложен метод выявления кристаллохимической неодно
родности глауконита, с помощью которого получены новые данные о седимен- 
тационных условиях его формирования и химической эволюции в эпигенезе (глу-



бинном диагенезе). Результаты изучения кристаллохимической гетерогенности 
'мономинеральных' образцов глауконита позволили более рационально провес
ти анализ взаимосвязей между химическим составом и геологическим возрас
том глауконита, используя при этом литературные данные.

В качестве объекта был выбран только один из типичных морфогенетических 
типов глауконита -  его глобулярные выделения в песчаных и алевритовых по
родах разного геологического возраста, развитых преимущественно в платфор
менных и в меньшей мере миогеосинклинальных областях.

Описание метода

'Мономинеральный*образец глауконита, выделенный из концентрата с по
мощью электромагнитного изо динамического сепаратора, был разделен на ряд 
фракций, отличающихся по плотности, в колонке тяжелой жидкости со ступен
чатым изменением плотности (Кац, 1972 ). Образец помещался на дно колон
ки. Через капилляр, вставленный сверху на дно колонки, последовательно по
давались более тяжелые жидкости (смесь бромоформа и диметилфорамида), 
которые образовывали дискретный ряд слоев высотой около 2  см каждый. 
Плотность слоев увеличивалась «сверху вниз по колонке с шагом 0 ,02 (Н

о !
+ 0 , 0 0 1  г/см . Плотность 'рабочих* жидкостей контролировалась калиброван
ными реперами. Для уменьшения влияния пористости зерен минерала образец 
выдерживался в течение двух часов в самой легкой 'рабочей '  жидкости. Из
влечение зерен разной плотности, сосредоточенных в стратах на стыке смеж
ных жидкостей, осуществлялось путем отсоса жидкости вместе с зернами из 
верхней части колонки. Каждая фракция, образца взвешивалась, и затем строи
лась гистограмма, изображающая зависимость частота -  плотность. С помощью 
дифракции рентгеновских лучей и электронов для каждой фракции устанавлива
лись политипная модификация, степень структурной упорядоченности, наличие 
с мешанослойных структур и т.п. Для некоторых фракций проводилось определе
ние полного или частичного химического состава. Таким методом изучено око
ло 50 образцов глауконита.

Экспериментальные данные

На рис. 1 приведены наиболее характерные гистограммы для глауконитов 
разного возраста, а также некоторые наиболее важные характеристики отдель
ных фракций, такие как значения d, содержание К2 О и химический состав.
В узких рамках данной статьи мы не можем обсудить более тонкие структур
ные различия разных фракций, выражающиеся в направленном изменении 
формы и ]  базальных отражений, степени структурной упорядоченности и 
т.п.

Характерная особенность современных глауконитов состоит в том, что плот
ность их зерен колеблется в исключительно широком интервале: от 2,3 до 
2,8 г/см^. По мере увеличения плотности глобуль наблюдается направленное 
структурное изменение от монтмориллонита через серию смешанослойных струк
тур до глауконита, практически не содержащего разбухающих слоев (см. рис. 1 , 
обр. 4214 и 242) .  Обр. 242 из Атакамского желоба с глицериновым комп
лексом образует 14R  слои, что связано с предельным насыщением монтморил- 
лонитовых прослоев катионами калия. После прокаливания слои сжимаются до
юХ.

Основным фактором, определяющим наличие в современных глауконитах зе
рен разной плотности, является число разбухающих межслоевых промежутков

В ряде случаев погрешность была в несколько раз больше.



(см. структурные формулы фракций, обр. 2 4 2 ) .  Для третичных и меловых 
глауконитов наблюдается заметное сокращение интервала, в котором изменя
ются плотности зерен главным образом за счет отсутствия самых легких фрак
ций. Это связано с исчезновением монтмориллонита (например, в обр. ЮП- 1  

он присутствует только в виде реликтов) и существенным уменьшением числа 
разбухающих слоев в смешанослойных^структурах. Однако широкий набор фа
циальных обстановок с рассеянным и концентрированным процессом образова
ния глауконитовых глобуль обусловливает относительно узкие (например, 
обр. 17016) или сравнительно широкие (обр. ЮП-1) интервалы изменения 
плотности зерен. Гетерогенность этой группы образцов связана как с наличи
ем разного числа разбухающих слоев, так и с изменением катионного сос
тава глауконитов. Например, в обр. ЮП-1 с ростом плотности зерен умень
шается число разбухающих слоев и содержание Ко0, Fe^+ и Al jy увеличи
вается.

Для глауконитов раннемезозойских и палеозойских горизонтов характе
рен еще более узкий плотностный спектр, расположенный в области 2 ,80 - 
2,85 г/смЗ и зависящий от исключительно концентрированного процесса гла- 
уконитообразования исследованных образцов. Фракции глауконита имеют прак
тически постоянный состав, не содержат разбухающих слоев, отличаются вы
соким совершенством структуры (модификация 1 М; см. рис. 1 , обр. 1 0 0  и 
68/69 ).

Следующая группа изученных глауконитов -  докембрийского или вендского 
комплекса -  характеризуется, как правило, более растянутыми гистограммами 
распределения зерен по плотности (по сравнению с предыдущей группой глау
конитов) и смещением всей гистограммы в область меньших значений плот
ности. Особенно четко это наблюдается для глауконитов платформенных обра
зований (см. рис. 1, обр. 1 3 8 9 -1 3 9 6 ). В наиболее легких фракциях этих об
разцов наблюдается низкое содержание К2 О и сравнительно большое число раз
бухающих при насыщении глицерином 14 А слоев. Глаукониты миогеосинклинальной 
зоны имеют более однородный состав (см. рис. 1, обр. 3426), а разбухаю
щие слои наблюдаются лишь в самых легких фракциях. В обоих случаях сос
тав глауконитов отличается повышенным содержанием А1^+ . Для наиболее 
древних -  рифейских (синийских) -  глауконитов вновь характерны узкие гис
тограммы распределения зерен по плотности, в области 2,7 г/см^, высокое 
содержание 1^0 (до 9%) и AI2 O3  (до 20%), практическое отсутствие сме- 
шанослойных фаз, очень высокое совершенство структуры. Из приведенных для 
обр. 9  (см. рис. 1 ) данных видно, что с увеличением плотности фракций рас
тет содержание 1 ^ 0  и A l j y .

Таким образом, полученные данные убедительно свидетельствуют о нали
чии гетерогенности в пределах одного так называемого мономинерального 
образца, которая максимальна для современных глауконитов. Обнаружена от
четливая тенденция к уменьшению неоднородности глауконита с увеличением 
геологического возраста. Характерно также высокое содержание катионов Fe^+ 
в октаэдрах структуры третичных и меловых глауконитов. Наоборот, увеличе
ние геологического возраста приводит к росту А1^+ . При прочих равных ус-

VI
ловиях наибольшей окристаллизованностью отличаются фракции с максималь
ным содержанием К2 О.

Выявленные закономерности показывают, что при анализе взаимосвязей 
между составом, условиями образования и геологическим возрастом нельзя 
игнорировать гетерогенность глауконитов и проводить их сравнительное изу
чение без предварительного разделения на соответствующие группы. Поэтому 
в настоящей работе опубликованные химические анализы глауконитов (работы 
авторов, у которых заимствованы данные о глауконита^, указаны в списке ли
тературы) были подразделены на четыре группы в зависимости от содержа-
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Р и с . 1. Характерные гистограммы глауконитов разного возраста

1 -  Тихий океан, Калифорнийский желоб, обр. 4 2 1 4 , четвертичные отложе
ния; 2 -  Тихий океан, Атакамский желоб, обр. 242 , четвертичные отложения; 
кристаллохимические формулы фракций: X — Kq s j Nsq 19 (Si3 72A1q 28k 0 0 ^ 0  26

Fe^ 2 7 Fe0t09^g0,40^2,02°10^O,1b> XI11 ~  K0,55Na0^4^Sl3,72A10,28^,00^AI0,32

X ° , 0 Ô,^ 2 > XVI “  K0,50Na0,27^Si3,75A10^5^,00^Al0,47

F e i|o4F eo ! l2 MeO>34)l.9 7 °1 0  0 I ,^2;
3 -  Русская платформа, обр. 17/71, верхний неоген; 4 -  Прибалтийский район, 
обр. ЮП-1, нижний мел; кристаллохимические формулы фракций:

V III -  к 0>63Na0,01 Са0,03(S*3,75А *0,25^4,00^А *0,47 F e^ 05 Ре8д ^ 0 ,3 3 h ,01 °1  l/01 >

IX “  K0,65NaO,01Ca0.03(Si3,74A10^6)4,00(A lO,46 ^ ^ О б^ О Д  8MSo-31 ̂ ,01 °10 (ОН)21

X “  KO,67Na0,OlCaO,O3^ 13,72AIO^8 4̂,Oo(AIO,42 Fei +10Feo+17MgO,32 2̂,01 0̂ ,,)2'

XI “  К0,66Na0,01 Са0,03(Sl3,67A10,33)4,00(А,0,37 Fef*18Fe8*16MgO,32^,03°lo(OHV '
5 -  Кавказ, обр. 17016, нижний мел; 6 -  бассейн р. Лабы, обр. 100 , верх
няя юра, кристаллохимическая формула фракции:

1̂ ),78Na0,&2Ca0,02(Si3,60Al0,40)4,00(A10,59Fe^ 84FeQ^3Mgb,4^,06OlO(OH^ :
7 -  Прибалтийский район, обр. 68/69 , ордовик; кристаллохимическая формула 

фракции пиковой:
KO,8Na0,01(Si3,76Al0^1)4,00(A10,55Fe039Fe0 1̂8Mg0,39)2,01O10(OH)2:

8 -  Пачелмский прогиб, обр. 1 3 8 9 -1 3 9 6 , венд; кристаллохимическая формула 
фракции пиковой:

K0,62(Si3,71AI0 ^ )4,00(A477Fe30̂74Feo]i5 Mg0,41
9 -  Урал, обр. 3426, венд; кристаллохимическая формула фракции:

V -  КО)бЗМа0,Оз(%,58А10,42)4,Оо(А11^5реод9Ке5д1 ^ Д в ^ О З 0^ 01^

Ю  -  Урал, обр. 9, рифей; кристаллохимические формулы фракций:

9/3 -  K0j71 (Si3i65Al0i35)4>oo(Al1 ̂ F e ^ F e ^ M g Q ^  >9? (^(ОН^,

9/4 _ K0)71(Si3|59Al011)4i00(Al1,2бреод7 Feo*l2Mg°>27^'02 °10(ОН)2'

9/5 “  K0.83(Si3,55A10,45,4,00(A1l ,25FeQд 6Ре^+ ^MgQд 5)2 од О, „ ( 0 %

11 -  Оленекское поднятие, обр. 501а, рифей; кристаллохимическая формула 
фракции:

VI1 -  K0,73NaO,03(Si3,61A10,39)4,00(A1lA 9FeQ̂3 Feo^1Mgb,35)2,050LO(OH)2*

а -  содержание 1^0 ; б -  природный глауконит; в -  глауконит, насыщенный гли
церином. Римские цифры на гистограммах -  номера фракций



ния К00. При этом использовались только химические анализы, принадлежа
щие глобулярному глаукониту, выделенному из песчаных и алевритовых пород.

На рис. 2 показано распределение фигуративных точек в системе координат 
А1^ = ( А1|у+A ly | ) -F e 3+ - I R y j , В первой группе образцов (К 20>8% ) хо
рошо обособляются поля, занимаемые современными и третичными, меловыми, 
палеозойскими и докембрийскими глауконитами. По мере увеличения возраста 
минерала наблюдается последовательное смещение полей в сторону увеличе
ния Al^p.

Р и с . 2. Распределение• 
фигуративных точек, отра
жающих состав глаукони
тов при разных содержаниях 
К0 О в системе координат

2 31 21
A l^  -  Fe0kt -  2R 0k t. 
Содержание К9О (в  % ):
I -  > 8 , II -  8 -7 ,  III -  
7 -6 , IV -  < 6 ; возраст гла
уконитов: 1 -  четвертич
ный; 2 -  третичный; 3 -  
меловой и юрско-триасо
вый; 4 -  ордовикский и 
кембрийский; 5 -  вендский; 
рифейский, протерозойский: 

Примечание: рис. 2 и 
3 построены по литера
турным данным

Во второй и третьей группах, которые представлены наибольшим числом об
разцов, наблюдается та же тенденция, хотя полного обособления полей не про
исходит в связи с большими вариациями состава глауконитов определенного 
возраста как в сторону увеличения, так и уменьшения содержания Fe^*,

В четвертой группе образцов (К2О < 6%) содержатся глаукониты преиму
щественно молодого возраста, включая меловые. Для нее характерно полное 
перекрывание полей глауконитов разного возраста. Основное отличие данной 
группы от предыдущих в том, что она содержит наибольшее число обогащен
ных алюминием глауконитов молодого возраста.

При увеличении геологического возраста наблюдается смешение состава 
глауконитов в сторону меньшей железистости вплоть до псевдоморфоз иллита



по глаукониту; заметна тенденция к увеличению А 1|у с "удревнением* глау
конита.

На рис. 3 показана зависимость Fe^+ от А 1 ^  для четырех групп глауко

нитов, выделенных по содержанию 1^0. В каждой группе образцы разделены 
на соответствующие подгруппы, различающиеся по содержанию А 1*|+. Данный

график характеризуется следующими особенностями:
1 ) в пределах каждой подгруппы для всех групп по мере увеличения гео

логического возраста растет замещение Fe3+ на А13+ ;
VI VI

2 ) в пределах каждой группы можно наметить зоны с определенным интер
валом содержания A ly j, в которых концентрируется наибольшее число образ-

3+ у-

Р и с . 3 . Зависимость Fe^ 1 от А1®^ для глауконитов разного возраста, раз- 
личающихся по содержанию 1^0

Условные обозначения см. рис. 2



цов. При переходе от первой группы к четвертой среднее значение содержания 
A lVI каждой зоны последовательно увеличивается. В пределах ограниченной

пунктиром вертикальной зоны каждой группы (см. рис. 3 ) по мере увеличения 
А1|у происходит 'удревнение' глауконитов. Как правило, в верхах зоны, т.е.

при максимальном содержании А 1|у» эта тенденция нарушается, и вновь появ

ляются более ' молодые'  глаукониты. Их появление связано, по нашему мнению, 
не с типичным процессом глауконитизации, а с его развитием за счет преоб
разования биотита, мусковита, с унаследованием высокого тетраэдрического 
заряда последних;

3 ) при переходе от первой группы к четвертой наблюдается последова
тельное уменьшение нижнего предела, до которого в каждой группе возможно 
замещение кремния алюминием. В первой группе минимальное значение A ljy  
равно 0 ,2 -0 ,3 ; во второй -  0, 1 - 0 ,2 ; в третьей -  0- 0 ,2 ; в четвертой -  0- 0 , 1 .

Обсуждение результатов

Перейдем к обсуждению общей схемы формирования и постседиментацион- 
ного изменения глобулярного глауконита. Как однозначно показывают экспе
риментальные результаты изучения современных и меловых глауконитов, ис
ходным материалом их формирования является монтмориллонит. Установлено, 
что характер исходного монтмориллонита зависит от типа ассоциирующего с 
ним терригенного материала и может варьировать от Fe -монтмориллонита 
(нонтронита; обр. 2 4 2 ) и Fe—А1 -монтмориллонита (обр. 4 2 1 4 ) до преиму
щественно А1 -монтмориллонита (обр. Ю П -1 ). Первый связан с обилием об
ломков фемических минералов и основных эффузивов, последний находится в 
ассоциации с чистым кварцевым обломочным материалом. Существует опре
деленное наследование глауконитом особенностей исходного монтмориллонита. 
Наиболее гетерогенные * молодые' глаукониты IV группы (см. рис. 2 ,3 )  
представлены преимущественно как железистыми, так и алюминиевыми раз
ностями. Низкое замещение кремния алюминием в тетраэдрах большинства со
временных глауконитов IV группы при широких вариациях состава октаэдров 
также отчетливо подчеркивает 'сродство' глауконита с монтмориллонитами раз
ных исходных составов.

Образование глауконита преимущественно по монтмориллониту представля
ется логичным, так как последний возникает на самых ранних стадиях фор
мирования морского песчанистого ила при наличии минимальных концентраций 
необходимых элементов, прежде всего кремния и алюминия. В условиях низких 
концентраций К-монтмориллонит является хорошим его аккумулятором. Непо
средственное же формирование глауконита требует концентрированных растворов 
калия, которые отсутствуют в нормальных морских условиях.

Преобразование нонтронита в глауконит через серию смешанослойных струк
тур протекает относительно легко, так как размеры октаэдрической сетки та
ковы, что катион калия, фиксирующийся в межслоевых промежутках нонтронита, 
практически не влияет на параметры а и b ячейки минерала.

Однако в природе, по-видимому, глауконит может образовываться и непо
средственно из исхЬдного алюминиевого монтмориллонита. Пока неясно, проис
ходит ли в этом случае предварительная 'нонтронитизация' исходного монтмо
риллонита с последующим его преобразованием в глауконит или, наоборот, 
вхождение калия обусловливает замещение А1у| на Feyj в октаэдрах. В по
следнем случае вхождение и закрепление калия в А 1-монтмориллоните проис
ходит преимущественно через слой (Shutov et al., 1 9 6 9 ). Такое формирова
ние смешанослойных структур, возможно, вызывает напряженное состояние от
дельных слоев. Тетраэдрические сетки, примыкающие к К-содержащему 
межслоевому промежутку, должны быть более растянуты по сравнению с тет
раэдрическими сетками тех же слоев, примыкающих к гидратированным меж



слоевым промежуткам. Напряженное состояние отдельных слоев может быть 
"снято" за счет замещения A ly j на Fey| и собтветствуюшего увеличения 
размеров октаэдрических сеток и слоев в целом.

Процесс вхождения, накопления и закрепления катионов калия, параллельное 
увеличение в октаэдрах катионов и уменьшение катионов А 1у| и состав

ляет. сущность типичного седиментационно-диаганетического процесса глауко- 
нитизации.

Вытесненные из октаэдров катионы алюминия, по-видимому, вновь участ
вуют в формировании монтмориллонита на поверхности глобуль, которые вновь 
заполняются калием и железом с вытеснением A ly j и последующим образова
нием новой монтмориллонитовой оболочки глобули и т.д. Кинетика подобного 
механизма образования глобуль описана Г.Зумпе (Zumpe, 1 9 7 1 ). В его рабо
те на фиг. 7, 8 отчетливо наблюдается обеднение железом и калием и обога
щение кремнием на поверхностной границе глобули.

Обсуждаемая схема процесса глауконитообразования подтверждается лите
ратурными данными химического состава глауконитов. Для глауконитов совре
менного этапа, характеризующегося в общем высоким стоянием континентов и 
подачей в бассейн полимиктового фемического материала, исходной стадией 
его формирования являлись Fe — или Fe—А1 -монтмориллониты. В третичную 
эпоху, которой свойственны в общем более пенепленизированное состояние кон
тинента и поступление в бассейн выветрелого и (или) кислого пирокластичес
кого материала, в качестве исходного материала был, очевидно, монтморилло
нит преимущественно алюминиевого состава. В соответствии с этим, на рис. 2 
для группы IV обособляются два поля, "тяготеющих" в сторону железистости 
в случае современных глауконитов и в сторону алюминиевости в случае тре
тичных глауконитов.

Стадия глауконитообразования может протекать с разной скоростью в за
висимости от различных фациальных условий, концентрации и подачи исходного 
строительного материала. На этой стадии нет прямой корреляции между гео
логическим возрастом и завершенностью процесса глауконитизации. Например, 
миоценовый глауконит (см. рис. 1, обр. 1 7 /7 1 ) сформировался быстро и полно, 
тогда как меловой (см. рис. 1, обр. Ю П -1) и даже более древний -  вендский 
глауконит (см. рис. 1, обр. 1 3 8 9 -1 3 9 6 ) запечатлели последовательные ста
дии незаконченного процесса глауконитизации с реликтами исходной монтмо
риллонитовой фазы.

С одной стороны, последующие стадии постседиментационного преобразова
ния глауконита заключаются в его созревании, т.е. в увеличении А 1|у по ме

ре "удревнения" глауконита (см. рис. 3, вертикальные колонки, ограниченные 
пунктирными линиями, см. снизу вверх). С другой стороны, по мере увеличе
ния геологического возраста происходит "иллитизация" глауконита, связанная 
с его перекристаллизацией, в процессе которой из структуры выносятся катио
ны Fe^+ и октаэдрические позиции заполняются катионами А1. Этот процесс 
широко распространен при эпигенетическом изменении слоистых силикатов.

Не исключено, однако, что в самые "древние" эпохи (рифей, палеозой), ха
рактеризующиеся обедненной органикой, происходило, как это считает И.В. Ни
колаева (1 9 7 1 ),  также формирование глауконитов, первично обогащенных Alyj*
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Ю. А. РУСЬКО

ВАРИ АЦ И И  СТРУКТУРНОГО СОВЕРШ ЕНСТВА КАОЛИНИТА  
КАК ТИПОМОРФНАЯ ОСОБЕННОСТЬ

В силу известной специфики глинистых минералов структурный типоморфизм 
является особенно важной и часто единственно надежной основой при расшифь- 
ровке условий их образования и преобразования (Франк-Каменецкий, 1 9 6 7 ).  
Одним из возможных критериев структурного метаморфизма, главным образом 
в отношении каолинитовых минералов, представляется упорядоченность крис
таллической структуры. Физический смысл, дифракционные признаки и критерии 
глубины р азу порядочен нос ти каолинитовой структуры даны в известных рабо
тах, посвященных структурным исследованиям этого минерала (Brindley, Ro
binson, 1946 ; Звягин, 1964; Дриц, 1 9 6 6 ). Среди многочисленных публикаций, 
отмечающих структурную неупорядоченность каолинита из различных месторои^- 
дений, главным образом из осадочных образований, следует выделить исследо
вания М.Ф. Викуловой и Б.Б. Звягина (1 9 6 5 ) .  На большом фактическом ма
териале они впервые показали фациально-генетическую приуроченность струк
турных модификаций этого минерала, связанных с изменением его структуры 
в седиментационном цикле в сторону раз упорядочивания. Дальнейшему разбору 
изменений каолинитовой структуры на отдельных крупных этапах осадочного 
породообразования, т.е. седиментогенеза, глубинного эпигенеза и метагенеза, 
посвящена работа В.Д. Шутова, В.А . Александровой и С.А. Лосиевской (1 9 6 6 ) .  
Поскольку основным источником каолинита осадочных образований являлись ко
ры выветривания, для интерпретаций структурных изменений в седиментогенезе 
важно знать возможные первоначальные состояния или степень упорядоченнос
ти его структуры при образовании в процессе выветривания. Не меньший ин
терес представляет изучение структурных особенностей каолинитов с целью



установления вероятностно-статистических связей между ними и условиями их 
образования, т.е. с целью исследования структурной упорядоченности в качест
ве типоморфного признака, отражающего определенные нюансы условий обра
зования каолинита и, возможно, режима и направления процесса выветривания 
конкретных кристаллических пород*

Для выявления возможных вариаций структурной упорядоченности каолини
тов в коре выветривания различных кристаллических пород УКЩ, установления 
их пространственно-генетической приуроченности было предпринято система
тическое изучение большого числа объектов из многочисленных профилей вы
ветривания, результаты которого изложены в данной работе*

Все профили выветривания по которым проводилось исследование каолинита, 
подразделяются в зависимости от состава гипергенных минералов, составляк>- 
ших верхнюю, в основном глинистую, часть коры, на четыре основных минера
логических типа*

1. Собственно каолинитовый тип, характеризующийся полным господством 
каблинита. Допускается незначительная примесь гидрбслюд три- и диоктаэд- 
рического ряда в нижних зонах* Встречен на пегматитах, аплито-пегматоидных 
гранитах, плагиогранитах, альбититах, щелочных гранитах, порфировидных гра
нитах кировоградского типа (Коростенский плутон, Среднее и Нижнее При
днепровье, Побужье)*

I I .  Гйдрослюдисто-каолинитовый тип профилей выветривания, отличающийся, 
наряду с преобладанием каолинита, возраста шем роли гидрослюдистых минералов 
и возможным появлением незначительных примесей монтмориллонита* Развит 
на породах, содержащих существенное количество породообразующих слюд* К 
таким породам относятся многие разновидности гранитов (чудново-бердилер
ские, коростенские, житомирские, токовские), широко распространенные биотит- 
плагиоклазовые гнейсы и мигматиты (северо-западная часть УКЩ, Побужье, 
Приднепровье, Приазовье).

I I I .  Монтмориллони'р-кполинитовый минералогический тип, объединяющий 
профили, которые характеризуются не только постоянным присутствием в зоне 
частичной аргиллитизации монтмориллонита, но и возросшим его содержанием, 
в ряде случаев до породообразующего значения* Изучен на чарнокитах, грани
тах, гранодиоритах, на амфибо;ъ-пироксен-плагиоклазовых гнейсах, монцонитах, 
сиенитах, анортозитах (Коростенский и Корсунь-Новомиргородский плутоны, 
Среднее и Верхнее Побужье и Приазовье).

IV. Гётит(гиббсит)—гидрохлори!^монтмориллони1̂ каолинитовый тип профилей, 
отличающийся от упомянутых возрастанием породообразующего значения монт
мориллонита, гидрохлорита, гётита, реже гиббсита и уменьшением содержания 
каолинита* Этот тип, по существу, объединяет два подтипа -  с гиббситом и 
без него -  по той причине, что соответствующие профили выветривания обра
зуются на одних и тех же исходных породах и характеризуются аналогичным 
строением и составом, за исключением четвертой гётит-гиббситовой зоны, или 
зоны полного гидролиза. К этому типу относятся охваченные исследованиями 
профили выветривания на габбро-анортозитах, габбро-диабазах, габбро-перидо
титах, габбро-монцонитах, габбро-норитах, амфиболитах^ скарноидах, хлорит- 
амфиболовых сланцах (северо-западная часть УКЩ, Среднее Приднепровье). 
Полные профили выветривания, увенчанные четвертой гётит-гиббситовой зоной, 
встречены в отдельных районах УКЩ ( Ингулецко-Днепровском, Корсунь-Ново- 
мир го роде ком) на габбро-лабрадоритах, амфиболитах и хлорит—роговообманко- 
вых сланцах (например, Смел янское и Высокопольское месторождения латерит- 
ных бокситов).

При сравнительном изучении многочисленных образцов каолинита крайне не
обходим критерий, позволяющий более или менее объективно количественно или 
полуколичественно оценить степень упорядоченности его структуры, под кото
рой понимается относительная мера нарушения строгой периодичности реальной 
исследуемой структуры* Последняя вызвана протяженными дефектами внутренне
го строения отдельных слоев и главным образом неупорядоченностью их вэаимно-



го расположения. Было предложено несколько способов определения показателя 
или индекса) упорядоченности, основанных на разрешении или отношении интен

сивностей отдельных общих рефлексов на дифрактограммах, достаточно чувств 
вительных к нарушению упорядоченности структур (Bates, Hinchley, 1959 ; Vte— 
lensky, Kupka, 1962 ; Hinckley, 1 9 6 3 ; Stoch, Sikora, 1 9 6 7 ). В  данной ра
боте использован метод определения числового индекса относительной степени 
упорядоченности структуры каолинита по разрешению рефлексов ( 0 2 0 , 1 1 0 , 
1 1 1 ), предложенный Т.Бейтсом и Д.Хинкли (Bates, Hinckley, 1 9 5 9 ).  Н^. 
смотря на то, что подобный метод является в известной мере косвенным и по

верхностным по своему характеру, его использование вполне оправдано при та
кого рода исследованиях. Сравнительное изучение каолинитов из многочислен
ных профилей выветривания самых различных пород УКЩ, а также из различ
ных зон и подзон одних и тех же профилей показало значительную вариацию 
относительной степени совершенства их структуры (рис. 1 ). Индекс упоря
доченности исследованных каолинитов колеблется в широких пределах: от 0 -0 ,3  
для неупорядоченного каолинита до 1 ,65 для вполне упорядоченного. Судя по 
разрешению характерных рефлексов O S l  и 0 2 1 , а также по их положению, 
особенно более интенсивного отражения 0 5 l  (в случае ослабления рефлексов 
с К Ф 3 п), эти каолиниты характеризуются триклинной элементарной ячейкой.

При сопоставлении каолинитов из различных профилей выветривания выяв
ляется прежде всего общая связь между относительной степенью упорядочен
ности их структуры и характером исходной породы, в коре выветривания ко
торой они образовались. В соответствии с этим, на гистограмме распределе
ния генеральной совокупности каолинитов (8 3 7  образцов) по значениям индекса 
упорядоченности четко и однозначно вырисовываются два максимума, отвечак>- 
ише значениям 0 ,7 0 -0 ,8 0  и 1 ,2 0 -1 ,4 0  (рис. 2 , а ).  Эти два максимума со
ответствуют двум основным генетическим группам каолинитов, т.е. каолинитам,

т
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1 -  5/5, аплит-пегматоидный 
гранит; 2 -  2 0 07/3 , биотит^-плагио- 
клазовый гнейс; 3 -  4 4 /3 4 6 , чу*н 
ново-бердичевский гранит; 4 и 5 -  
240/8  и 1 4 6 2 /2 0 , анортозит;
6 -  1 2 3 29/1 , чарнокит; 7 и 8 -  
1 1 7 4 6 / 2 1 2 8 7  и 1 1 7 4 6 / 2 1 3 0 0 ,  
амфиболит; 9 -  153/32 , габбро- 
монцонит; 10 -  2 4 3 5 /2 , анортозит

Р и с . 1. Характерный участок ди
фрак тогра мм каолинитов различной 
степени упорядоченности из профи
лей выветривания

27 25 23 21 1920 27 25 23 21 19 20



образовавшимся в коре выветривания основных и кислых пород соответственно. 
Комбинированный характер гистограммы распределения частостей генеральной 
совокупности хорошо виден при наложении на нее гистограммы, отвечающей од
ной из групп каолинитов, в частности первой (рис. 2). Гистограммы двух гене
тических групп каолинитов достаточно индивидуальны и выразительны. Каоли
ниты из коры выветривания кислых (гранитов, аплитов, пегматитов, гнейсов, 
мигматитов, гранодиоритов и др.), а также многих щелочных пород обладают 
высокой степенью совершенства по сравнению с каолинитами, образовавши
мися при выветривании основных пород (амфиболитов, анортозитов и других 
габброидов).

Р и с . 2. Гистограммы 
распределения каолинитов 
по величине индекса упо
рядоченности

а -  генеральная сово
купность (заштриховано -  
выборка каолинитов по ос
новным породам); б -  
каолиниты по кислым по
родам

Обращают на себя внимание значительное колебание величины индекса упо
рядоченности каолинитов из коры выветривания близких по составу материн
ских пород и, больше того, заметные вариации его в пределах профиля вы
ветривания одной и той же исходной породы. Показательны в этом отношении 
результаты, полученные при изучении каолинитов из коры выветривания кис
лых пород района Глуховецкого месторождения каолина (Русько и др., 1 9 7 3 ).  
Материнские породы здесь представлены главным образом биотит^-плагиокла- 
эовым и гранать-биотит-плагиоклазовым гнейсами, чудново—бердичевским гра
нитом и порфировидным гранитом кировоградского типа (рис. 2 ,6 ). Полученные 
величины индекса упорядоченности каолинитов четко разбиваются на три груп
пы, соответствующие профилям выветривания этих исходных пород. Судя по 
каолинитам из зоны полной каолинизации и нижележащей верхней подзоны 
частичной каолинизации, наивысшей степенью упорядоченности кристаллической 
структуры обладает каолинит из профиля выветривания биотит-плагиоклазово- 
го гнейса, наименьшей -  каолинит, образовавшийся по порфировидному граниту. 
Промежуточные значения, но более близкие к наивысшим, имеет каолинит по 
чудново-бердичевским гранитам (см. рис. 2 ,6 ). Общей тенденцией в пределах 
этих профилей, как впрочем и во многих других изученных профилях выветри
вания кислых пород, является увеличение индекса упорядоченности каолинита 
по мере перехода от нижележащих подзон к зоне полной каолинизации, где он 
достигает максимального значения.

Наивысшей степенью структурной упорядоченности обладают каолиниты в 
профилях выветривания каолинитового и каолинит-гидрослюдистого минерало
гического типов. При существенном колебании значения индекса упорядочен
ности у каолинитов из профилей выветривания первого типа (от 0 ,6 0  до 1 ,55; 
коэффициент вариации -  21% ), среднее арифметическое составляет 1 ,15. Здесь 
для 80% анализированных образцов значение индекса упорядоченности больше 
1,0 и лишь для 20% проб -  от 0 ,6  до 1,0. Каолиниты из профилей выветри
вания этих двух минералогических типов практически не отличаются по сте
пени упорядоченности, варьирующей в одних и тех же пределах. Распределение 
индекса упорядоченности по величине характеризуется почти одинаковыми ста
тистическими показателями (рис. 3, I и II). Это обусловлено близостью ве
щественного состава материнских пород и свидетельствует об аналогичных, в



целом, условиях выветривания и каолинообразования. Термин 'гидрослюдистый' 
в названии минералогического типа профиля выветривания в данном случае не от
ражает каких-либо особых условий порообразования, поскольку гвдрослюды явля
ются здесь стадийными минералами между порообразугощими слюдами и конечным 
продуктом выветривания.

Анализ распределения каолинитов различной упорядоченности с учетом ре
зультатов петрографо-минералогического изучения соответствующих профилей 
выветривания этих двух типов показал, что наблюдаемые различия между као
линитами обусловлены не столько вариациями в составе породообразующих ми
нералов исходных пород, сколько другими петрографическими параметрами и 
факторами, определяющими локальные особенности гидродинамического режима 

выветривания. Наблюдаемое увеличение упорядоченности каолинитов в пределах 
одного и того же профиля выветривания при переходе от его нижних частей 
к верхним обусловлено, по всей вероятности, вертикальной зональностью гид
родинамических и физико-химических условий, а также очередностью каолини
зации породообразующих минералов, определяемой их устойчивостью.

Каолиниты из профилей выветривания монтмориллонит-каолинитового мине
ралогического типа отличаются в общем относительно невысокой степенью 
упорядоченности структуры и довольно большим размахом значений индексов 
упорядоченности (см. рис. 3, III). Среднее арифметическое значений индекса 
упорядоченности равно здесь 0 ,7 0  против 1,15 и 1,16 у каолинитов из про
филей первых двух типов, а коэффициент вариации составляет 51%, против 21  
и 23% соответственно. Значительная изменчивость обсуждаемого признака в 
пределах этой группы каолинитов находит свое объяснение прежде всего в том, 
что монтмориллонит-каолинитовый минералогический тип выветривания мате
ринских пород объединяет профили, значительно отличающиеся петрографически. 
Более высокая степень совершенства структуры здесь свойственна каолинитам 
из профилей выветривания кислых мезократовых пород (индекс упорядоченноети 
колеблется от 0 ,6 0  до 1 ,2 0 ), а также некоторых щелочных пород, наиболее 
низкая -  каолинитам, образовавшимся в профилях выветривания анортозитов 
(индекс упорядоченности лежит в пределах 0 ,2  -  0 ,8 ) .  Это явление свидетель
ствует о существовании резких различий в условиях каолинизации разнородных 
пород, несмотря на то, что по ним образуются профили формально одного ми
нералогического типа. Каолиниты из профилей выветривания кислых мезократо
вых пород (гибридных пород гранитоидного ряда, плагиоклазовых гнейсов со 
значительным содержанием амфиболов и пироксенов) по структурным особен
ностям явно тяготеют к каолинитам из профилей I и II минералогических ти
пов, тогда как каолиниты по основным породам (анортозитам и др.) -  к та
ковым IV минералогического типа. В этом проявляется определенная общность 
условий каолинизации соответствующих разновидностей кристаллических пород, 
дающих профили выветривания формально разных минералогических типов.

Подавляющее большинство каолинитов, образовавшихся в профилях выветри
вания гёти1ъ-(гиббсит)-гидрохлорит-монтмориллонит-каолинитового минерало
гического типа характеризуются относительно невьюокой степенью упорядочен
ности структуры. Около 75% анализированных образцов представлено каолини
том с индексом упорядоченности меньше 1,0 (см. рис. 3, IV). Наиболее низкой 
степенью упорядоченности структуры обладают каолиниты из профилей вывет
ривания габбро-анортозитов и других габброидов, реже амфиболитов. Каолини
ты из профилей выветривания амфиболитов характеризуются значительной ва
риацией обсуждаемой характеристики как из различных профилей, так и в пре
делах одного и того же разреза. В  общем они обладают не самой низкой сте
пенью упорядоченности в пределах этой группы, а скорее средней или выше 
средней. Нужно отметить, что каолиниты из профилей выветривания идентичных 
пород не отличаются упорядоченностью структуры, независимо от наличия или 
отсутствия в профиле выветривания четвертой зоны -  зоны полного гидролиза. 
Сопоставление показывает, что вариация обсуждаемой характеристики каоли
нитов из профилей выветривания различных основных пород (I I I  и IV мине



ралогические типы) в значительной мере обусловлена различиями в составе 
породообразующих минералов материнских пород. На характеристике каолини
тов, помимо прочих факторов, явно сказывается возросшая роль стадийных 
слоистых силикатов структурного типа 2 :1  и 2 : 1 :1  в этих профилях вывет
ривания.

В индивидуальной истории терригенного каолинита, начиная с его формиро. 
вания в коре выветривания или в гидротермальных месторождениях и кончая 
последними этапами осадочного породообразования, имеет место целый ряд 
разнородных факторов, влияющих на степень упорядоченности кристаллической

Р и с . 3 . Гистограммы распреде
ления каолинитов по величине 
индекса упорядоченности в про
филях выветривания различных 
минералогических типов

I -  каолинитового (*  = 1 ,15 ; 
а -  0 ,2 4 );  II -  каолинит^гидро- 
слюдистого (Зс= 1 ,16 ; сг= 0 ,2 7 );
I II  -  монтмориллонит-каолинито- 
вого 0с = 0 ,7 2 ; а=09 3 6 ) ;  IV  -  
гётит- (гиббс ит) -гидро хлорит-монт
мориллонит-каолинитового (х = 0 ,8 Г, 
сг= 0 ,2 8 )

структуры. Среди них имеются такие, которые проявляются в процессе крис
таллизации минерала, т.е. факторы образования и факторы, действующие в по
следующие этапы его истории -  факторы преобразования. К  последним отно
сятся механическое и, возможно, химическое воздействие на каолинит в с е -  
диментационном цикле и термодинамическое -  в постседиментационном периоде 

(Eckhard, 1963 ; Звягин, 1964 ; Шутов и др., 1966; Гойло и др., 1 9 6 6 ). Ес
тественно полагать, что условия формирования и последующего существования 
каолинита в первичных неизмененных корах выветривания исключают какое- 
либо существенное механическое или термодинамическое воздействие на его 
кристаллы. Поэтому возникновение здесь в различной степени разупорядочен- 
ной структуры каолинита обусловлено, очевидно, исключительно факторами об
разования, отличающимися по своей природе от упомянутых выше. Характер 
распределения каолинитов различной степени упорядоченности по минералоги
ческим типам профилей выветривания, особенности вариаций этой характерис
тики в профилях, относящихся к одному типу, и даже в пределах отдельных 
профилей свидетельствуют о том, что такими факторами являются те, кото
рые определяют совокупность физико-химических условий среды минералообра— 
зования. В сложной, многокомпонентной и открытой системе, какой является 
выветривающаяся кристаллическая порода, упорядоченность структуры обра
зующегося каолинита определяется, по-видимому, различными факторами, на
ходящимися в определенной причинно-следственной, связи: кристаллогенетичес
кими, физико-химическими, минералогическими, петрографическими, геоморфо
логическими, гидрогеологическими и климатическими.

Рассматривая проблему с кристаллогенетических позиций и учитывая из
вестные закономерности образования политипных разновидностей слоистых Си-



лика то в, в частности слюд (Dekeyser, Amelinckx, 1952 ; Smith, Yoder, 1 9 5 6 ), 
следует полагать, что непосредственными рычагами, определяющими упоря
доченность структуры каолинита при ее формировании, являются механизм роста 
кристаллов и структурный контроль. Кристаллогенетические факторы в свою 
очередь зависят от физико-химических параметров среды минералообразования, 
о чем свидетельствует уже та закономерность, что дислокационный механизм 
реализуется при росте кристаллов из газовой фазы или разбавленного раствора, 
тогда как механизм последовательного наложения слоев занимает доминирую
щее положение в случае пересыщенного раствора. В настоящее время еще не 
установлены экспериментально области преимущественной кристаллизации као
линитов различной степени упорядоченности, однако нет сомнения в том, что 
они определяются степенью соответствия физико-химических и термодинами
ческих параметров среды оптимальным условиям образования этого минерала. 
Установлено, что поле устойчивости и синтез каолинита в системах Na20— 
(К 20 )— A ^ Q  ̂ -S iO ^ l^ O  определяется при прочих равных условиях температурой, 
концентрацией кремниевой кислоты и отношением активностей К+ или Na+ к 
активности Н+ (Hemley, 1959 ; Lagache, 1965 ; Fetch et al., 1 9 6 4 ). При за
данной температуре образование каолинита возможно в довольно широком ин
тервале значений отношения активностей этих катионов. Среди них имеются 
такие, которые определяют как оптимальные условия, так и наименее благо
приятные, но не препятствующие возникновению и развитию этого минерала. 
Однако последние, по-видимому, не могут не отразиться на структурных осо
бенностях формирующихся кристаллов. Следствием такого влияния в природе 
является установленное уменьшение степени упорядоченности каолинита в про
филе выветривания одной и той же породы по мере приближения к нижней зоне, 
сопровождающееся увеличением концентрации щелочных элементов в растворах. 
Другие петрогенные элементы материнских пород, не входящие в состав као
линита, очевидно, также влияет на упорядоченность формирующихся кристал
лов, но прямых экспериментальных данных, свидетельствующих об этом, пока 
еще мало. На основании минералого-петрографических наблюдений Р.Грим (1 9 5 6 )  
и Ж«Милло (1 9 6 8 ) считают, что кальций и, возможно, магний затрудняют фор
мирование каолинита. По-видимому, небольшие концентрации этих элементов не 
могут препятствовать образованию каолинита, во всяком случае они не способ
ствуют формированию совершенной структуры. Об этом достаточно однозначно 
свидетельствует образование неупорядоченного каолинита по основным плагио
клазам лабрадоритов и анортозитов, а также скачок в упорядоченности каоли
нитов одних и тех же профилей выветривания, наблюдавшийся после полной као
линизации плагиоклазов (например, Глуховецкое месторождение). Концентрация 
и соотношения в системе таких петрогенных элементов, как кремний и алюми
ний, согласно экспериментальным данным, влияют на упорядоченность структуры 
каолинита, образующегося в процессе изменения альбита ( Tchoubar, 1 9 6 5 ).  
Значительный избыток кремния по отношению к алюминию ведет к образованию 
неупорядоченного минерала группы каолинита с дефицитом алюминия в октаэд
рических слоях.

Вполне понятно, что состав, количество и соотношение химических элемен
тов в природной системе (коре выветривания) определяются характером исход
ных минералов и пород, скоростью высвобождения, эвакуации и мобилизации 
их петрогенных элементов. Эти процессы зависят в свою очередь от мине
рало-петрографических и гидродинамических параметров, обусловливающих фор
мирование профиля выветривания того или иного минералогического типа и его 
отдельных зон. Естественно полагать, что по основным породообразующим ми
нералам, имеющим различный химический состав и структуру, в силу специфи
ческих условий микросреды в пределах индивидуальных зерен, образуется као
линит, несколько отличающийся степенью упорядоченности структуры. Исследо
вание псевдоморфоз по различным исходным минералам показало, что каоли
ниты, непосредственно заместившие калиевые полевые шпаты, кислые плагиоклазы, 
а также биотит и мусковит, обладают высокой или относительно высокой сте-



пенью упорядоченности. По основным плагиоклазам, как правило, образуется 
неупорядоченный каолинит, нередко вместе с галлуазитом. Невысокой степенью 
упорядоченности структуры характеризуются каолиниты, проходящие стадию 
монтмориллонита, что наблюдается при выветривании амфиболов, пироксенов, 
основных плагиоклазов и нередко биотитов. Монтмориллонитовой стадии часто 
предшествует образование гидрохлорита, но не в случае основных плагиокла
зов. Помимо физико-химических условий, здесь на образование несовершенного 
каолинита влияет, по всей вероятности, 'структурная наследственность' при 
трансформации структур типа 2 :1  в двуслойные с использованием фрагментов 
первой.

На создание физико-химической обстановки, в большей или меньшей мере 
благоприятной для кристаллизации каолинита, влияет, очевидно, не только ми
неральный состав породы, но и другие ее особенности, определяющие локаль
ный гидродинамический режим. К ним следует отнести структурно-текстурную 
характеристику, пористость, трещиноватость, дробленость, определяющие в 
конечном счете степень проницаемости пород. Этим и объясняются, по-видимому, 
вариации в степени упорядоченности каолинита из профилей выветривания ис
ходных пород относительно близкого состава, но с различными петрографи
ческими параметрами, в частности из коры выветривания кислых пород района 
Глуховецкого месторождения каолина.

Таким образом, степень упорядоченности структуры каолинитов является 
достаточно чувствительным типоморфным признаком, заслуживающим дальней
шего изучения на благоприятном природном и экспериментальном материале. 
Основанием этого заключения являются сведения о существовании, относи
тельной распространенности и пространственногенетической приуроченности као
линитов с различной степенью упорядоченности структуры в коре выветривания 
Украинского кристаллического щита, полученные наряду с известными данными 
о кристаллогенетических факторах и физико-химических условиях кристаллиза
ции этого минерала.
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В. А. ЕРОЩЕВ-ШАК, А. Л. ДМИТРИИ, С. И. ЦИПУРСКИЙ

ГЕНЕТИЧЕСКИЕ И СТРУКТУРНО-МОРФОЛОГИЧЕСКИЕ  
ОСОБЕННОСТИ ГИДРОТЕРМ АЛЬНЫ Х КАОЛИНИТОВ КАМ ЧАТКИ

Минералы каолинитовой группы, распространенные в зонах разгрузки сов
ременных гидротермальных систем на Камчатке, представлены каолинитом и 
галлуазитом.

Разгрузка парогазовых гидротерм осуществляется несколькими способами. 
При взаимодействии горячих растворов с вмещающими породами основными 
физико-химическими процессами являются растворение и синтез минералов.
При этом минералы синтезируются при участии как химических элементов, при
несенных гидротермальным раствором, так и элементов, высвобождающихся 
при растворении минералов вмещающих пород. При воздействии паровой состав
ляющей гидротерм на пропариваемые породы сущность физико-химических про
цессов остается той же, что и при действии растворов, но при конденсации 
паров осуществляется резкое изменение физико-химических условий; кроме 
того, паровая фаза является более ограниченным переносчиком химических эле
ментов глубинного происхождения. Гйдротермы разгружаются также суспензи- 
рованием ранее гидротермально-измененных пород в местах выходов гид!ютер- 
мальных растворов на дневную поверхность (грязевые котлы и грязевые вул- 
канчики), а также осадкообразованием в озерах, питающихся гидротермальны
ми растворами.

Гйдротермально-иэмененные породы, содержащие минералы каолинитовой 
группы, в зависимости от способа разгрузки парогазовых гидротерм, подраз
делены нами на ряд генетических типов: 1 ) породы, сформировавшиеся при 
действии гидротермальных растворов; 2 ) возникшие при пропаривании; 3 ) из
мененные деятельностью грязевых котлов и вулканчиков; 4 ) осадки термаль
ных озер.

В первом типе гидротермально-измене иных пород, представленных глинизи
рованными туфами и тефроидами, распространенными в кальдере Узона, каоли
нит в ассоциации с галлуазитом образует хлопьевидные агрегаты колломорфно—



го строения (табл. I, а ) .  Каолинит из туфов Долины Гейзеров образует плас
тинчатые агрегаты, ориентированные согласно флюидальной текстуре породы 
(табл. I, б ). В каолините из кальдеры Узона среди колломорфной массы мео- 
тами встречаются отдельные бипирамидальные кристаллы алунита. Температу
ра гидротермальных растворов, дренирующих глинизированные туфы, около 
8 0 °С ; раствор сильнокислый, с pH около 1 ; порода пористая. Галлуазит рас
полагается во внешней части агрегатов на контакте с породами, по которым 
циркулирует гидротермальный раствор. Электронно-микроскопическое изучение 
показало, что каолинит представлен псевдогексатональными пластинчатыми 
кристаллами. На поверхности кристаллов по плоскости (0 0 1 )  видны каверны 
растворения (табл. 1, в ). Параметры каолинита, определенные по электроно- 
граммам; а = 5 ,15 ; b = 8 ,9 2 ; с -  7,24; а = 9 1 °4 (У ; р  *= 102 °. Элемен
тарная ячейка каолинита триклинная, структура совершенная со строгим перио
дом с. По классификации Б .Б . Звягина (Викулова, Звягин, 1 9 6 5 ) относится к 
I структурной группе. Галлуазит представлен хорошо выраженными трубчаты
ми кристаллами без признаков растворения.

В измененных туфах, в которых отмечается присутствие гиббсита, каолинит 
в ассоциации с галлуазитом также имеет каверны растворения на плоскости 
(0 0 1 ) .  Трубчатые же кристаллы галлуазита расщеплены по краям и частично 
растворены (табл. I, г ) .  В этих породах каолинит образует хорошо огранен
ные псевдо гексагональные кристаллы, имеет триклинную элементарную ячей
ку, совершенную структуру со строгим периодом с; относится к 1 структурной 
группе Б .Б . Звягина. Температура дренирующего гидротермального раствора 
около 90 °, реакция сильнокислая.

В туфах, распространенных в бортах Долины Гейзеров и подвергающихся 
интенсивному пропариванию, каолинит представлен хорошо выраженными псев— 
догексагональньгми тонкими пластинчатыми кристаллами (см . табл. I, б ) без 
каких-либо признаков растворения (табл. I I ,  а ) .  Электронографические иссле
дования показали, что каолинит в этом типе гидротермально-измененных по
род имеет псевдомоноклинную элементарную ячейку. Параметры каолинита: 
а -  5 ,14 } Ь -  8 ,8 9 : с = 7 ,24 ; а = 9 0 °; /3= 1 0 3 °3  6̂ . Относится к VIII 
или IX структурной группе Б .Б . Звягина.

Каолинит из грязевых котлов и вупканчиков имеет вид хорошо сформиро
ванных псевдогексагональных кристаллов без признаков растворения даже в 
случае ассоциации с галлуазитом (табл. I I ,  б,в ). Минералы из этих типов 
гидротермальных образований характеризуются триклинной элементарной ячей
кой; соответствуют I структурной группе Б .Б . Звягина.

Каолинит, образовавшийся на дне термальных озер в кальдере Узон, имеет 
четко выраженные кристаллы псевдогексагонального габитуса. Формиру
ется в кислой среде с pH около 2 и постоянной температурой около 
3 0 °С . Элементарная ячейка такого каолинита триклинная, структура строго 
упорядоченная; соответствует I структурной группе Б.Б.Звягина.

Таким образом, каолиниты в различных типах гидротермально-измененных 
пород Камчатки характеризуются общими морфологическими признаками: хоро
шо выраженными псевдогексагональными кристаллами. В случаях сильного и з
менения pH гидротермальных растворов в сторону увеличения кислотности ра
нее сформировавшийся каолинит выходит из состояния равновесия с раствором 
и подвергается частичному растворению по плоскости (0 0 1 ) .  Из минералов 
каолинитовой группы в этих условиях формируется галлуазит. При барбатации 
и суспензировании туфов каолинит утрачивает признаки растворения вследствие 
отщепления частично растворенной поверхности на плоскости ( 0 0 1 ) и приобре
тает свежий облик. Резких структурных изменений при этом не наблюдается. 
Элементарная ячейка каолинита остается триклинной. В данном случае можно 
лишь говорить о некотором разупорядочении структуры судя по относительно 
менее четким электронограммам, полученным от каолинитов из грязевых кот
лов и вулканчиков. В условиях медленной кристаллизации на дне термальных 
озер формируется каолинит упорядоченной структуры. И, наконец, формирова



ние каолинита с псевдомоноклинной элементарной ячейкой осуществляется в 
условиях резкого перепада температур конденсируемого пара в пропариваемых 
туфах. Быстрая кристаллизация приводит к образованию структурно несовер
шенного каолинита с хорошо выраженными псевдогексагональными кристаллами.
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СТРУКТУРНАЯ ИДЕНТИФИКАЦИЯ И ВАРИАЦ ИИ СТРУКТУРНОЙ  
УПОРЯДОЧЕННОСТИ ПРИРОДНЫ Х РАЗНОВИДНОСТЕЙ ТАЛЬК А

Вместе с пирофиллитом тальк был одним из первых слоистых силикатов, 
подвергшихся структурному исследованию. Вероятно, в значительной мерю 
по этой причине сложившиеся представления о его составе и структуре дли
тельное врюмя носили несколько идеализированный характер, однако по суще
ству они были недостаточно полными и обоснованными. Они фиксировали вни
мание на чертах сходства со слюдами (Дир и др., 1 9 6 6 ) и сводили различия 
главным образом к отсутствию межслоевых катионов. В справочную литерато
ру вошло утверждение, сделанное сначала Дж.В. Г^унером ( Gruner, 1 9 3 4 ), а 
затем С.Б. Хендриксом (Hendricks, 1 9 3 8 ) о периоде повторяемости струк
туры пирофиллита и талька в два слоя и симметрии С 2/с, но фактически оно 
не было подкреплено ни надежно интерпретированными дифракционными карти
нами, ни какой-либо моделью расположения слоев, согласующейся с интенсив
ностями рефлексов. По данным электронографических исследований ( Звягин, 
Пинскер, 1949; Звягин, 1 9 6 4 ) создалось впечатление, что в тальках отсут
ствует строгий период повторяемости слоев, в связи с чем в электро но грам
мах от текстур наблюдаются раздельно рефлексы лишь с к =3л, тогда как 
при кФЗп  рефлексы размываются в непрерывные эллипсы. Недавно Дж.X.Рай
нер и Дж.Браун (Rayner, Brown, 1 9 6 6 ), М .Росс и др. ( Ross а.о., 1 9 6 8 )  
описали триклинный однослойный тальк. Однако эти авторы охарактеризовали 
его структуру лишь элементарной ячейкой, не привели интенсивностей реф
лексов, по которым можно было бы судить о расположении слоев в 
структуре этой модификации, и не высказали по этому поводу каких-либо 
соображений.

С теоретических позиций вопрос о возможных формах чередования слоев 
пирофиллита и талька был рассмотрен Б .Б . Звягиным и др. (1 9 6 8 ) .  Было вы
ведено семь строго периодических и однородных структур, различающихся сим
метрией и периодами чередования слоев, удовлетворякщих наблюдаемому эк
спериментально расположению и ра спред еле нию интенсивностей рефлексов с 
индексами к = Зл. Расположение слоев в этих структурах принципиально иное, 
чем в слюдах, и в проекции на плоскость ab атомы Si не совпадают, а мак
симально удалены один от другого. Авторами экспериментально были иденти
фицированы лишь две структуры: одна из трех моноклинных двухслойных ( 2М )  
и триклинная, однослойная (1 Т к ), причем они были обнаружены только среди 
пирофиллитов. И з-за отсутствия данных об интенсивностях рефлексов нельзя 
судить об идентичности закона чередования слоев для триклинных тальков, 
описанных в литературе, и три кл и иной модификации, выведенной теоретически.

Таким образом, до сих пор не существовало достоверных сведений о реали
зации в природе строго упорядоченных политипных модификаций талька и о



пределах вариации степени упорядоченности его структуры, зависимости этих 
особенностей от химического состава и условий образования*

В связи с этим в данной работе комплексом методов было предпринято 
исследование серии образцов двух генетических типов из десяти месторюжде- 
ний. Детальная характеристика образцов приведена в табл. 1 ,2 . Наиболее де
тально были исследованы четыре достоверно мономинеральных образца крупно
кристаллических тальков различной железистости.

Г е о л о г о - п е т р о г р а ф и ч е с к а я  х а р а к т е р и с т и к а  о б р а з ц о в .  Два 
главных генетических типа талька, возникающих соответственно в метаморфи- 
зованных гипербазитах и магнезиально-карбонатных породах, четко различають- 
ся по железистости. В апогипербазитовых тальках железистость неизменно 
прем>шает 1 и может достигать даже 10  атомн. %, тогда как в ало карбо
натных она почти всегда составляет лишь доли процента (Смолин, 1 9 6 9 ).

По способу кристаллизации четко различаются жильные и мета соматические 
тальки. Первые кристаллизовались в открытых полостях из растворов, а вто
рые развивались в твердой среде в результате замещения ранее существовав
ших минералов. Все детально изученные апогипербазитовые образцы относят
ся к типу жильных. Апокарбонатные тальки преимущественно представлены 
продуктами кристаллизации в твердой среде. Среди изученных образцов имеют
ся как контактно- (Намге, Биракан), так и регионально-метаморфические (ос
тальные месторождения), образовавшиеся при прогрессивном и ретроградном 
метаморфизме.

Термодинамическая оценка была произведена по данным о локализации в 
толщах определенных метаморфических фаций и непосредственно по характеру 
парагенезисов, в которых участвует тальк (см . табл. 1 ). Первый подход поз
волил приближенно определить давления и максимальные, достигнутые при ме
таморфизме температуры, которые прямо отвечают условиям кристаллизации 
прогрессивно-метаморфических тальков. Однако тальки, образовавшиеся на ре
грессивной ветви метаморфизма, формировались, очевидно, при том же давле
нии, но при меньших температурах, устанавливаемых по характеру непосредст
венного парагенезиса. В табл. 2 указаны метаморфические фации отдельных 
месторождений и приведены их РТ-параметры по наиболее вероятным послед
ним оценкам. Как можно видеть, изученные тальки образовались в широком 
диапазоне величин литостатического давления -  от менее 3 (Намге, Биракан) 
до более чем 10 кбар (Мульводж). По минеральным парагенезисам тальки 
разграничены на высоко- и низкотемпературные. В первой группе в парагене
зисах с тальком участвуют флогопит и тремолит, причем в зависимости от 
появления других минералов выделены интервалы температур кристаллизации 
талька: 6 2 0 -6 5 0 °  (Мульводж), -  4 0 0 °  (Н ам ге), ^  3 5 0 °  (Биракан, Алгуй),

^ 3 0 0 °  (Онот), -  2 5 0 °  (Киргитей) и -  2 0 0 °  (Сарм а). В этой серии до
вольно условны абсолютные величины температур и более достоверны относи
тельные положения месторождений. Вероятно, еще более низкие температуры 
характерны для жильных тальков. Так, при повышении щелочности среды тальк 
может кристаллизоваться совместно с доломитом в стандартных условиях (К о -  
ренбаум, 1967; Смолин, 1 9 7 1 ) .

Наиболее крупные кристаллы талька возникали или при очень низких темпе
ратурах в результате спокойного роста в полостях из истинных растворов, или, 
наоборот, при самых высоких температурах в случае кристаллизации в твердой 
среде. Самые совершенные кристаллы встречены на Шабровском месторождении 
Урала. Неоднократно описанный благородный ишбровский тальк слагает попе
речно-шесто ватые агрегаты пластинчатых индивидов величиной до 10  см в жи
лах мощностью до 0 ,5  м, секущих апогипербазитовый тальк-магнезитовый ка
мень позднепалеозойского возраста. По сравнению со всеми остальными шаб
рю веки й тальк имеет наиболее совершенную спайность. В легко отделяющихся 
гибких спайных листочках он совершенно прюзрючен и лишь в относительно тол
стых пластинках имеет яблочно-зеленый цвет. Несколько менее совершенна 
спайность у крупных (до 5 см) кристаллов яблочно-зеленого карельского



Химический состав и свойства крупнопластиичатых тальков

Компоненты 
и показатели

Обр. 1 0 0 8 -6 7 Обр. 1 0 0 5 ^ 6 7 Обр. 1 0 0 7 -6 7 Обр. 1 0 0 6 -6 7

вес. %
атомн.
кол.

вес. %
атомн.
кол.

вес. %
атомн.
кол.

вес. %
атомн.
кол.

Si02 63,10 1,0501 62,20 1 ,0351 62,22 1,0354 62,22 1 ,0354

т ю 2 Не обн. - Сл. - Сл. - 0,00 -

AI2O3 Сл. - 0 ,32 0 ,0063 0,18 0 ,0 0 35 0,00 -

ре2°3 Не обн. - Не обн. - Не обн. - 0 ,57 0 ,0 0 71

FeO 0,90 0 ,0125 0,20 0 ,0028 2,62 0 ,0365 2,37 0 ,0 3 30

МпО Сл. - Сл. - 0,02 0,0003 0,04 0 ,0 0 0 6

MgO 31 ,02 0 ,7693 3 2 ,0 8 0 ,7 9 56 3 0 ,2 0 0 ,7 4 9 0 30 ,28 0 ,7 5 10

NiO 0 ,24 0 ,0032 Не обн. - Не обн. - 0 ,1 6 0,0021
CaO Не обн. - * - т - 0,00 -

NagO 0,00 - 0 ,05 0 ,0 0 08 0,00 - 1 0,0010

к2о 0,00 - 0,00 - 0,00 - I
0 ,0 6

-

н20" Не обн. - 0 ,16 - 0,12 - 0,10 -

HgO" 4,70 0 ,5218 4,85 0 ,5 3 84 4 ,84 0,53 73 4 ,76 0 ,5284

F Не обн. - 0 ,2 6 0 ,0137 Не обн. - Не опр. -

С у м м а 99 ,9 6 100,0  HFn-О = 100,20 100,56
6, 1 1 )

Железистость 1,62 0 ,3 6 4,87 5 ,07
Fe/Fe+Mgx (5 ,3 2
х 100 атомн. % с N i)

Потеря веса по ДТГ:
общая 4 ,80 4,62 4 ,52
в том числе 0 ,39 0,23 0 ,24
до 8 0 0 °С

Светопреломление Ng 1, 586 1,581 1,583
- 2V 9 -1 2 ° 2—3 5—6 °
Уд. вес 2 .7 9 8 (2 ,7 9 8 - 2 ,8 0 2 (2 ,8 0 3 - 2 ,8 1 2 (2 ,8 1 3 - 2 ,8 2 4 (2 ,8 2 3 -

-2 ,7 9 9 ) -2 ,8 0 1 ) - 2 ,8 1 1 ) -2 ,8 2 4 )

Обр. 1 0 0 8 -6 7  -  светло-зеленый благородный тальк, Шабры, Свердловская обл.; совершенные 
прозрачные пластинки до 4 0  мм. Формула [7 (y+z)l:

2+

935Fe0,048Nl0,012Ь,995̂ S4 t005°10l OHi t990°0,010*

Обр. 1 0 0 5 -6 7  -  серебристо-белый слабо деформированный тальк/ Мульводж, Юго-Западный 
Памир; пластинки до 5 0  мм. Формула [7 (y+z)l:

^в3,03ре0*01 b ,0^Si3,94A,0,02°9,90F 0,05ОН0.05^Н2,00*

Обр. 1 0 0 7 -6 7  -  яблочно-оеленый благородный тальк, Калливо-Муреннан-Ваара, Карелия; пла
стинки до 5 0  мм. Формула [7(y+z)J:

2 4.

^^2,873l‘ e0,U0Mn0,001)3,014*Si3,972Al0,014O9f958OH0t042̂ OH2t000‘
Избыток Н2 О ~  0 ,0 5  вес. % .

Обр. 1 0 0 6 -6 7  -  зеленый крупночешуйчатый (до 3 мм) тальк, Кирябинское месторождение, 
Челябинская обл. Формула I7(y+z) J:

(МВ2,87 '̂0,01|' п0Л2Ь,ОО^‘3,%,'е 0,03^е0!01Ге0,01О9,95О,'0.05^О,!2,00-
Избыток о , 16  вес. %.



благородного талька, также свободно выросшего перпендикулярно к стенкам в жи
лах мощностью до 0 ,5  м, секущих сланцеватый апопикритовый тальк-хлорито— 
вый камень протерозойского возраста* Серебристо-белые с перламутровым 
блеском кристаллы (3 -5  см) мульводжского талька, замещающего энстатит в 
магнезиальных скарнах протерозойской гора некой свиты Юго-Западного Пами
ра, заметно деформированы, способность расщепляться по спайности у них про
явлена несколько хуже, чем у шабровского и карельского образцов. Кирябин- 
ский тальк (обр. 1 0 0 6 -6 7 ) образует в полостях брекчии тальк-хлоритовой 
породы агрегаты с относительно слабыми признаками геометрического отбора. 
Однако у бираканского талька (обр. 7 6 8 -5 4 ) ярко выражены признаки роста 
в трещинной полости шириной до 5 см. Из числа особенностей других образцов 
можно отметить относительно большие размеры кристаллов псевдоморфного 
онотского талька (обр. 2 2 8 -6 7 , 2 3 0 -6 7 )  и, наоборот, тонкозернистость на
течного почковидного талька (обр. 1 8 3 -6 7 ) этого месторождения. В послед
нем случае, возможно, рост происходил не из растворов, а в результате рас— 
кристаллизации геля. В табл. 2 указаны также исходные (и вмещающие) по
роды для всех образцов.

Х и м и з м .  В табл. 2 приведены химические анализы наиболее детально изу
ченных образцов. Различия их заключаются в некоторых вариациях железисто— 
сти, появлении в шабровском тальке небольшой примеси NiO, а в мульводж
еком -  фтора. Последнее подтверждает данные М. Росса и др. (Ross et al., 
1 9 6 8 )  о систематическом присутствии фтора в десятках долях процента в 
апокарбонатных тальках, тогда как в апогипербазитовых его содержание не 
превышает первых сотых долей процента.

При пересчете химических анализов на сумму катионов, требуемую форму
лой талька, лишь для шабровского талька получена удовлетворительная форму
ла, а для других образцов обнаруживается избыток октаэдрических катионов.
В частности, у образцов 1 0 0 7 -6 7  и 1 0 0 5 -6 7  он соответственно эквивален
тен 0 ,1 5  и 0 ,5  вес. % MgO и сопровождается дефицитом кремния, эквивалент
ным соответственно 0 ,43  и 0 , 6 6  вес. % SiC^. Для подтверждения реальности 
этих соотношений при анализе проверялась возможность соосаждения Si02 с 
MgO, однако при этом не было установлено даже следов кремнезема. Важно 
подчеркнуть, что избыток октаэдрических катионов сопровождается пропорцио
нальным избытком конституционной воды по сравнению с миналом (О Н ^ , что 
указывает на их структурную связь. Полученные данные подтверждают ранее 
систематическое отклонение состава реальных образцов талька от его кри- 
сталлохимическбй стехиометрии Узг^ (Смолин, 1 9 6 7 ) .  В пересчете на 7 ка
тионов (у + z) мерой почти неизменного избытка октаэдрических катионов бу
дет служить дефицит кремния, доминирующего в составе талька. В- табл. 3 в 
виде результатов такого пересчета приведен состав большинства изученных 
тальков (кроме трех анализированных нами по ранее произведенным анализам 
аналогичных образцов с тех же месторождений). Можно видеть, что качест
венные вариации катионного состава в целом определяются преимущественно 
изменениями железистости / = Fe/(Fe + Mg)( 0 ,2 2 -5 ,1 % ), тогда как вторым 
по изменчивости показателем состава выступает дефицит атомов кремния 
g = ( 4—Si) / 4 ;(0 —4 ,1 2 % ). Эти показатели в двух главных генетических типах 
талька по величине вариаций меняются местами. В апогипербазитовых тальках 
f =  1 ,62 -5 ,1%  и g = 0 -0 ,95% , а в апокарбонатных f  ^ 0 ,2 2 -1 ,2 1 %  и
и g = 1 ,5 5 -4 ,1 2 % . В целом по систематизированным ранее анализам 
талька значение g у апогипербазитовых образцов достигает 5 ,25% , 
но . у многих из них близко к О или даже имеется некоторый избыток кремния 
(который слегка намечается и в нашем анализе шабровского талька). В  из
вестных же анализах апокарбонатных тальков величина g находится в указан
ных выше пределах, выявившихся в изученных образцах. В связи с крайне не
значительным содержанием всех остальных катионов при рассмотрении химиз
ма и свойств талька можно ограничиться учетом вариаций железистости и де
фицита кремния.



Т а б л и ц а  3

Сопоставление желеэистости тальков, их катионного состава 
и структурных особенностей

Месторождение и 
N? образца t g d 001

Шабры, 1 0 0 8 -6 7 1 ,61 0 9 ,342
Капливо—М уреннан- 
Ваарта, 1 0 0 7 -6 7

4 ,8 7 0 ,7 0 9 ,3 4 8

Кирябинское, 1 0 0 6 -6 7 5 ,1 0 ,9 5 9 ,354
Биракан, 7 6 3 -5 4 0 ,2 2 2 ,37 9,3 42
Мульводж, 1 0 0 5 -6 7 0 ,3 6 1,55 9 ,3 4 6
Киргитей, 9 0 -5 8 0 ,2 8 3 ,4 8 9 ,3 4 8

г 1 8 5 -5 9 0 ,3 5 3 ,6 7 9 ,4 3 6
Намге, 3 -4 4 0 -6 7 0 ,7 1 3 ,9 7 9 ,3 4 7
Онот, 2 3 0 -6 7 1,21 4 ,12 9 ,3 4 8 -9 ,3 5 3

Т е р м о г р а ф и я . Для всех исследованных образцов получено по нескольку
термограмм различных типов, в том числе для части их -  дериватограммы по 
навескам более 1 г. Химические анализы удовлетворительно указываются с 
потерями веса. В частности, меньшая потеря веса обр. 1 0 0 7 -6 7  по Д Т Г (4 ,5 2 ) 
объясняется небольшим ( ~  0 ,30% ) увеличением веса при окислении Fe^+ 
Максимум выделения конституционной воды в крупнокристаллических тальках 
приходится на несколько большие температуры (1 0 1 0 -1 0 4 0 ° ) ,  чем в тонко- 
чешуйчатых (обычно около 9 5 0 ° ) ,  и увязывается с железистостью (у  обр. 
1 0 0 7 -6 7  -  1 0 1 0 °, у обр. 1 0 0 5 -6 7  -  1 0 4 0 ° ) .  У наиболее железистых об
разцов 1 0 0 7 -6 7  и 1 0 0 6 -6 7  наблюдается также слабый излом нисходящих 
ветвей кривых ДТА и ДТГ главного эндотермического эффекта, что, очевидно, 
обусловлено несколько более низкотемпературным выделением воды, связанной 
с Fe. Потери воды до 8 0 0 °, составляющие десятые доли процента, увязывают*- 
ся в анализах образцов 1 0 0 5 -6 7  и 1 0 0 7 -6 7  с количествами избыточной во
ды (против (ОН) 2 ) по пересчету. На кривых Д ТА  бираканских тальков наблю
дается расщепление эффекта диссоциации, усиливающееся по мере разупорядо— 
чения образцов (7 6 8 -7 7 1 -7 5 8  -  см. ниже). При достоверной мономинераль- 
ности образцов это, вероятно, свидетельствует о различной природе структурно 
связанной в тальках воды.

Ф и з и ч е с к и е  с в о й с т в а . У трех химически проанализированных нами об
разцов определены удельный вес, Ng и 2V  (табл. 1 ). Светопреломление варь
ирует очень незначительно и не коррелируется с железистостью; изменяется 
и 2 У, хотя, возможно, очень небольшая величина его в мульводжском тальке 
связана с тонкой деформацией и наложением пластинок разной ориентировки. 
Удельный вес достигает максимальной величины у самого железистого (/ =
= 4 ,87% ) карельского образца. Однако у наименее железистого (0 ,3  6%) муль- 
воджекого талька он слегка выше, чем у шабровского (/ = 2% с учетом N i ) .  
Удельный вес изученных образцов приближается к верхнему пределу колеба
ний этих величин по литературным данным -  2 ,5 8 -2 ,8 3  (Дир и др., 1 9 6 6 ).  
При этом важно подчеркнуть, что полученные нами цифры наиболее близки к 
удельному весу (2 ,7 9 1) апогипербазитового талька (/  = 4,3 5%) из М уру-
хаттена (Du Rietz, 1 9 3 5 ), точно отвечающего, как и тальк из Шабров, тео
ретическому миналу Уз2^. В связи с этим следует заметить, что приведенная 
в справочнике У.А.Дира и др. (1 9 6 6 )  величина нижнего предела удельного 
веса талька занижена, поскольку она заимствована у С.Г. Дромашко (1 9 5 3 ) ,  
определившей такой удельный вес как раз у шабровского талька.

С т р у к т у р н ы е  о с о б е н н о с т и . Структурное изучение образцов талька 
было выполнено электронографическим методом косых текстур и рентгенов



скими методами монокристалла и порошка. Самым существенным результатом 
было выявление образцов талька со строго упорядоченной структурой причем 
все они по расположению и интенсивностям рефлексов с индексами к 4 3 п  со
ответствуют однослойной триклинной модификации 1 Тк, выведенной теорети
чески (Звягин и др., 1 9 6 8 ).  В аналитической форме, через смещения двумер
ных сеток -  внутрисловные о ■ и межслоевые г ̂  — она выражается периоди
ческой последовательностью символов . . .  <74^ ( 74. . .  Между тем двухслойная 
моноклинная модификация 2 М ( . . .  <73^(73 7-5 <73. . . )  не была обнаружена. В соот
ветствии с приведенными записями обе структуры характеризуются моноклин
ными ячейками, но лишь вторая имеет моноклинную симметрию С2/с, тогда как 
симметрия первой является триклинной c l .  Фактически, как показал геометриче
ский анализ дифракционных картин, элементарная ячейка структурно упорядочен
ных талы^ов является триклинной: а = 5 ,2 7 -5 ,2 8 ; Ь = 9 ,1 4 -9 ,1 5 ; с = 9 ,4 5 -  
9 ,5 0  Х ;а  = 91 °; р  = 9 9 ,5 ° . При беспорядочном чередовании разных межслоевых 
смещений структура не имеет строгого периода повторяемости. В то же время эти 
смещения не произвольны и отличаются лишь компонентой по оси Ь„ которая к то
му же кратна 6/3. Поэтому подобные структуры называют полубеспорядочными 

(Bailey, Brown, 1 9 6 2 ).  В дифракционных картинах подобные, нарушения упорядочен
ности обусловливают размытие рефлексов с к фЗп и не влияют на четкость 
и разрешение рефлекса с к =3 л.

В исследованных образцах была представлена практически непрерывная се
рия от строго упорядоченных до полностью полубеспорядочных структур таль
ка. По этому признаку условно их можно было разделить на три группы. Для 
образцов первой группы положения рефлексов с k f3 n  измерялись с достаточ
ной точностью для нахождения триклинного угла а л /2 .  Для образцов второй 
группы эти рефлексы наблюдались на фоне диффузионного рассеяния и не поз
воляли надежно фиксировать отличие а от л/2. Для образцов третьей группы 
эти рефлексы в отдельности не различались и характеризовались моноклинной 
псевдоячейкой.

По убыванию степени совершенства структуры образцы были перенумеро
ваны, и эти номера по электронографическим и рентгеновским данным приве
дены в двух столбцах табл. 1. Хотя наблюдается некоторое несовпадение но
меров для образцов, их распределение по группам примерно совпадает. При
мечательно, что полубеспорядочность структуры была обнаружена и у некото
рых монокристальных тальков. Отсутствие каких-^хибо проявлений моноклинной 
двухслойной структуры, по-видимому, является не случайным. Оно согласуется 
с мнением М. Росса и др. (Ross et al., 1 9 6 8 ) о характерности для талька 
триклинной модификации и выражает собой некоторое принципиальное отличие 
триоктаэдрических тальков от диоктаэдрических пирофиллитов. Как это следу
ет из аналитических записей двух экспериментально наблюдавшихся среди пи
рофиллитов модификаций 2М и 1 Т К ^3*5<*3 • и °4 r2 af 9 взаимное Рас
положение пары смежных слоев у них одинаково или энантиоморфно друг дру
гу, о тли чая сь лишь азимутальной ориентировкой. Поэтому реализация каждой 

структуры определяется не различиями относительных положений ближайших 
атомов, а структурным контролем, распространяющимся по крайней мере на 
двухслойные периоды, т.е. на расстояния порядка 20А . Уже го одной этой при
чине факторы, обусловливающие кристаллизацию двухслойной структуры, должны 
быть очень слабыми. В случае пирофиллитов они еще оказываются в состоянии 
содействовать образованию модификации 2М, так как смещения диоктаэдричео- 
ких слоев вдоль оси 6 на величины, кратные 6/3, приводят к различным кон
фигурациям общего расположения атомов, в том числе атомов А1, заселяющих 
октаэдры. При таких же смещениях относительное расположение октаэдричео- 
ких катионов (Mg, Ре) триоктаэдрических слоев не изменяется, следствием чего 
является еще более слабый структурный контроль, недостаточный для обеспе
чения формирования структур с периодом в два слоя. Более вероятны упорядо
ченные структуры с периодом в один слой, так как они определяются взаимо
действием ближайших соседних слоев, или полубеспорядочные структуры.
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сланцев 
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2 3 0 -6 7 1 ,2 -4 ,1
. 0 ,0 0 5 3 ,0 9 2 - 0 ,0 3 3 0 ,0 2 5 3 ,8 4 5 4 ,1 2 1 .21

2 ,7 9 3 - 19 - 9 , 3 4 8
амфибо
литов
Т 6 0 0  - 8 0 0 °

Псевдоморфоза по 

доломиту

1 9 2 -6 7 0 ,0 0 3 -0 ,0 8
(0 ,0 3 ) - 1 1 2И 11,1 3 9 , 3 4 8

Р 3 -1 0  кб
-----------------5---------------- ’

Метасоматические 
тела в магнеэитах2 1 6 -6 7 0 ,0 0 5 -0 ,0 4

(0 ,0 1 )
- - - - - - - 2 , 7 9 3 1 2 " .  1 '1.9 9 , 3 4 8

2 2 3 -6 7 0 , 0 0 2 - 0 , 0 2
( 0 , 0 0 8 ) - - - - - - - -

1 Г. 2 3 и , !  9 1 >,34 8

П р и м е ч а н и е .  За исключением образцов 1 0 0 8 -6 7 ,  1 0 0 7 -6 7 ,  1 0 0 5 -6 7 ,  
состав приводится по анализам других образцов того же месторождения. Для 
Киргитейского месторождения верхний анализ относится к плотному тальку 
(обр. 8 3 0 -5 7 ) ,  а нижний анализ -  к навеске из пробы псрошковатого таль
ка коры выветривания. Для Алгуйского иСариинского месторождений по сред
ним составам руд дана лишь железистость. Номера в порядке уменьшения 
соответствуют понижению упорядоченности; по данным электронографии { Э)  
и рентгенографии ( р ) .

* Образцы, для которых пропмм*доим ронттпо некая съемка монокристаллоп.
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Если в слюдах нарушения упорядоченности осуществляются за счет измене
ния азимутальных ориентировок слоев, то в тальках, поскольку в них нет меж
слоевых катионов, причиной нарушений могут быть и изменения межслоевых 
смещений. Принимая во внимание, что в обоих экспериментально наблюдавших
ся модификациях 1Тс и 2М слои имеют неизменную азимутальную ориентиров
ку, можно предположить, что нарушения упорядоченности в их структурах свя
заны главным образом с вариацией только межслоевых смещений.

С о п о с т а в л е н и е  с т р у к т у р н ы х  о с о б е н н о с т е й  т а л ь к о в  с в ар и 
ац и ям и  с о с т а в а  и у с л о в и я м и  о б р а з о в а н и я .  Как видно из табл. 1, 
свойственные талькам незначительные вариации химического состава, практи
чески не влияют на параметр 6. Наблюдается некоторая тенденция к возраста
нию значения ^001 с увеличением степени железистости. Эта зависимость наи
более четко выражена для тальков одинакового происхождения (например, ало— 
гипербазитовых). В общем случае эта зависимость не является однозначной, 
и на значение могут влиять и другие факторы. В частности, при малой
степени железистости проявляется тенденция к увеличению ^qqi из-за дефици
та Si в тетраэдрах.

Единственная особенность состава, с которой намечается некоторая корре
ляции структурной упорядоченности тальков, — дефицит кремния (см. табл. 1 ). 
Этот фактор может иметь и непосредственный смысл как влияние дефектов, 
вычитания или замещения. К наиболее упорядоченным относится шабровский 
тальк без дефицита кремния, а из апокарбонатовых -  мульвожский тальк, об
ладающий наименьшим, в своем генетическом типе, дефицитом атомов крем
ния. Интересно отметить, что точно такая же величина g выявляется и при 
пересчете анализа триклинного талька из Арнолд-Пит.

Наиболее очевидна, однако, прямая зависимость структурной упорядоченно
сти от величины кристаллов, которая в свою очередь определяется нескольки
ми факторами, благоприятствующими росту крупных кристаллических индивидов. 
Во всех образцах с упорядоченной триклинной структурой размеры кристаллов 
превышают десятые доли миллиметра, а наиболее упорядоченные из них имеют 
размеры кристаллов в десятки миллиметров. Факторы роста крупных кристал
лов различны для разных генетических типов. Для жильных тальков -  это воз
можность спокойного роста в полостях из истинных растворов при низких тем
пературах, тогда как в остальных случаях, при кристаллизации в твердой сре
де, очевидно, наибольшую роль играли повышенные температуры. Роль повы
шенной температуры видна и при сравнении тонкочешуйчатых тальков разных 
месторождений. Так, у относительно высокотемпературных бираканских таль- 
ков даже при зернистости в сотые доли миллиметра степень совершенства 
оказалась выше, чем у онотских тальков с кристаллами размером в целые 
миллиметры. Вероятно, имели значение не только абсолютные величины тем
ператур, но и направленность их изменений в момент кристаллизации талька. 
Это видно при сопоставлении Киргитейского и Сарминекого месторождений с 
Онотским. Первые два относятся к ступени аспидных сланцев и формировались 
при весьма слабом метаморфизме, однако тальк в них кристаллизовался в ус
ловиях нарастания температур. В Оютском месторождении, локализующемся в 
породах амфиболитовой фации, тальк образовался после максимума метамор*- 
физма, но при несколько более высоких температурах, чем на Киргитейском и 
Сарминском месторождениях. Однако даже относительно крупнокристаллические 
образцы онотского талька (1 -1 0  мм), кристаллизовавшегося в условиях па
дения температур, оказывались менее упорядоченными, чем тонкозернистые 
(0 ,0 0 )0 -0 ,ОХ мм) прогрессивно-метаморфические тальки.

При рассмотрении мульводжского талька обнаруживается еще один фактор 
упорядочения. Помимо трго что этот самый крупнокристаллический в апокар— 
бонатной группе тальк формировался при наиболее высоких температурах, о б 
ращает на себя внимание его кристаллизация за счет энстатита. Этот мине
рал из числа безводных высокотемпературных силикатов близок к тальку по 
составу и имеет с ним черты структурного сходства. Последнее, в частности,



определяет топотаксическую кристаллизацию энстатита при нагревании талька 
(Смолин, 1 9 7 0 ). В связи с вероятной частичной унаследованностью высокой 
упорядоченности мульводжского талька отметим наибольшее упорядочение сре
ди онотских образцов относительно крупнокристаллического (1 - 4  мм) талька, 
псевдоморфного по диопсиду. Меньшая степень его упорядочения по сравнению 
с мульводжским тальком, очевидно, определялась не только наличием в заме
щаемом минерале атомов Са, но и низкой температурой кристаллизации в тве|>- 
дой среде (и соответственно меньшими размерами кристаллов). Вместе с тем 
при одинаковых размерах кристаллов онотский тальк в псевдоморфозе по до
ломиту оказался менее упорядоченным, чем аподиопсидовый. Эти соотношения 
позволяют предполагать, что при одинаковых температурах степень совершен
ства структуры может определяться фактором наследования.

Установленные вариации степени упорядоченности структуры талька свя
заны лишь с первичными особенностями состава и условиями его кристалли
зации; никаких признаков проявления постгенетических процессов обнаружить 
не удается. Во всяком случае, степень упорядоченности структуры связана с 
геологическим возрастом тальков. Все изученные тальки имеют докембрий- 
ский, редко палеозойский возраст, причем, например, палеозойский бираканский 
тальк имеет более совершенную структуру, чем протерозойский онотский. Ин
тенсивная деформация мульводжского талька, вероятно, имевшая авто кристал
лизационный характер, судя по отсутствию ее признаков в других минералах 
месторождения, не привела к уменьшению степени упорядоченности.

Химические и термодинамические факторы структурного упорядочения таль
ка, вероятно, нельзя считать независимыми. Намечающаяся зависимость со
вершенства структуры как от величины дефицита кремния, так и от темпера
туры кристаллизации позволяет предполагать и функциональную связь послед
них двух параметров. Можно, однако, предположить, что в целом апогиперба- 
зитовые тальки, не только жильные, но и кристаллизовавшиеся в твердой среде, 
должны быть более структурно упорядоченными, чем апокарбонатные. Обус
ловлено это, вероятно, именно химическими факторами, поскольку среди из
вестных анализов апогипербазитовых тальков больше относительно близких к 
теоретическому ми нал у. В свою очередь незначительный дефицит Si в тетра
эдрах прямо соотносится с валовым составом магнезиально-силикатной среды, 
первоначально близким по соотношению катионов к составу талька. В связи с 
этим следует отметить, что крупные месторождения апогипербазитового таль
ка приурочены ляциь к метаморфизованным дунито-гарцбургитам, валовый сос
тав которых наиболее близок к тальковому по сравнению с гипербазитами 
других типов (Смолин, 1 9 6 2 ). При кристаллизации апогипербазитовых таль
ков в твердой силикатной среде большое влияние на структурную упорядочен
ность талька должен оказать фактор структурной унаследованности. Наоборот, 
неизменный дефицит кремния (и соответственно, вероятно, меньшее совершен
ство структуры) у апокарбонатных тальков находится в видимой связи с чрез
вычайно ультраосновным валовым составом карбонатной среды. Помимо повы
шенного дефицита кремния, меньшая степень структурной упорядоченности таль
ка при замещении карбонатных минералов может быть обусловлена и отсутст
вием структурной унаследованности.
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В. А. ДРИЦ, В. А. АЛЕКСАНДРОВА, П. П. СМОЛИН

УТОЧНЕНИЕ КРИСТАЛЛИЧЕСКОЙ СТРУК ТУРЫ  ТА Л ЬК А

В предыдущей статье настоящего сборника (П.П.Смолин и др.) показано, 
что тальк является однослойным и триклинным минералом, идиализированная 
структура которого в аналитической записи может быть представлена после
довательностью символов.. .(7| Г2 <7̂  •• • Здесь а^ характеризует как ориенти
ровку 2 :1  слоя относительно выбранных а и Ъ осей, так и относительные сме
щения тетраэдрических и октаэдрических сеток, а г 2 — смещение центра петл
яй нижней тетраэдрической сетки верхнего 2 :1  слоя относительно центра лета
ли верхней тетраэдрической сетки нижнего 2 :1  слоя (Звягин и др., 1 9 6 8 ).  
Плоскость симметрии идеализированного талькового слоя образует углы 60  
и 3 0 °  с осями а и Ь, что обусловливает триклинную симметрию его струк

туры. В отличие от слюд, в структуре которых тетраэдрические сетки сосед
них слоев 'фиксируются' межслоевым катионом, в структуре талька реализу
ется более благоприятное расположение слоев, при котором петли ближайших 
тетраэдрических сеток соседних слоев смещены в плоскости ab. В  результа
те достигается более равномерное пространственное распределение катионов, 
в частности взаимодействие ближайших атомов Si соседних слоев в структур 
ре талька частично экранируется базальными кисло родами, тогда как в слю
дах они практически 'совпадают' в нормальной проекции на плоскость ab. Не
смотря на то, что основные особенности структуры талька вытекают из рас
смотрения идеализированной модели, очевидно, только знание реальной струк
туры позволит выявить тонкие особенности и детали атомного строения этого 
своеобразного минерала.

В настоящей работе проведено уточнение кристаллической структуры шаб- 
ровского талька, детальная структурно-минералогическая характеристика ко
торого дана в статье П.П. Смолина и его соавторов. Параметры ячейки ми
нерала равны: а -  5 ,2 8 0 ; Ь -  9 ,147 ; с »  9 ,4 6 2  А ; а -  9 0 °5 0  ; /3 »  9 9 ° ,



Т а б л и ц а

Координаты атомов в структуре талька

Атом 'Идеальные' координаты

X I У I Z I х
1 1 1

Щ 0 0 0 0

Mg2 0 0 ,3 3 3 3 0 0 ,0 0 0 5

Sii 0 ,2 4 8 8 0 ,8 3 8 0 ,2 9 4 0 ,2 4 8 9

Si2 0 ,2 4 8 0 ,5 0 8 0 ,2 9 4 0 ,2 4 8 1

0 ,2 0 0 0 ,8 3 5 0 ,1 1 9 0 ,2 0 0 9

о2 0 ,2 0 0 0 ,5 0 2 0 ,1 1 9 0 ,1 9 8 5

ОН 0 ,2 0 0 0 ,1 6 8 0 ,1 1 9 0 ,2 0 0 6

0з 0 ,5 2 5 0 ,4 3 2 0 ,3 5 1 0 ,5 2 5 2

°4 0 ,0 2 5 0 ,4 1 0 0 ,3 5 1 0 ,0 2 3 0

о5 0 ,2 4 2 0 ,6 7 2 0 ,3 5 1 0 ,2 4 7 7

пр. гр. С Т . Кристаллохимическая формула исследованного талька имеет вид: 
2+

*Мв2,93ре 0,05Ni0f01^Si4,00°10^OH:i,99O0,01)*

Монокристаллы размером 0 ,2  х 0 ,2  х 0 ,1  мм^ предварительно изучались опти
ческим методом для определения их качества и направления осей а и Ь. 
Съемка отобранного кристалла велась в камере Вайсе нберга на СиКд -излу
чении. Были получены три развертки слоевых линий при вращении кристалла 
вокруг оси а и пять разверток -  при вращении кристалла вокруг оси Ъ. 
Интенсивности отражений оценивались визуально с помощьА ' марок почерне
ния'. Поправка на поглощение не вводилась. Таким образом, исходным экспе
риментальным материалом был набор интенсивностей 4 5 0  отражений. Пред
варительно были определены координаты атомов 'идеальной' модели. Начало 
координат было выбрано в центре октаэдра, через который проходит плоскость 
симметрии слоя. Из анализа реальных триоктаэдрических структур, содержа
щих 2 :1  слои, известно, что их октаэдры искажены главным образом за счет 
'сплющивания' вдоль оси с*, при котором ребро крышек октаэдров, образуют 
щих почти правильные треугольники, увеличиваются, а поделенные ребра 
уменьшаются. Таким образом можно считать, что в нормальной проекции вер

шины октаэдров образуют правильные треугольники с длиной ребра, равной

Принималось далее, что среднее межатомное расстояние d (M g-O ) равно 2 ,0 8 А  
(см . статью В.А«Дрица, в настоящем сборнике). Тогда высота октаэдров рав-

I  ,2 «ЬМ* ,
на Л=1 4а -  I =  2 ,2 1 6  А, следовательно расстояние от катионов Mg

по нормали до кислородных слоев равно 1 ,1 0 8 А. Известно, что для тетраэд
ров слоистых силикатов среднее расстояние Si—О равно 1 ,6 2 А. Если принять, 
что тетраэдры имеют правильную форму, то ребро тетраэдра имеет значение

1,62 = 2 ,6 4 5 А и параметр Ь( идеальной гексагональной тетраэдри

ческой сетки равен 9 ,1 6 2 А. В этом случае угол разворота тетраэдров а,
Ъ о

вычисленный по формуле cosa = — , равен 3 . Зная угол « ,  легко определить
bt



Уточненные координаты и их погрешности

Y 1 ? I о(Х) I <*Y) I o(Z)

0

1

0 Г .

0 ,3 3 1 9 - 0,0002 0 ,0 0 0 6 0 ,0 0 0 3 0 ,0 0 0 4

0 ,8 3 4 6 0 ,2 9 1 6 0 ,0 0 0 5 0 ,0 0 0 3 0 ,0 0 0 3

0 ,4 9 9 6 0 ,2 9 2 0 0 ,0 0 0 5 0 ,0 0 0 7 0 ,0 0 0 3

0 ,8 3 5 3 0 ,1 1 8 6 0 ,0 0 1 2 0 ,0 0 0 8 0 ,0 0 0 7

0 ,4 9 9 0 0 ,1 1 8 9 0 ,0 0 1 1 0 ,0 0 0 8 0 ,0 0 0 7

0 ,1 6 6 0 0 ,1 1 5 2 0 ,0 0 1 1 0 ,0 0 0 6 0 ,0 0 0 7

0 ,4 2 9 0 0 ,3 4 7 7 0 ,0 0 12 0 ,0 0 0 7 0 ,0 0 0 7

0 ,4 0 8 1 0 ,3 4 9 3 0 ,0 0 12 0 ,0 0 0 7 0 ,0 0 0 7

0 ,6 6 7 2 0 ,3 5 0 0 0 ,0 0 1 2 0 ,0 0 0 7 0 ,0 0 0 7

'нормальные* координаты базальных кислородов. Если предположить, что ка
тионы Si располагаются в 'центрах тяжести' тетраэдров, то высота их рас 
положения относительно катионов магния равна 1 ,62  + 1 ,108  ** 2 ,7 2 8 А, а 
нормальные координаты в плоскости ab совпадают с координатами вершин ок
таэдров, Результирующие координаты атомов идеализированной структуры таль
ка в триклииной ячейке приведены в таблице. Уточнение координат атомов 
проводилось с помощью ЭВМ (Б Э С М -4 ) методом наименьших квадратов. По
сле нескольких циклов уточнения с последовательным приведением к общей 
шкале интенсивностей отражений был получен фактор недостоверности R *= 0 ,0 8  
(уточненные координаты атомов и погрешности их определения приведены в 
таблице). Уже первое сравнение уточненных и исходных координат атомов по
казывает, что их значения очень близки. Существенно изменились лишь коор
динаты ОН-группы и одного из базальных кислородов (О 3 ) .  Заметны также 
изменения координат Y у атомов Si. Ниже приведены межатомные расстояния, 
рассчитанные на основании координат атомов:

Межатомные расстояния в структуре талька, X

Длины связей в тетраэдрах

Ln и*
-’ 1 о *—
< 1 ,6 1 7 Si2 - ° 2 1 ,617

Sii - О з 1 ,6 1 7
*̂2 ~ 9 з . 1 ,613

Si! -  04 1 ,612 S*2 ~  Q4 1 ,620

Sil ~  °5 1 ,6 2 9 S»2 “ Os 1 ,621

С р е д н е е 1 ,6 1 9 С р е д н е е 1 ,618

O i - o 3 2 ,6 2 1 o , _ q . 2 ,6 3 4

O i - o 4 2 ,6 2 5

О
*1(М

О

2 ,643

° 1 “  °5 2 .673
°2  ~ ° 5 2 ,6 3 4

0 3 - ° 4 2 ,6 3 4 О3 - о 4 2 ,6 6 0



Длины связи в тетраэдрах

1/Э
О

1

о
° 2 ,6 6 7 ° з - ° 5 2 ,6 2 7

0 4 - 0 5 2 ,6 4 0 O4 - O 5 2 ,6 5 1

С р е д н е е 2 ,643 С р е д н е е 2 ,6 4 1

Длины связей в октаэдрах

M g i-O j

он

2 ,0 8 1 (2 )

2 ,0 5 1 (2 )

о1- т
0 i - ( 4

3 ,0 2 6 (2 )

3 ,0 4 6 (2 )

° 2
2 ,0 8 8 (2 ) -О Н 3 ,0 6 5  (2 )

С р е д н е е 2 ,073 С р е д н е е 3 ,0 4 6

Mg2  “ ° 1 2 ,0 7 5 (1 ) 3 ,0 7 6

° 2
2 ,1 0 7 (1 ) O j-O H 3 ,0 5 7

ОН 2 ,0 5 1 (1 ) о'2 - о н 3 ,0 3 6

2 ,0 7 9 (1 ) о ;  - о н * 3 ,0 2 4

° 2
2 ,0 6 9 (1 ) o f - о н * 3 ,0 6 3

ОН" 2 ,0 7 2 (1 ) О ^ -О Н " 3 ,0 4 5

С р е д н е е 2 ,0 7 5 С р е д н е е 3 ,0 5 0

° i  - ° Г
о ' - о '

2 ,8 2 9

2 ,8 4 6

0 * - 0 Н  

ОН-ОН*

2 ,7 8 1

2 ,7 9 5

G '-G J ' 2 ,8 2 5 ОН* Oi 2 ,8 1 3

С р е д н е е 2 ,8 1 5

Из этих данных видно, что средние расстояния катион -  анион двух неэк
вивалентных тетраэдров равны 1 ,619  и 1 ,618  А . Индивидуальные длины свя
зей катион — анион очень близки к средним значениям. Тетраэдры в целом не
сколько сплющены вдоль оси с*, так как средние расстояния между базаль-^ 
ными кислородами, образующими основания тетраэдров, примерно на 0 ,0 0 8 А  
больше, чем средние расстояния от базальных кислородов до апикальных вер
шин. Среднеарифметические значения координат атомов кислорода, образующих 
каждый из двух независимых тетраэдров, практически совпадают с координа
тами атомов кремния, что свидетельствует о том, что Si находится в '  цент
рах тяжести' тетраэдров. В структуре талька валентные усилия, приходящие
ся на базальные анионы от окружающих их катионов Si, равны валентным 
усилиям, приходящимся на апикальные анионы от окружающих их катионов Si 
и Mg. В этих условиях порядки 'мости ко вых' и 'немостиковых' связей оди
наковы и равны 1 , 5 , и нет причин для смещения тетраэдрических катионов 
из положения 'центров тяжести' тетраэдров (см. статью В.А.Дрица, в насто
ящем сборнике).

Межатомные расстояния октаэдрический катион -  анион в среднем равны 
2 ,0 7 4 ^ . Длины связей Mg- О  в октаэдрах равны в среднем 2 ,083Х , тогда 
как длины связей Mg —ОН существенно короче (2 ,0 5 8 А ). Это связано, по- 
видимому, с тем, что протон гидроксильных групп образует водородные связи 
с базальными кислородами в пределах слоя. В этом случае должны появлять
ся остаточные отрицательные заряды на кислородах гидроксильных групп и



соответственно укорачиваться связи Mg-О Н . Характерно, что средние дли
ны связей катион -  анион для двух кристаллографически независимых октаэд
ров слегка различаются (см. стр.1 0 1 ) .  Возможно, это связано с их разной 
симметрией. В Mg^-октаэдрах группы ОН расположены на противоположных 
вершинах, а в Mgg-октаэдрах они образуют поделенные ребра между двумя 
Mgg -октаэдрами. В то же время разные длины связей в Mgj -  и Mgg -октаэд
рах могут быть обусловлены преимущественным заселением Мg2~ °Kтаэдров 
атомами Fe2+.

Р и с . 1. Нормальная 
проекция фрагмента 
талькового слоя

о "

В целом октаэдры 'сплющены* вдоль оси с# ,так как длины ребер крышек 
октаэдров (3 ,0 4 8 а ) короче длин поделенных ребер (2 ,8 1 5  А; рис. 1 ). Пре
вращение октаэдров в уплощенные антипризмы является характерной особен
ностью структур триоктаэдрических минералов, в результате которой катионы 
максимально разобщены в плоскости ab. При постоянном среднем расстоянии 
Mg—О это возможно лишь за счет удлинения ребер крышек октаэдров и соот
ветствующего уменьшения поделенных ребер так, чтобы средняя длина ребер 
октаэдров оставалась неизменной. Примечательно, что как и в случае тетра
эдров, октаэдрические катионы находятся практически точно в 'центре тяже
сти' соответствующих анти призм.

При сочленении тетраэдрических и октаэдрических сеток в 2 :1 слои, по- 
видимому, не происходит существенного 'возмущения' октаэдрических сеток, 
и несоответствие их размеров компенсируется небольшим разворотом тетраэд
ров (3 °4 1 #; 3 °4 8  ; 4 °0 3 # ). Следует отметить, что для большинства слои
стых силикатов параметр bt тетраэдрической сетки, т.е. тот параметр, кото
рый был бы у сетки при отсутствии разворота тетраэдров, может быть оценен 
по формуле (Bailey, 1 9 6 6 ) bt -  9 ,0 4 -0 ,9 2 А 1 х, где к \% отвечает содержа
нию А1 в тетраэдре состава AlxS i}_x . Следовательно, для талька этот пара
метр должен быть равен 9 ,0 4 А. В действительности для талька значение 
b »  9 ,1 6  9А. Столь сильное расхождение вычисленных и экспериментальных 
значений bt связано с тем, что в большинстве изученных структур слоистых 
силикатов форма тетраэдров сильно искажена, и, в частности, они вытянуты 
вдоль оси с#. Одна из причин почти правильной формы тетраэдров в тальке 
состоит в соразмерности сеток Mg -октаэдров и Si -тетраэдров.

Таким образом, 2 :1  слои талька испытывают очень незначительные иска
жения и фактически очень близки к строению идеализированного 2 :1  слоя с 
симметрией 2/т. Небольшие вариации межатомных расстояний являются ре
зультатом электронейтральности как слоев в целом, так и образующих их 
атомов.

Связь между последовательными слоями, очевидно, носит вандерваальсов- 
ский межмолекулярный характер. На рис. 2 изображены базальные анионы 
тетраэдрических сеток двух смежных 2 :1  слоев. В направлении [1 1 0 ] зиг
загообразные, из-за разворота оснований тетраэдров, 'цепочки' базальных 
анионов О3 и О5 одного слоя почти совпадают с такими же 'цепочками' дру-



го го слоя. Наложение этих цепочек осуществляется таким образом, что каж
дый анион одной цепочки располагается между двумя анионами другой. При 
этом расстояние между парами анионов О3—О5 соседних слоев равно 3 ,0 6 5 А , 
а между парами 0^ -0^  и O5-O 5 -  соответственно 3 ,1 9 2  и 3 ,1 9 4 ^ . На 
рис. 2 видно, что атомы О5 нижнего слоя смещены в сторону ближайших ка
тионов Si верхнего слоя и, наоборот, атомы 0g верхнего слоя смещены к 
катионам Si нижнего слой. В этом проявляется тенденция атомов 0g экрани
ровать электростатическое отталкивание катионов Si одного слоя и катионов 
Mg соседнего слоя, которые по нормали к слоям располагаются почти друг

Р и с . 2. Схематическое 
изображение в нормаль
ной проекции ближайших 
тетраэдрических сеток 
соседних тальковых 
слоев

над другом (см. рис. 2 ) .  Стремлением достичь максимально доступного экра
нирования катионов Mg и Si можно объяснить эффект отмеченного выше сплю
щивания тетраэдров по оси с*. За счет этого эффекта увеличились линейные 
размеры тетраэдрических сеток, соответственно возрос угол разворота осно
ваний тетраэдров; это в свою очередь привело к сближению атомов 0g одно
го слоя с ближайшими катионами Si соседнего слоя (см. рис. 2 ) . Для иде
альной структуры талька угол моно клин ности Д должен равняться 1 0 0 °4 3 /

(c o s/8= —  ), в действительности /8 е 9 9 ° . Уменьшение угла /3 по сравне—
Зс

нию с идеальным, по-видимому, связано со стремлением катионов соседних 
слоев избежать взаимного "наложения* (в нормальной проекции), чтобы по 
возможности уменьшить электростатическое отталкивание. Действительно, в 
идеальной структуре талька катионы Mg одного слоя должны проецироваться 
по нормали к слоям на катионы Si верхней и нижней тетраэдрических сеток 
соответственно нижнего и верхнего смежных слоев. В реальной структуре, как 
это видно на рис. 2, меньший /8 приводит к тому, что катионы Mg и Si со
седних слоев уже не находятся на одной прямой по нормали к слоям, и ато
мы Si верхнего слоя смещены в положительном направлении вдоль оси X при
близительно на 0 ,2 9 А. Вместе с тем уменьшение угла Р также способствует 
отмеченному выше сближению анионов О5 одного слоя с катионами Si смеж
ного слоя (см. рис. 2 ) .  Основной причиной уменьшения угла /В и отклонения 
а от 90  является изменение значений компонент межслоевых смещений по 

X  и У осям по сравнению с идеальными. Действительно, согласно символи
ческой записи структуры талька компоненты смещений, выраженные в долях 
л и Ь периодов ячейки, должны быть равны -1 ,3 , -1 / 3  для характеристики 
положения центра петли тетраэдров верхней сетки относительно центра сим
метрии 2 :1  слоя и 1/3, -  1/3 для характеристики положений верхней петли 
тетраэдров нижнего слоя относительно нижней петли верхнего слоя. В реаль
ной структуре значения соответствующих компонент равны -0 ,3 3 7 5 ; -0 ,3 3  67 
и 0 ,3 8 6 , -0 ,3 4 0 4 .  Таким образом, наиболее заметное отклонение от "иде
альных" значений отмечается для компоненты межслоевых смещений вдоль



оси а. Ее увеличение от 1/3 до 0 ,3 8 6  приводит к более равномерному про— 
странственному распределению катионов и лучшему экранированию их электро
статического отталкивания базальными анионами. Смещение соседних тетраэд
рических сеток смежных слоев на - 0 f3 4 0 6  b вдоль оси Y обеспечивает бо
лее равномерное распределение анионов О3 и 0 5 (см . рис. 2 ) ,  что при сме
щении сеток на —0 ,3 2 6 b  ( а = 9 0 ° ) .  В последнем случае сильно возраста
ет расстояние пар 0^—0 ^ соседних слоев.
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ГЛУБОКОВОДНЫ Е ПАЛЫ ГОРСКИТОВЫ Е ГЛИНЫ
ВОСТОЧНОЙ А Т Л А Н Т И К И 1
(материалы рейсов 2, 14 "Гломар Челленджер”)

В настоящей работе рассматривается уникальное проявление палыгорскито- 
вой минерализации нового генетического типа, представляющее собой пластовые 
глубоководные глины почти мономинерального палыгорскитового состава, лока
лизованные у подножия континентального склона Западной Африки, вулканичес
ких островов Мадейры, Канарских, Зеленого Мыса и генетически связанные с 
продуктами щелочного вулканизма.

Толща палыгорскитовых глин вскрыта при глубоководном бурении на и/с 
'Гломар Челленджер' скважинами рейсов 2 и 14. Максимальные концент- 
раиии палыгорскита в осадках скважин 1 2  и 1 3 7 -1 4 1 , а также возрастное со
отношение палыгорскитсодержащих слоев (табл. 1 ) свидетельствуют о наличии 
региональной зоны палыгорскитообраэования эоцен-палеоценового, частично 
позднемелового возраста, линейно вытянутой вдоль подошвы континентального 
склона Африки к северу от островов Зеленого Мыса и выклинивающейся к се
веро-западу от острова Мадейры (с к в .1 3 5 ,1 3 6 ). По геофизическим данным 
эта зона пространственно сближена с субпараллельными ей гравиметрической 
и магнитной аномалиями (Hayes, Pimm, 1 9 7 2 ).  Скважины, выходящие к востоку 
от магнитной аномалии, показали отсутствие богатых палыгорскитовых глин 
или выклинивание их (рейс 14 , скв. 1 3 5 , 1 3 9 ; рейс 3 , скв. 1 3 ) .

Все обнаруженные к настоящему времени в осадках Мирового океана про
явления палы горе китов и сепиолитов относятся к двум морфологическим типам 
минерализации: 1 ) р а с с е я н н о м у  аллотигенного и вулканогенно-гидротер
мального генезиса ( Heezen et al., 1 9 6 5 ; Hathaway, Sachs, 1 9 6 5 ; Горбуно
ва, 1 9 6 6 , 1 9 7 2 ; Bonatti, loensun, 1 9 6 8 ; Esteoule et al., 1 9 7 0 ; Bowles et 
al., 1 9 7 1 ; и 2 ) п р о ж и л к о  в о му наложенно-гидротермальному (Свальнов, 
1 9 7 4 ).  Многочисленными скважинами глубоководного бурения в Тихом океане 
и Средиземном море установлена также рассеянная палыгорскитовая минерали
зация преимущественно в карбонатных илах и глинах, реже в турбидитных 
и пелагических глинах (рейсы 7 , 13 , 1 6 ) .  Мощные пластовые глины палы го рс - 
кит-сепиолитового состава были известны только в осадках древних мелковод
ных бассейнов континентальных озер и морей, относимых большинством авторов 
к осадкам аридного типа литогенеза (Страхов, 1 9 6 2 ; Ратеев, 1 9 6 4 ; Милло,

Образцы для изучения были любезно предоставлены в лабораторию А.Г. К ос- 
совской Национальным научным фондом по океаническому бурению (по про
екту DSDP).



Концентрации палыгорскита в кернах скважин 1 2  и 1 3 7 -1 4 1  (Initial Reports..,, 
1 9 7 0 , 1 9 7 2 )

Возраст осадков Интервал, Мощность, Содержание
м м палыгорскита, %

1 2 Ранний эоцен 7 5 -1 6 0 85 5 0 -8 0

137 Поздний мел 1 0 0 -2 2 0 1 2 0 3 8 -8 6

1 3 8 Поздний мел - 11 8 90
ранний мел 184

3 8 3
1 5 0 24

140 Эоцен -  палеоцен 3 1 2 -4 3 2
5 1 2 -5 1 3

1 2 0 4 6 -9 2  
2 1  и 86

141 То же 1 1 8 -1 2 0
192

70? 7 8 -8 6  
9 и 80

1 9 6 8 ; и др .). Наличие регионально распространенных мощных пластов эоцен- 
верхнемеловых палыгорскитовых глин в глубоководном участке Атлантическо
го океана представляет большой интерес. Расшифровка их генезиса на
ряду с изучением особенностей минеральных парагенезисов связана с реконст
рукцией геологических процессов в тектонически ослабленной зоне подошвы 
континентального склона Африки.

Толща палыгорскитовых глин ограничена по простиранию с севера *Южно- 
Атласским разломом, с юга -  разломом, зарождающимся в центральной части 
побережья Гвинейского залива и трассирующимся к островам Зеленого Мыса. 
Вулканические острова Зеленого Мыса, Канарские и Мадейра, существующие 
по крайней мере с мелового или позднеюрского времени, характеризуются 
периодическими вспышками вулканизма, приуроченными к известным о роге иным 
и посторогенным тектоническим стадиям развития Африканского континента 
(Хайн, 1 9 7 1 ).  В  районе островов многие авторы отмечают вулканизм наземно
го типа, формирующий купола щитовых и центральных вулканов на островах, и 
подводного -  экструзии, силлы, покровы.

Скважиной 141 рейса 14 вскрыт один из типичных в этом районе базаль
товый диапир, представленный в сводовой части автометасоматически изменен
ным щелочным базальтом (Wright et al., 1 9 7 1 ).  Такие диапиры, по всей веро
ятности, представляют собой своего рода гнеродившиеся вулканыг, выведению 
которых на поверхность океанического дна препятствовали пластичные пере
крывающие осадки. А.Н. Заварицким (1 9 4 4 ,  1 9 5 8 ),  В.Е.Хаиным (1 9 7 1 )  и 
другими авторами отмечается преобладание вулканизма щ е л о ч н о г о  р я д а  
на западном побережье Африки и на вулканических архипелагах. Наиболее ин
тенсивен щелочной вулканизм на рубеже мела и палеогена и в самом начале 
палеогена, совпадающий с активизацией тектонических движений по ослаблен
ным зонам. В качестве дифференииатов щелочно-базальтовой магмы отмечаются 
кислые эффузии, иногда в пределах одного вулканического аппарата. Щелочной 
характер вулканитов преобладал до второй половины миоцена. Продукты вулка
низма среднего плиоцена на континенте и островах имеют обычный базальтовый 
состав, с подчиненным значением щелочных эффузивов. В составе пород, фор
мирующих острова, отмечаются трахибаэальты, нефелиниты, лимбургиты, фоно- 
лито-трахиты и др. А.Н. Заварицкий подчеркивает значительную роль нефелини- 
тов, вплоть до образования высокомагнезиальных мелилитовых базальтов.

На основании материала, изложенного выше, можно утверждать существова
ние уже с позднего мела ослабленной тектонической зоны значительной мощно-



сти, в пределах которой интенсивно проявлен м н о г о в ы х о д н о й  в у л к а н и з м  
( Влодавец, 1 9 7 1 ) с различным составом вулканитов и длительной продолжи
тельностью активности. Подобная специфика вулканизма должна была отразиться 
в своеобразном 'пятнистом' распределении тефры различного типа в океаничес
ких осадках, что по результатам исследований вещественного состава осадков, 
формирующих разрезы скважин рейсов 2 и 14 , привело к пятнисто-линэовид- 
ному площадному распространению различных по исходному химическому и ко
нечному минеральному составу пород.

Станция 12 рейса 2, образцы пород кернов скважин которой изучены ав
тором статьи, расположена в 4 0 0  км к северо-западу от островов Зеленого 
Мыса (1 9  4 0 'с.ш. и 26  з.д., глубина 4  557 м ). Скважины 12С  и 1 2 В  дали
в совокупности разрез осадков от морского дна до глубины 2 1 8 ,5  м, пред
ставленный тремя типами пород: 1 ) четвертичными и плиоценовыми нанопланк- 
тон-фораминиферовыми илами и глинами; 2 ) бескарбонатными алевротуффктовы- 
ми глинами, датируемыми плиоценом; 3 ) мономинеральными палыгорскитовыми 
глинами эоценового возраста с маломощными прослоями осадков другого со
става. Здесь проанализированы в основном два последних типа пород, изученных 
автором по образцам из отдельных интервалов (табл. 2 ) .  В выводах по литоло
гическим особенностям разреза и всей толщи использованы данные отчета по 
бурению (Peterson et al., 1 9 7 0 ; Fan, Rex, 1 9 7 2 ).

Бескарбонатные алевротуффитовые типы (интервал 41 -  59 м) переслаивают 
ся до глубины 4 7  м с карбонатными органогенными илами плиоцена (см.табл. 2). 
Ниже они составляют основную массу разреза. Основными компонентами пели- 
то вой фракции являются игольчатый ферримонтмориллонит и каолинит ( Коссов- 
ская и др., 1 9 7 5 , Ломова, 1 9 7 5 ).  Силикатный материал нанопланктон-^юрсь» 
миниферовых глин (обр. 41 , 4 3 ) близок по минеральному и химическому соста
ву к алевротуффитовым глинам (см. табл. 2 ) ,  и на электронно-микроскопичес
ких снимках наряду с карбонатными компонентами (кокколиты, фораминиферы) 
фиксируются также игольчатый ферримонтмориллонит, смектиты и каолинит 
(табл. I, а ) .  В иммерсионных препаратах в тех и других глинах отмечено зна
чительное количество стекол, основных -  замещенных палагонит-цеолитовым а г 
регатом, и свежих -  преимущественно кислых, пеплового типа, а также цеолиты, 
вулканогенные плагиоклазы (андезин) и санидин. В составе терригенной состав
ляющей -  кварц, полевые шпаты, слюды мусковитового и биотитового рядов. 
Значительную долю составляют огненно-красные слюдоподобные чешуйки, опи
сываемые Д. Метьюэом (1 9 7 3 )  как фрагменты разрушенных корок закаливания 
базальтов подводных извержений.

На глубине 4 9  м осуществляется переход от массивных, однородных по со
ставу слоистых алевротуффитовых глин к брекчиевидной породе, состоящей из 
обломков измененных туфов остроугольной или каплевидной формы, замещенных 
и сцементированных глинисто-цеолитовым агрегатом. Рентгеновский анализ пе- 
литовой фракции брекчиевидной глины показал присутствие небольшого количе
ства палыгорскита, но игольчатый ферримонтмориллонит затрудняет его иденти
фикацию на электронно-микроскопических снимках. В интервале 5 8 -6 0  м после 
алевритового прослоя с карманами полевошпатового песка и пепла появляются 
темно-коричневые глины, обогащенные Мп и Fe. По рентгенограмме марган
цевый минерал этих обломков был расшифрован как тодорокит (Ломова, 1 9 7 5 ),  
отмеченный П.Ф. Андрушенко и др. (1 9 7 5 ) в верхних частях разрезов осадков 
южной части Тихого океана, подвергшихся термальному 'пропариванию'. В ин
тервале 5 9 -7 5  м состав глин остается практически неизменным; увеличивается 
содержание палыгорскита до 1 0 -4 0 % , одновременно появляются сепиолит, 
кристобалит, клиноптилолит. Отмечаются прослои и карманы пеплового мате
риала.

Мономинеральные палы горе китовые глины локализованы в интервале 7 5 -1 6 0  м, 
В связи с раздробленностью керна, а иногда его отсутствием, утверждать од
нозначно об их продолжении трудно» но существующий материал свидетель
ствует о наличии 'д и с к р е т н ы х ' слоев различного состава с чередованием



Интервалы опробования скважин 1 2 -С  и 1 2 -В

№ скважи
ны, керна, 
секции

Интервал глубины 
отбора секции, м

N2
образца

Порода

1 2 -С -4 -2 3 7 -4 2 ,4 0 -4 2 41 Н анопл анктон-форамини- 
феровая глина

1 2 - 0 4 - 3 3 7 -4 2 ,1 0 0 -1 0 2 42 Алевротуффитовая массив
ная глина

1 2 - 0 5 - 1 3 7 -4 2 ,1 3 5 -1 3 7 4 3 Нанопланктон-форамини- 
феровая глина

1 2 - 0 5 - 2 3 7 -4 2 , 6 9 -7 1 44 Алевротуффитовая мас
сивная глина

1 2 - 0 5 - 3 3 7 -4 2 , 6 9 -7 1 4 5 То же

1 2 - 0 6 - 1 5 8 -6 0 ,1 4 4 -1 4 6 46 Алевротуффитовая брек
чиевидная глина

1 2 - 0 6 - 2 5 8 -6 0 , 1 5 -1 7 47 То же с Mn-Fe конкре
циями и корками

1 2 - 0 9 - 2 8 5 -8 7 , 2 5 -2 7 48 Палыгорскитовая глина

1 2 - 0 1 0 - 1 9 6 -9 7 , 1 0 0 -1 0 2 4 9 То же

1 2 - 0 1 1 - 1 1 0 4 -1 0 6 , 7 3 -7 5 50 г г

1 2 - 0 1 2 - 1 1 1 3 -1 1 4 , 8 5 -8 7 51 W ш

1 2 - 0 1 - 1 1 1 4 , 2 2 -2 4 52 То же с Mn—Fe с кор
ками

1 2 - 0 2 - 1 1 6 1 -1 6 3 ,  1 3 5 -1 3 7 53 Палыгорскитовая глина

1 2 - 0 2 - 2 1 6 1 -1 6 3 , 4 0 -4 2 54 То же

богатых палыгорскитом и сепиолитом глин, вулканических стекол, кремней и 
цеолитовых глин вплоть до основания скважины, обогащенной аутигенным доло
митом контактово-метасоматического или гидротермального генезиса (Rad, 
Rosch, 1 9 7 2 ; Метьюз, 1 9 7 3 ).

Вся толща бедна фаунистическими остатками, но на глубине 1 6 1 ,5  м 
встречены радиоляриевые осадки эоцена, содержащие пиритизированные радио
лярии и прослои кремней. Самые древние осадки на глубине 2 1 8  м содержат 
радиолярии нижнего эоцена (Peterson et al., 1 9 7 0 ).

Палыгорскитовые глины интервала 7 5 -1 6 0  м, изученные автором по 
обр. 4 8 -5 4 ,  резко отличны от перекрывающих пород. Они тонкодисперсны и 
пластичны, окрашены в светлые тона, отчетливо проявляют коллоидные и тик
сотропные свойства. Слоистость выражена слабо и проявляется иногда послойно 
ориентированными цепочковидными выделениями фрамбоидов пирита* Содержа
ние палыгорскита достигает 8 0 -90% . Он преобладает буквально во всех фрак
циях от опалесцирующей взвеси до фракции 0 ,0 0 5 -0 ,0 1  мм. Под электронным 
микроскопом видна высокая степень кристалличности палыгорскита, образующе
го характерные гснопы" из отдельных волокон (табл. I, б; табл. II, а ,б ). На 
дифрактограммах палыгорскит фиксируется по четким рефлексам 1 0 ,6  и 6 ,3  А. 
Такие образования могут кристаллизоваться или в поверхностных неконсолиди-



рованных илах или в высокопористых средах. Данные отчета свидетельствуют 
об аномально высокой пористости палыгорскитовых глин, что, вероятно, обеспе
чило интенсификацию всех процессов постседименташюнного преобразования 
исходного вулканокластового материала и обусловило свободный рост кристал
лов палыгорскита.

Специфической особенностью океанических палыгорскитовых глин является 
присутствие каолинита, индицируемого по базальному рефлексу 7 ,1 , устойчи
вому после обработки 1 0 %-ной НС1 в течение двух часов. Совершенство 
кристаллов (четкие гексагоны иногда друзовидные скопления) (см.табл.1,д) 
и резкие пики базальных рефлексов позволяют считать каолинит в отмеченных 
осадках аутигенным, связанным или с микролокальной кислой средой внутри 
(или вокруг) камер органических остатков (Коссовская и др., 197 5 ) ,  или с 
метастабильным состоянием ассоциации палыгорскит -  каолинит, фиксирующей 
определенный этап формирования осадков. Незначительное количество органи
ческих остатков и исчезновение каолинита в более глубоких частях разреза 
подтверждает скорее второе предположение. В нижних более древних и соответ
ственно более интенсивно измененных слоях в условиях высоких значений pH по- • 
ровых растворов палыгорскитовых глин, кристаллы каолинита полностью или час
тично растворяются и по морфологии сходны с терригенным окатанным каолини
том. В небольшом количестве во всех образцах присутствуют ферримонт- 
мориллонит и разбухающие смектиты, иногда в смешаннослойном чередовании 
с пакетами гидрослюды и хлорита. В нижней части разреза монтмориллонит 
почти исчезает, а во фракции 0 ,0 0 2 -0 ,0 0 5  и 0 ,0 0 5 -0 ,0 1  мм наряду с квар
цем, полевыми шпатами и иногда кристобалитом появляется клиноптилолит.

По химическому составу палыгорскитовые глины исключительно однородны, 
иногда представляют собой почти чистый палыгорскит (табл. 3 ,4 , обр. 5 1 -5 2 ) .  
Во всех образцах содержится до 5 -6%  Si02 аморфн., определяемой в содовой 
вытяжке и связанной не только с остатками радиолярий, но в основном с вул
каническими стеклами, являющимися основным компонентом крупных фракций. 
Отмечены стекла разного состава и различной степени разложенности, с пре
обладанием гиалокластов в отличие от плиоценовых алевротуффитовых глин, 
обогащенных пепловыми кислыми стеклами. Более основные стекла замещены 
палагонит-цеолитовым агрегатом или пелитовым материалом монтмориллонит- 
па лыгорскитово го состава. Центральная часть таких стекол иногда сохраняет 

реликтовую изотропность. Редкие кислые стекла не изменены. Очень характер
ны к л и н о п т и л о л и т  в виде бесцветных призматических кристаллов и с а н и 
дин, представленный водяно-прозрачными четкими кристаллами -  вулканитами.
Об участии щелочного вулканогенного материала в формировании толщи свиде
тельствуют не только последние два минерала, но и повышенное содержание 
кристаллитов апатита, магнетита и, что особенно важно, одиночных зерен ред
ких и специфичных для щелочного вулканизма минералов - м е л и л и т а  и г е л ь -  
в и н а , обнаруженных в крупных фракциях обр. 47 и 53  вместе с крупными об
ломками авгитового стекла. В обр. 53  присутствует также г а р н и е р и т  в 
почковидных глауконитоподобных зернах с высоким показателем преломления 
и сферолитовым угасанием. M e  ли ли т  является характерным минералом нефе
линовых базальтов, распространенных в изучаемом районе, а гарниерит, обыч
но связанный с выветриванием никельсодержащих основных пород, мог образо
ваться при высвобождении рассеянного в основных стеклах никеля или мигра
ции инфильтрационных растворов, обогащенных глубинными компонентами. В об
разцах 50 и 53  тяжелая фракция представлена черными и бурыми марганце
во-железистыми обломками ( тодорокитом).

Терригенные (кварц и полевой шпат, кроме санидина) и органогенные (ра 
диолярии, диатомеи, фосфатфрагменты) компоненты составляют незначительную 
часть фракций изученных образцов, что связано с разубоживанием их вулкано
генным материалом, а в некоторой степени и с подавлением продуцирования 
организмов. Отдельные вспышки роста биомассы ( радиоляриевые сланцы) отра
жают перерывы в поступлении тефрового материала.



N? образца
Окислы

41 4 2 4 3 4 4 4 5 4 6

Si0 2 2 5 .0
5 2 ,4 0

4 4 ,9 8 2 8 .3 2
5 0 ,0 0

4 7 ,4 2 5 2 ,4 9 4 6 ,7 0

T i0 2 0 .6 8
1 .42

0 ,8 0 0 .5 7
1 ,0 8

1 ,0 2 0 ,1 1 0 ,7 6

a i2o 3
7 .9 7

1 6 ,7 0
2 1 ,5 0

1 5 ,3 5
2 0 ,4 4 1 8 ,6 4 2 2 ,6 2

f e2°3
3 .5 5
7 ,4 4

1 3 ,7 2 5 .14
9 ,6 9

9 ,60 8 ,57 8 ,5 8

FeO 0 .2 6
0 ,5 5

0 ,1 3 0 .2 7
0 ,51

0 ,2 3 Нет Нет

CaO 2 9 .7 4
1 ,1 3

0 ,5 4 2 6 .2 6
2,0 0

1 ,54 1,97 0 ,2 8

MgO 1 .2 8
2 ,6 8

3 ,1 8 1 .50
2 ,8 4

2 ,4 3 1 ,6 3 2 ,5 3

MnO о д о
0 ,2 1

0 ,3 0 0 .1 4
0 ,2 6

0 ,2 8 0 ,31 0 ,0 7

Na20 1 .4 3
3 ,0 0

0 ,2 5 1 .2 2
2 ,3 0

0 ,2 1 1 ,42 0 ,1 0

k 2o 1.51
3 ,16

2 ,4 4 1 .73
3 ,2 6

2 ,4 4 2 ,6 3 1 ,92

h 2° +
3 .4 8
7 ,3

7 ,2 9 3 .66
6 ,91

7 ,3 7 6 ,4 5 1 0 ,1 4

h 2o - 1 .5 9
3 ,5 3

4 ,5 8 2 .4 0
4 ,5 4

6 ,4 5 5 ,0 8 5 ,54

c o 2 2 2 ,8 0 Нет 1 9 ,7 5 Нет Нет 0 ,1 8

^opr 0 ,0 4 » 0 ,2 7 9 0 t27 0 ,2 5

P 2 °5
0 .0 8
0 ,1 7

0 ,1 2 0 .1 5
0 ,2 8

0 ,3 4 0 ,2 4 0 ,1 4

С у м м а 99 .51
90 ,57

9 9 ,8 3 9 9 .5 7
9 9 ,6 3

9 9 ,7 7 99 ,81 99 ,81

Si02 (кварц) He onp. 
I и II вытяжка

3 ,8 3 Не опр. 1 ,7 6 1 2 ,0 4 Не опр,

Si02 аморфн. 3 ,8 5 1 ,8 9 1 ,7 5 Не опр. 9 9

А 12°3 Не опр. 1 ,5 0 0 ,0 7 0 ,9 2 г г 9 9

Fe90q
CaC03
4 4 ,8 8

г г 0 ,0 3 0 ,3 0 0,02 9 9 9 9

Т р и м е ч а н и е . Под чертой -  окислы, пересчитанные на бескарбонатное вещее



№ образца

48 4 9 50 51 52 53 54

5 1 ,9 8 5 0 ,7 9 5 0 ,9 6 53,31 5 3 ,9 5 52 ,61 5 3 ,3 3

0 ,0 8 0 ,6 3 0 ,7 6 0 ,61 0 ,4 8 0 ,5 0 0 ,8 5

1 3 ,2 6 1 1 ,6 6 1 2 ,2 9 1 1 ,8 2 1 3 ,6 0 9,91 9 ,96

7 ,6 5 9 ,79 6 ,1 3 4 ,3 5 5 ,58 6 ,87 5 ,83

0 ,20 Нет 0 ,0 8 0,51 0 ,2 6 0 ,2 5 0 ,4 2

2 ,08 0 ,9 0 1 ,49 1 ,1 0 0 ,2 8 2 ,8 5 1 ,63

4 f7 6 4 ,6 6 7 ,2 9 6 ,62 6 ,50 6 ,7 8 6 ,2 6

0 ,0 8 0 ,0 6 0 ,0 4 0 ,0 2 0 ,0 5 0 ,0 6 0,02

1 Д 7 1 ,90 1 ,76 1 ,3 5 1 ,92 2 ,2 2 1 ,70

1 ,6 8 1 ,92 1 ,2 2 2 ,37 2 ,5 7 1 ,9 2 1 ,9 5

9 ,8 6 9 ,88 8 ,8 2 7 ,0 8 9 ,62 9 ,6 0 7 ,91

6 ,7 9 6 ,50 7 ,71 7 ,0 8 4 ,7 6 4 ,3 3 7 ,7 2

0 ,1 7 0 ,1 9 0 ,2 1 0 ,3 6 Нет Нет 0 ,2 4

0 ,0 5 0 ,17 0 ,3 5 0 ,5 2 0 ,3 3 0 ,5 1 1 ,2 2

0 ,51 0 ,6 6 0 ,4 8 0 ,6 4 0 ,20 1 ,80 0 ,5 0

1 0 0 ,3 2 99 ,71 9 9 ,5 5 1 0 0 ,2 9 1 0 0 ,1 3 1 0 0 ,2 1 9 9 ,5 4

Не опр. Не опр. 1 ,67 Не опр. 5 ,42 4 ,7 2 Не опр.

9 9 9 9 2 ,1 0 1 ,8 9 2 ,8 0 5 ,9 5 9 9

ш г 9 9 Нет 0 ,3 8 0 ,2 8 0 ,0 5 9 9

9 9 9 9 0 ,4 2 0 ,0 2 < 0 ,0 7 0 ,0 7 9 9



Окислы
№ образца

41 4 2 4 3 4 4 4 5 46 47

Si02 4 4 ,1 0 4 7 ,0 3 4 7 ,1 1 4 6 ,8 6 4 7 ,4 6 4 7 ,6 0 4 6 ,0 1

TiC^ 0 ,8 0 1 Д 2 0 ,7 8 0 ,8 2 0 ,5 4 0 ,7 0 1 ,0 5

AI2O3 2 1 ,5 0 18 ,61 2 2 ,3 9 2 1 ,5 2 2 1 ,8 4 2 2 ,4 2 2 1 ,8 9

FesOg 9 ,4 2 1 2 ,8 5 7 ,81 9 ,0 6 7 ,9 6 7 ,9 8 1 2 ,8 6

FeO 0 ,1 1 0 ,1 1 0 ,51 Нет Нет 0 ,1 4 0 ,0 9

CaO 1 ,8 4 1 ,0 8 0 ,2 0 0 ,3 4 0 ,3 0 0 ,2 5 0 ,8 6

MgO 2 ,8 4 3 ,5 8 3 ,1 9 3 ,1 6 2 ,7 0 2 ,2 1 2 ,6 5

MnO 0 ,1 4 0 ,2 6 0 , 1 1 0 ,2 2 0 ,3 2 0 ,0 6 0 ,5 1

Na20 0 ,3 9 0 ,3 0 0 ,4 4 0 ,3 2 0 ,3 6 0 ,1 8 0 ,2 5

K20 2 ,07 2 ,4 4 2,71 2 ,3 2 2 ,1 0 1 ,8 4 1 ,9 3

H2cr 1 0 ,6 0 7 ,2 3 9 ,4 8 9 ,9 2 1 0 ,1 5 1 9 ,4 4 7 ,0 9

JijCr 5 ,8 4 5 ,30 4 ,7 2 5 ,10 5 ,92 6,0 2 4 ,8 1

СОг 0 ,1 0 Нет 0 ,3 3 Нет 0 ,1 1 Нет Нет

Copr 0 ,2 0 9 Нет 0 ,2 8 0 ,2 8 0 ,5 4 0 ,1 1  .

p 205 0 ,1 8 0 ,1 1 0 ,1 3 0 ,1 1 0 ,1 0 0 ,1 4 0 ,1 3

С у м м а : 1 0 0 ,1 3 1 0 0 ,0 1 99 ,91 1 0 0 ,0 3 1 0 0 ,1 4 9 9 ,5 2 1 0 0 ,2 4

Si02

(кварц)
He опр. 0 ,8 3 Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. 0 ,5 8

I и II
вытяжка

Si02
аморфн.

9 9 3 ,6 4 9 9 9 9 9 9 3 ,0 8

А120з
9 W 1 ,05 9 9 9 9 9 9 1 ,07

Fefc°3
9 9 Нет 9 9 9 9 9 9 0 ,0 3

Анализ количественного распределения минералов и минеральных ассоциаций, 
проведенный нами по результатам рентгеновского изучения осадков одновоэ- 
растной толщи осадков по разрезам скв. 1 3 5 -1 4 1  рейса 14 ( Fan, Rex, 
1 9 7 2 ),  показал, что палыгорскитовым глинам всех скважин свойственна вул
каногенная ассоциация -  палыгорскит, сепиолит, монтмориллонит (1 4 А ) ,  као
линит, кристобалит, клиноптилолит, санидин, пирит. Установлено отсутствие 
корреляционных трансгрессивно-регрессивных взаимоотношений между монтмо
риллонитом и палыгорскитом, характерных для эвапоритовых палыгорскит-фос- 
форитовых осадков третичных бассейнов Западной Африки (Мадию, 1 9 6 8 ).
В пределах разрезов всех скважин отмечаются 'д и с к р е т н ы е ' слои, обога
щенные палыгорскитом, кристобалитом в ассоциации с клиноптилолитом, или 
монтмориллонитом. В скважинах 140  и 141 отмечаются мономинеральные про-



'Гломар Челлецджер*

hfe образна

4 8 4 9 50 1 5 1 52 | 53 5 4

5 0 ,3 9 5 0 ,2 8 5 0 ,4 0 5 1 ,8 9 5 2 ,2 7 5 4 ,7 7 5 4 ,1 6

0 ,7 8 0 ,6 8 0 ,8 5 0 ,6 8 0 ,8 5 0 ,6 8 0 ,6 8

1.5,22 1 7 ,3 5 1 3 ,5 4 1 2 ,6 7 1 2 ,8 3 1 1 ,4 6 1 1 ,5 1

5 ,9 6 5 ,12 5 ,0 7 3 ,9 9 5 ,27 4 ,4 6 3 ,41

0 ,1 4 Нет 0 ,2 8 0 ,8 6 0 ,4 3 0 ,5 0 1 ,14 ,

2 ,9 4 0 ,9 8 1,0 0 0 ,7 0 0 ,6 4 1 ,2 9 0 ,9 4

4 ,1 9 5 ,40 6 ,6 6 8 ,0 4 7 ,1 9 7 ,1 1 7 ,3 8

0 ,07 0 ,0 5 0 ,0 2 0 ,0 6 0,02 0 ,0 3 0 ,0 1

0 ,5 2 0 ,1 7 1 ,0 6 0 ,6 8 0 ,5 5 0 ,5 5 0 ,4 9

1 ,6 6 1 ,2 2 1 Д 2 2 , 1 1 2 . 1 1 1,61 1 ,61

1 1 ,0 5 9 ,4 3 1 1 ,7 0 1 0 ,3 0 8 ,97 9 ,67 1 0 ,4 7

6 ,4 9 8 ,3 2 7 ,6 7 6 ,7 2 7 ,37 7 ,2 0 7 ,2 2

Нет 0 ,3 6 Нет Нет Нет Нет Нет

0 ,2 3 0 ,3 7 0 ,3 8 0 ,6 3 0 ,1 4 0 ,2 8 0 ,7 4

0 ,5 2 0 ,1 5 0 ,9 2 0 ,6 4 0 ,9 2 0 ,6 9 0 ,6 9

1 0 0 ,1 6 9 9 ,8 8 1 0 0 ,6 7 9 9 ,9 7 9 9 ,5 6 1 0 0 ,3 1 0 0 ,4 5

Не опр. 0 ,9 8 Не опр. Не опр. 0 ,7 5 2 ,31 1 ,0 6

1 ,99 Не опр. 3 ,5 0 5 ,7 9 6 Д 6 2 ,5 2 3 ,36

0 ,0 3 9 9 0 ,5 6 0 ,31 0 ,3 5 0 ,3 5 0 ,4 6

0 ,1 0 9 9 0 ,0 6 0 ,0 6 0 ,0 4 Нет 0 ,0 6

слои палыгорскитовых глин, разделенные чисто бентонитовыми глинами. В от
дельных интервалах зафиксированы аутогенные доломит, сидерит, сапонит, гек - 
торит (Rad, Rosch, 1 9 7 2 ),  связанные с инфильтрационно-термальными рас
творами, мигрирующими в толще осадков. Важным фактом является при
сутствие межпластовых тел базальтов щелочного и толеитового рядов в 
основаниях скважин 1 3 6 , 1 3 7 , 1 38 . Базальты подверглись значительному ав - 
тометасоматическому и гидротермальному изменению, сопровождавшемуся вы
носом Mg2*, Са2+ (Wright et al., 1 9 7 2 ) и других элементов и сходному с про
цессами преобразования щелочных базальтов Атлантического хребта (Melson 
et al., 1 9 6 7 , 1 9 6 8 ) и базальтов банки Суоллоу (Метьюз, 1 9 7 3 ).

В целом анализ материала по скважинам 1 2 , 1 3 5 -1 4 1  позволил установить 
своеобразный и неравномерный характер распространения толщи на площади и в
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разрезе с образованием локальных, линзовидных прослоев различного состава 
при обшей региональной выдержанности толщи.

Авторами отчетов по рейсам 2 и 14 утверждается аутогенный характер па
лы горскита в изученном районе. Генезис его связывается с преобразованием 
вулканического стекла, но остается довольно проблематичным источник Mg2+ и 
реакционноспособной SiC^, которых безусловно недостаточно в гидратирован
ном гиалокластовом материале щелочных вулканитов для новообразования палы- 
горскига ( Bonatti, Yoensun, 1 9 6 8 ).  Кремнистые организмы, которыми обеднена 
изученная толща (при хорошей сохранности и отсутствии следов растворения 
целых панцирей и обломков), вряд ли могли восполнить недостаток S iC ^ .
Не решается также проблема регулирования щелочного режима, необходимого 
для образования палы горе кита в отсутствие карбонатов, столь характерных для 
палыгорскитовых проявлений известных генетических типов.

Рассмотрение особенностей распространения палыгорскитовых глин, геолого
тектонической позиции и характерных особенностей парагенетических минераль
ных ассоциаций позволяет нам высказать следующие предположения:

1. Палыгорскитовые глины Восточной Атлантики являются новым генетичес
ким типом палыгорскитовой минерализации, генетически связанным с продукта
ми щ е л о ч н о г о  в у л к а н и з м а .

2. Палы горе кит образовывался по д и с п е р с н ы м  вулканогенным продуктам 
г и а л о к л а с т о в о г о  т и п а ,  которые в связи с своей крайней неустойчиво
стью являлись прекрасной 'матрицей' для наложенного воздействия активных 
термальных растворов, обогащенных Mg^+ и SiC^. В палы горе кит преобразо
вывались ' д и с к р е т н ы е '  с л о и  в условиях щ е л о ч н о г о  р еж и м а ,  обус
ловленного характером исходного материала -  продуктов щелочно-базальтового 
вулканизма.

3. Преобразование вулканогенного тефрового материала происходило путем
интенсивной гидратации с последующими процессами глубокого разложения. 
Термальные растворы, связанные как с тектоническими зонами, так и с гидро- 
термально-метасоматическими преобразованиями щелочно-базальтовых пород, 
могли доводить преобразование неустойчивого щелочного материала до полного 
растворения с последующей хемогенной кристаллизацией палыгорскита. В усло
виях избытка Мgz+ и недостатка (или отсутствия) (например, в карбо
натных осадках) образовывались сепиолит и аутогенный доломит. Крупные час
тицы стекла сохраняли реликтовые стадии преобразования. Побочными продук
тами являлись клиноптилолит, монтмориллонит, смешанослойные образования, 
кристобалит, пирит и окислы Мп и Fe.
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М Е Т О Д Ы  И З У Ч Е Н И Я

Б. А. САХАРОВ, В. А. ДРНЦ

СРАВНЕНИЕ РАССЧИТАННЫ Х И ЭКСПЕРИМ ЕНТАЛЬНЫ Х  

ДИФРАКЦИОННЫ Х КАРТИ Н ДЛЯ СМЕШ АНОСЛОЙНЫХ  
МИНЕРАЛОВ, СОДЕРЖ АЩ ИХ КАОЛИНИТОВЫ Е СЛОИ

В в ед ете

Известно, что смешанослойцые минералы широко распространены в поверхност
ной зоне земной коры. Их детальное изучение во многих случаях может спо
собствовать решению различных генетических задач. Однако в настоящее время 
отсутствует метод, позволяющий получать дифракционные картины от смешано- 
сдойных кристаллов конечной толщины с любым числом переслаивающихся ком
понентов, с учетом их рассеивающей способности и разным порядком их чередо
вания, которые были бы идентичны с экспериментальными дифрактограммами. 
Решение данной задачи представляет не только практический, но и научный ин
терес, поскольку появится возможность изучать дифракционные эффекты от раз
личных модельных структур, не ожидая пока природа 'подарит* нам объекты, 
характеризующиеся всем спектром различий в числе и свойствах компонентов, 
способе их чередования и т л .  В  какой-то степени решению указанной задачи 
посвящена данная работа.

Характер чередования слоев в смешанослойных структурах

Чередование слоев разных типов в кристаллах смешанослойных структур 
может осуществляться с разной степенью порядка. Характеристикой степени по
рядка может служить число слоев, от которых зависит вероятность нахождения 
it-го слоя в кристалле. Это число называется фактором ближнего порядка и 
обозначается буквой S. В  случае полного беспорядка вероятность нахождения 
произвольного слоя в кристалле не зависит от соседних с ним слоев и S = Q  
Если вероятность встретить в кристалле слой какого-либо типа в положении п 
( п -  порядковый номер слоя в кристалле при произвольном, но определенном 
направлении вдоль нормали к слоям) зависит от (п - 1  ) -г о  слоя, то S *  1 ; если эта 
вероятность зависит от (я - 1 )  и (я - 2 ) слоев, то S -  2 и т.д.

Характер чередования слоев в структуре смешанослойвого минерала опреде
ляется вероятностными коэффициентами, обозначения которых для разных S 
приведены ниже:

- 0 S - 1 S -  2 S rn 3

9 i

A, Ip tn —
90 p ik  

1 • 2, . . .  * R;

*0 p ik ‘ р ш Wi: P ik ; p ik l ; Piklm '

R -  число типов слоев, из которых состоит смешанослойная структура; 
-  вероятность найти в кристалле слой i -г о  типа; 

p ik  -  вероятность найти в кристалле слой А -го  типа при условии, что он 
следует за слоем типа;

Рik l "  вероятность найти в кристалле слой I —го типа при условии, что он 
следует за парой ‘слоев tA*,

P iklm  “  вероятность найти в кристалле слой m-г о  типа при условии, что он 
следует за  тройкой слоев ik l.



Между вероятностными коэффициентами при заданных S и R существуют опре
деленные соотношения. В частности при S »  3 эти соотношения имеют вид:

R
~ 

M
II

II 1 = 1 , 2 , . . . ,  R ( 1)

Я

*  , Pi k - l
А = 1

« ' = 1 , 2 ..........  R (2)

i, А=1, 2, ..., R ( 3 )

R

*  л Pihlm = 1 
m = 1

i, к, 1 = 1 , 2 , .  .., Я ( 4 )

*  , » i Pik -  Wk
i = 1

А = 1 , 2 , . . . , Я (5)

*  , * i k P i k l ~ Wk l 
i = 1

к, 1, = 1,2, . . . ,  Я (6)

R

^  ^ ik lPiklm ~ ^ kirn 
i *  1

А, 1, tn = 1, 2, . . ., R (7 )

Здесь; -  вероятность найти в кристалле пару слоев ik ;
W  ̂ -  вероятность найти в кристалле тройку слоев ik l.

Для 5 - 0  выполняется только условие ( 1 ) ,  для 5 а 1 -  условия (1 ) . ( 2 )
и ( 5 ) ,  для S -  2 -  условия ( 1 ) ,  ( 2 ) ,  ( 3 ) ,  ( 5 ) ,  ( 6 ) .  Очевидно, чередование 
слоев при 5 = 0  является частным случаем порядка чередования при 5 * 1 ,  
когда выполняется условие Р-^ = W Аналогично порядок чередования при 
5 - 2  описывает, как частный случай, порядок чередования при 5 -  1 и т.д.

Метод расчета дифракционных картин

За основу при расчете дифракционных картин от смешанослойных структур 
был принят матричный метод Дж. Какиноки и И.Комура (K a k in o k i,  Kom ura, 

1 9 5 2 ),  позволяющий вычислить среднюю величину интенсивности рентгенов
ских лучей, рассеянных одномерно неупорядоченными кристаллами, в которых 
характер нарушений задается с помощью вероятностных коэффициентов. Не
оспоримым преимуществом этого метода по сравнению с другими (H e n d r ic k s , 

Teller, 1 9 4 2 ; Mering, 1949 ;M ac-Ew an , 1 9 5 8 ) является возможность одно
временно учитывать рассеивающие способности слоев разного типа, конечную 
толщину кристалла и разный характер чередования слоев при 5 ^ 1. Для про
извольного 5 модифицированная нами формула средней интенсивности рентге
новских лучей, рассеянных в обратном пространстве вдоль оси с* смешано- 
слойными кристаллами, состоящими из N слоев и R типов слоев, имеет вид:^

Hs -N S pur Wj + j 2 ( N - Я + 1 )  SpurV ( r ' i W ^ n 1 +
, I Я = 2 4 JU1 4

N -  s
+ 1 ( ,V-5+ 1 -n )  Spur У ( r #) W,,

1 О лП «= 1

S -  1
n

* = 1
Ф*А < Г1 + КОМПЛ.

сопряж.'
9



где Гр  Г р  Г’5-  матрицы структурных факторов для слоев разного типа; И р  
И . И ч -  матрицы вероятностных коэффициентов нахождения в кристалле групп 
различных слоев; Ф5 д, Ф5 5 -  матрицы фазовых множителей; Ps -  матрица
условных вероятностных коэффициентов нахождения в кристалле групп различных 
слоев.

Структурные факторы элементарных ячеек слоев разного типа для произволь
ной точки обратного пространства г# вдоль оси с # могут быть вычислен' i по 
формуле:

F(r*) = I K - f  j(r*) ехр2тг / r *Zj ,  (9)

где Zy -- координата У-го атома в элементарной ячейке, в А. по нормали к слоям; 
K j -  кратность атомов У-го сорта;
/у -  фактор атомного рассеяния для ;-г о  атома.

Реальные условия съемки на дифрактометре приводят к тому, что 'идеаль
ный* профиль дифракционных линий, зависящий только от структуры исследуе
мого объекта и описываемый формулой ( 8 ) ,  искажается вследствие 'инструмен
тальных' эффектов. Измеренный дифракционный профиль линий J(Q) является 
сверткой 'идеального' дифракционного профиля H(Q) и функции G(Q), описываю
щей влияние 'инструментальных' факторов:

J (Q ) = fH (Q ')  G (Q -<t) d $ .  (Ю)

Окончательное выражение для интенсивности рассеяния может быть получено 
путем корректировки ( 1 0 ) на геометрический и поляризационный факторы.

На основании формул ( 8 ) ,  ( 9 ) ,  ( 1 0 )  с учетом Лоренц-поляризационного 
фактора была составлена программа на ЭВМ (Б Э С М -4 ) ,  позволяющая рассчи
тывать дифракционные картины от любых моделей смешанослойных структур, 
характеризующихся фактором ближнего порядка S < 3. Во всех дальнейших 
расчетах в качестве 'инструментальной' функции G(Q) был использован про
филь линии первого базального рефлекса триклинного каолинита.

Модели смешанослойных структур

До недавнего времени считалось, что в природе существуют лишь смешано- 
слойные минералы, структура которых образована совокупностью 2 :1  слоев, 
разделенных межслоевым материалом, разным по составу, природе и строению 
(например, монтмориллонитовым, слюдистым, хлоритовым и т .п .). Вместе с тем* 
возможность образования систем из чередующихся в пределах одного кристалла 
гетерогенных в структурном отношении слоев, например каолинитовых и монт- 
мориллонитовых, казалось невероятной, тем более что подобные смешанослойные 
минералы не были встречены, несмотря на интенсивные исследования глин.
Однако в последние годы в ряде работ (Shimoyama et ah, 1 9 6 9 ; Shultz et 
al., 1970 ;  Wiewiora, 1971 ,  1 9 72 ;  Sakharov, Drits, 1 9 7 3 ) описаны смешано
слойные минералы каолинит-монтмориллонит. В случае смешанослойных мине
ралов, в которых 2 :1  слои разделены разными по природе межслоевыми про
межутками, задание структурных моделей не вызывает затруднений. Действи
тельно, достаточно задавать каждый тип переслаивающегося компонента как 
совокупность 2 :1  слоя плюс межслоевой материал, характеризующий природу 
этого компонента, выбрать начало координат в плоскости базальных кислоро- 
дов тетраэдров 2 :1  слоя и затем для данного S и R привести значения вероят
ностных коэффициентов, чтобы однозначно охарактеризовать рассматриваемую 
модель смешанослойной структуры. Более сложная ситуация возникает при рас
смотрении моделей смешанослойных структур, образованных каолинитовыми и 
монтмориллонитовыми слоями. В принципе можно представить несколько вероят
ностных моделей для рассматриваемых смешанослойных образований, отличаю-



Р и с .  1 . Схематическое изобра
жение моделей различных см е- 
шанослойных структур каолинит -  
монтмориллонит

М о д е л ь  I: X и С' -  соответ
ственно каолинитовые и монтмо
риллонитов ые слои.
М о д е л ь  II (а , б9в) :  А и В -  
7 А -  структурные компоненты,
С -  монтмориллонитовый компо
нент

шихся характером связей между 
2 :1  и 1 : 1  слоями и последова
тельностью тетраэдрических и 
октаэдрических сеток у 1 : 1  слоев 
в заданном направлении вдоль 
нормали к слоям.

I в а р и а н т .  В пределах каж
дого кристалла все 1 : 1  слои 
эквивалентны в отношении после
довательное ти тетраэдрических и 
октаэдрических сеток9 т.е. в за
данном направлении вдоль оси с* 
каолинитовые слои всегда начи
наются с идентичного типа сетки.
В рассматриваемой модели водо
родные связи должны существовать 
не только между двумя соседними 
каолинитовыми слоями, но и между 
базальными ObU-группами каолинито— 
вого слоя и атомами кислорода, при
мыкающего к нему 2:1 слоя. В этих условиях молекулы могут находить
ся либо между двумя 2 :1  слоями, либо между 2 :1  и 1 :1  слоями, причем всег
да эти молекулы располагаются только между двумя кислородными базальными 
плоскостями тетраэдрических сеток слоев. Следовательно, молекулы мо
гут примыкать лишь к кислородной поверхности каолинитового слоя. Схематич
но расположение слоев для данной модели (модель I) смешанослойной структу
ры приведено на рис. 1. При расчете структурных факторов начало координат 
каолинитового и монтмориллонитового слоев удобно выбирать на поверхности 
базальных кислородов тетраэдрических сеток слоя. Эти плоскости атомов яв
ляются близкими по составу и рассеивающей способности. Такой выбор начала 
координат обусловлен тем, что всегда одна из внешних поверхностей кристалла 
образована кислородной поверхностью тетраэдрической сетки, независимо от то
го» с какого типа слоя начинается и каким типом слоя заканчивается 
кристалл.

II в а р и а н т .  В отличие от варианта I в данной модели допускается не
эквивалентность 1 :1  слоев в отношении последовательности тетраэдрических и 
октаэдрических сеток в заданном направлении вдоль оси ст, т.е. эти слои в 
пределах одного кристалла могут быть взаимно перевернуты. Для того чтобы 
в этой модели оперировать с минимальным числом типов слоев, необходимо 
выбрать начало координат в плоскости октаэдрических катионов 2 :1  и 1 :1  сло 
ев. С достаточным приближением можно полагать, что в случае А1-диоктаэдри- 
ческих монтмориллонитов состав и число октаэдрических катионов 2 :1  и 1 :1
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слоев в проекции на ось с* будет идентичным. Данную модель смешанослойной 
структуры при выбранном начале координат можно рассматривать как состоя
щую из трех компонентов, обозначенных на рис. 1 (модели II а 9б з )  буквами 
А, В и С. Буквами А я В обозначены взаимно перевернутые 7 А  структурные 
компоненты, составленные одной тетраэдрической и двумя половинками октаэд
рических сеток. Монтмориллонитовый компонент С образован двумя 'разрезанны
ми* пополам и противоположным образом ориентированными 2 :1  слоями, разде
ленными разбухающим межслоевым промежутком, к которому с двух сторон 
примыкают тетраэдрические сетки двух половинок 2:1 слоев. В данной модели 
водородные связи между каолинитовыми и соседними 2 :1  или 1 :1  слоями (как 
и в варианте I) реализуются при любом сочетании А, В и С. Однако в такой 
модели всегда отсутствуют сочетания типа А В, приводящие к формированию 
одноэтажных гидрагиллитоподобных слоев (см . рис. 1 . модель II а ) .  Если 
других ограничений нет, то, как это видно на рис. 1 . в модели II а наряду с 
монтмориллонитовыми слоями встречаются перевернутые каолинитовые слои, 
смежные перевернутые пары 1 :1  слоев, кислородные базальные плоскости ко
торых разделены молекулами ^ 0  или глицерина, пирофиллитовые слои, базаль
ные кислороды которых образуют водородные связи с примыкающими сверху и 
снизу ОН—группами 1 :1  слоев. Если запрещены сочетания В А, то в такой модели 
отсутствуют пирофиллитовые слои (см . рис. 1 , модель II б ). Наконец, если в 
структуре отсутствуют сочетания Л С В, то это значит, что в ней не встреча
ются два развернутых 1 : 1  слоя, между тетраэдрическими сетками которых рас
полагаются молекулы Н2О (см.рис.1 , модель II в ).

III в а р и а н т .  Предполагается, что в модели смешанослойной структуры че
редуются три типа слоев: каолинитовые, монтмориллонитовые и слюдистые; со
храняется идентичность 1 :1  слоев в отношении последовательности тетраэдри
ческих и октаэдрических сеток в заданном направлении вдоль оси с*;имеются 
водородные связи между ОН-поверхностями каолинитовых слоев и базальными 
кислородами 1:1 и 2:1 слоев. Начало координат слоев разного типа удобно 
выбрать на поверхности базальных кислородов.

Анализ рассчитанных дифракционных картин

Р.Теттенхорст и Р.Ц.Рейнольдс (Tettenhorst, Reynolds, 1 9 7 1 ) показали, что 
в зависимости от выбора начала координат распределение интенсивности рент
геновских лучей, рассеянных отдельным монтмориллонитовым слоем вдоль оси 
сф, существенно изменяется. Аналогичная ситуация наблюдается и для каолини
товых слоев. На рис. 2 показано распределение интенсивности лучей для као- 
линитового слоя при разном выборе начала координат (на поверхности базаль
ных кислородов и в центре октаэдрических сеток) • Аналогичные кривые получе-

Р и с .  2. Кривые распределения ин
тенсивности рентгеновских лучей 
(ЛСи|, =■ 1 ,5 4 1 7 8  А )  для каоли- 

а1°2
нитового слоя при выборе начала ко
ординат

а -  на поверхности базальных кис
лородов; б -  в центре октаэдрических 
сеток для А и В структурных 7 X 
компонентов



ны и для монтмориллонитового слоя, межслоевой промежуток которого заполнен 
молекулами глицерина. Распределение интенсивности для 7 А-структурных ком
понентов А и В при выборе начала координат в центре октаэдра является тож
дественным и существенно отличается от распределения интенсивностей для 
7 А  слоя при выборе начала координат на поверхности базальных кислородов. 
По этой причине значения межплоскостных расстояний базальных отражений от 
тонких кристаллов смешанослойных структур должны зависеть, при прочих рав
ных условиях, от их толщины. В связи с этим нами были рассчитаны дифрак
ционные картины для смешанослойных структур каолинит -  монтмориллонит для 
кристаллов, содержащих 4 , 6 , 8 , 10 , 15 , 2 0 , 3 0 , 50  и 100  слоев, при раз
ном выборе начала координат. Полученные результаты при 5 = 0 , Ŵ  = 0 , 5  и
при 5 = 1 , = 0 ,5 , Р^т  = 1 приведены на рис. 3 для отражений с межплос
костными расстояниями в области 8 ,2  -  8 ,5  А  ( индекс к относится к каоли- 
нитовым, а т  -  к монтмориллонитовым слоям ). На рис. 3 видно, что если 
начало координат выбрано на поверхности 0§аз, то с увеличением толщины 
кристалла значение анализируемого межплоскостного расстояния уменьшается, 
совпадая с истинным при N = 100 . Наоборот, при выборе начала координат в 
центре октаэдров значение d с увеличением числа слоев увеличивается, также 
совпадая с истинным d при N = 100 . Наиболее резкое отклонение наблюдаемых 
значений d от истинных имеет место при N < 10 . При N = 20  отклонение от

Рис .  3.  Зависимость значений d базальных отражений от общего числа слоев 
в кристалле N для смешанослойных структур каолинит -  монтмориллонит

a - S = 0 , W k *0 ,5 ; б -  S =1, ^ -0 .5 .  Р^т  s l  при разном выборе начала ко
ординат. Пунктирные кривые соответствуют структурам, у которых начало ко
ординат выбрано в центре октаэдрических сеток; сплошные -  структурам, у ко
торых начало координат выбрано на поверхности базальных кислородов тетра
эдров

Рис .  4.  Зависимость значений d базальных отражений от содержания монтмо- 
риллонитовых слоев (W т ) для неупорядоченных смешанослойных минералов каоли
нит-монтмориллонит. Пунктирные кривые соответствуют насыщенному, а сплош
ные -  обезвоженному состоянию структур. Значение d на левой оси ординат соот

ветствует
(001)А 
(002L

(001)к
для насыщенного глицерином и -■ -ft для обезвоженного сос

тояния, а на правой оси
(002) ,

(001).т (002),
для насыщенного состояния и для обеэ-

(005)я ".......  ...........  (003)я
воженного состояния. В зависимости от высоты монтмориллонитового слоя в 
обезвоженном состоянии (9 ,6  или 9 ,9А )  необходимо использовать значения 
приведенные в колонках I и II



истинного значенияd составляет 0 ,0 3 -0 ,0 4  А ,  что соответствует ошибкам в 
измерении Q порядка 0 ,0 2 -0 ,0 3  для области анализируемых величин d. Оче
видно, для значений d в области 3 ,5  А  отклонения от истинных с изменени
ем N пренебрежимо малы. На основании полученных данных все дальнейшие 
расчеты проводились при N = 2 0 , так как ошибки в определении d на экспе
риментальных дифракционных кривых соответствовали рассчитанным.

Для модели I были рассчитаны дифракционные картины для 5 = 1 . Расчет 
осуществлялся для двух случаев: а) разбухающие межслоевые промежутки монт- 
мориллонитового типа заполнены молекулами глицерина; б) межслоевые проме-

Р и с .  5. Рассчитанные дифракционные 
кривые
а -  модель I I , S = 0, WA=Wg = 0,333, 

РвА=^АВГ®; 6 ~ модель I , S = 0 , WA'= 

«  0 ,6 6 6

жутки монтмориллонитового типа обезвожены. Анализ смешанослойных структур 
в насыщенном и обезвоженном состояниях вызван тем, что в этих случаях до
стигается максимальная однородность межслоевых промежутков монтморилло
нитового типа и их толщина не зависит существенно от влажности и типа об
менных катионов. Принималось, что в насыщенном состоянии толщина монтмо- 
риллонитовых слоев равна 1 7 ,7 8 А, а в обезвоженном -  9 ,6  или 9 ,9 А. На 
рис. 4 показан характер изменения межплоскостных расстояний базальных от
ражений для смешанослойных структур каолинит -  монтмориллонит при 5 =0  
в зависимости от содержания монтмориллонитовых слоев. Дифракционные осо
бенности смешанослойных структур каолинит -  монтмориллонит (модель I) при 
5 = 1  подробно описаны в работе авторов. (Дриц, Сахаров, 1 9 7 4 ) .

Кроме того, нами были рассчитаны дифракционные картины для смешанослой
ных структур каолинит -  монтмориллонит с неэквивалентными 1 :1  слоями. 
Оказалось, что дифракционные картины от моделей I и II различаются эффек
тами второго порядка, которые, по-видимому, не всегда можно выявить в экс
периментальных условию. В качестве примера на рис. 5 приведены для срав
нения дифракционные кривые, рассчитанные при 5 = 0  для моделей I и Ц,
В случае модели I Wд# = 0 , 6 6 6 ,  а в случае модели II W д = W^  = 0 ,3 3 3  и

рвл - Рлв -  о.
Для трехкомпонентных смешанослойных структур ( модель III) были рассчи

таны дифракционные картины только для случая S = О. В таблице приведены 
значения межплоскостных расстояний для отражений, выявленных на рассчитан- ? 
ных дифракционных картинах для смешанослойных структур в трех состоянию, 
в которых йежслоевые промежутки монтмориллонитового типа заполнены моле
кулами глицерина, катионами Mg 1^0  и обезвожены. Главная особенность, 
отличающая дифракционные картины трехкомпонентных смешанослойных струк
тур от двухкомпонентных состоит в следующем. В  случае двухкомпонентных 
структур с чередующимися 7 и 1 7 ,8 А  слоями на днффракционных картинах 
всегда имеется отражение, межплоскостное расстояние которого равно 
3 ,5 6 -3 ,5 7  А и практически не зависит от соотношения слоев разного типа.
В случае трехкомпонентных систем значение d этого отражения при чередова
нии 7 ; 1 7 ,8  и 1 0 А  слоев зависит от содержания ю А  слоев. Данные таблицы 
позволяют из анализа экспериментальных дифрактограмм от природных смешано
слойных минералов, снятых при разных обработках, определять соотношения 
чередующихся слоев в случае 5 = 0 .



Экспериментальные результаты

Н е у п о р я д о ч е н н ы й  с м е ш а н о с д о й н ы й  м и н е р а л  к а о л и н и т  -  
м о н т м о р и л л о н и т .  В качестве примера двухкомпонентной системы с неупо
рядоченно чередующимися ( S = 0 )  каолинитовыми и монтмориллонитовыми 
слоями рассмотрим обр. 2 4 4 -8  из коры выветривания эоценовой вулканогенной 
серии Черноморского побережья Аджарии. Рентгенограмма этого образна в на
сыщенном глицерином и прокаленном до 300  С состояниях содержит отражения 
с d, равными 7 ,5 0 ; 3 ,5 6 ; 7 ,5 0  и 3 ,5 0  А. С  помощью рис. 4  легко опреде
лить, что образец действительно является смешанослойным минералом, в кото
ром соотношение каолинитовых и монтмориллонитовых слоев равно 0,8  : 0 ,2 . 
Надежным подтверждением этого является хорошее соответствие дифракционных 
кривых, с рассчитанными для данного соотношения 1 :1  и 2 :1  слоев в насыщенном 
и обезвоженном состояниях (рис. 6) .

Т р е х к о м п о н е н т н ы е  с м е ш а н о с л о й н ы е : м и н е р а л ы  к а о л и н и т -  
м о н т м о р и л л о н и т  -  с л юд а .  В качестве примера рассмотрим дифракционные 
особенности двух образцов юкатанских глин Мексики, любезно предоставленных 
нам доктором Л. Шульцем. Эти образцы были описаны Л. Шульцем с соавторами 
(Schultz et al., 1 9 7 0 ) как двухкомпонентные смешанослойные минералы као
линит-монтмориллонит. Однако эти авторы высказали идею о возможном при
сутствии в этих минералах слюдистых слоев. Наши расчетные данные полностью 
подтвердили это предположение. Экспериментальные результаты, полученные для 
разных состояний образцов ( насыщенных глицерином, катионами Mg и обезво
женных при 3 0 0  С ) не соответствовали в совокупности рассчитанным дифрак
ционным кривым для двухкомпонентных структур при разных концентрациях 
каолинитовых и монтмориллонитовых слоев. Наличие 1 0 А слоев в исследуемых 
образцах качественно было установлено из анализа дифрактограмм, полученных

Т а б л и ц а

Значения d, полученные из рассчитанных дифракционных картин для смешано- 
слойных структур каолинит -  монтмориллонит -  слюда в трех состояниях

Соотношение
И'А : И ' : И '* тп с

Насыщенный 
катионами Mg*

Насыщенный
глицерином

Обезвоженный

0 ,9 0 :0 ,0 5 :0 ,0 5
11

7 ,2 9
1

3 ,561 7 ,3 2
1

3 ,547
0 ,8 5 :0 ,0 5 :0 ,1 0 7 ,3 0 3 ,5 5 3 7 ,4 0 3 ,5 4 8 7 ,4 2 3 ,5 2 8
0 ,8 0 :0 ,1 0 :0 ,1 0 - - 7,51 3 ,547 7 ,5 4 3 ,5 0 6
0 ,8 0 :0 ,0 5 :0 ,1 5 - - 7 ,51 3 ,531 7 ,5 4 3 ,511
0 ,7 8 :0 ,1 2 :0 ,1 0 7 ,31 3 ,5 5 3 7 ,5 6 3 ,5 4 8 7 ,5 6 3 ,4 9 8
0 ,7 5 :0 ,1 5 :0 ,1 0 - — 7 , 69 3 ,5 4 6 7 ,6 8 3 ,4 8 2
0 ,7 5 :0 ,1 0 :0 ,1 5 - - 7 ,6 8 3 ,5 3 2 7 ,7 0 3 ,487
0 ,7 0 :0 ,2 0 :0 ,1 0 - — 7 ,8 8 3 ,5 4 5 7 ,86 3 ,4 5 8
0 ,7 0 :0 ,1 5 :0 ,1 5 7 ,4 0 3 ,5 5 3 7 ,8 6 3 ,5 3 4 7 ,8 3 3 ,461
0 ,7 0 :0 ,1 0 :0 ,2 0 7 ,5 2 3 ,5 2 0 7 ,8 6 3 ,5 1 7 7 ,88 3 ,4 6 8
0 ,6 5 :0 ,2 0 :0 ,1 5 7 ,4 0 3 ,5 5 0 8 ,0 3 3 ,5 3 0 7 ,9 9 3 ,4 3 5
0 ,6 5 :0 ,1 5 :0 ,2 0 7 ,52 3 ,5 2 3 8 ,0 4 3 ,5 2 0 8,02 3 ,4 4 5
0 ,6 0 :0 ,3 0 :0 ,1 0 - - 8 ,1 6 3 ,547 8 ,2 1 3 ,4 0 4
0 ,6 0 :0 ,2 5 :0 ,1 5 7,41 3 ,5 4 5 8 ,0 9 3 ,5 3 4 8 ,2 1 3 ,411
0 ,6 0 :0 ,2 0 :0 ,2 0 7 ,52 3 ,5 2 3 8 ,20 3 ,5 2 0 8 ,24 3 ,4 1 8
0 ,6 0 :0 ,1 0 :0 ,3 0 - - 8 ,2 4 3 ,4 8 5 8 ,2 8 3 ,4 3 0

При расчете дифракционных кривых принималось, что высота монтмориллони- 
тового слоя с катионами Mg в межслоевых промежутках равна 1 4 ,3 3 А; вы
сота слюдистого слоя равна 1 0 ,0  А.
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Рис .  6 . Экспериментальные ( I )  и рассчитанные (II ) дифракционные кривые 
для обр. 2 4 4 -8  в насыщенном глицерином (а ) и обезвоженном (б ) состоя
ниях

Р ис .  7. Рассчитанные ( I )  и экспериментальные ( I I )  дифракционные кривые 
для образца из района Текул в насыщенном катионами Mg ( а ) ,  молекулами 
глицерина ( б ) ,  молекулами этиленгликоля (в ) и обезвоженном (г )  состояниях

Рис .  8 . Рассчитанные ( I )  и экспериментальные ( I I )  дифракционные кривые 
для образца из района Тепакан в насыщенном катионами Mg (а ) 9 молекулами 
глицерина ( б ) # молекулами этиленгликоля (в ) и обезвоженном (г )  состояниях



от насыщенных глицерином и катионами Mg препаратов. Если бы минералы со
держали только каолинитовые и монтмориллонитовые слои, то после насыщения 
препаратов глицерином и катионами Mg на дифрактограмме должен, как уже 
упоминалось выше, присутствовать рефлекс с d = 3 ,5 6  -  3 ,57  А. В случае 
трехкомпонентной системы, как ото следует из данных таблицы, значения d это
го отражения для соответствующих состояний образцов смещаются в область 
больших углов Q. Кроме того, наличие в образцах ю А  слоев подтверждается 
тем, что на дифрактограмме насыщенных Mg препаратов содержится рефлекс со 
значениями d, равными 7 ,5 2  -  7 ,5 5 А, тогда как в случае двухкомпонентных 

смешанослойных структур значение d этого отражения должно быть равно 
7 ,1 5  -  7 ,2 5  А. Например, соответствие экспериментальных дифрактограмм 
рассчитанным получено для трех состояний исследуемых образцов при 5 = 0  
и следующих соотношениях чередующихся слоев: W = 0 ,6 5 ; Wm.*0 ,1 5 ; Wc =0 ,2 0  
(образец из района Текул); « 0 ,7 ;  Wm = 0 ,1 ; V c «  0 ,2  (образец из района 
Тепакан); рис, 7 , 6 .

То обстоятельство, что рассчитанные при одних и тех же вероятностных 
коэффициентах дифракционные кривые для разных состояний смешанослойных 
структур (насыщенных глицерином, катионами Mg и обезвоженных) хорошо 
согласуются с экспериментальными, свидетельствует о том, что природа и ха
рактер чередующихся компонентов в исследуемых образцах установлены пра
вильно.

Таким образом, разработанная методика расчета дифракционных кривых 
позволяет надежно идентифицировать двух- и трехкомпонентные смешанослой- 
ные структуры и определять соотношение слоев разного типа.
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А. Ф. Федотов, Б. Б. ЗВЯГИН

НОВЫЕ ВОЗМОЖНОСТИ СЪЕМКИ ЭЛЕКТРОНОГРЛММ  
МОНОКРИСТАЛЛОВ В ВЫСОКОВОЛЬТНОМ ЭЛЕКТРОНОГРАФ Е

Для структурного изучения вещества очень важно получать дифракционные 
картины от монокристаллов в различных ориентировках к первичному лучу.
В случае дифракции электронов картины монокристаллов с наибольшим эффектом 
и простотой получаются в электронном микроскопе методом микродифракции. 
Однако наличие короткофокусной объективной линзы ограничивает .пространство 
около объекта; применение любых гониометрических устройств весьма пробле
матично и, кроме того, ухудшает основные характеристики микроскопа. Для 
электронографов характерно использование длиннофокусной оптики, что позволя
ет без ущерба для качества электронограмм разместить объект на некотором 
расстоянии от полюсного наконечника. В связи с этим в электронографах мож
но вращать образец вокруг параллельной и перпендикулярной осей прибора и 
получать электронограммы практически для любой ориентировки кристалла, ес
ли только не возникает других помех для дифракции. Отсутствие линз после 
образца позволяет избежать тех погрешностей, которые имеют место в элек
тронном микроскопе за счет нестабильности токов линз и их аберраций.

В электроно графе точечные картины обычно получаются от мозаичных моно
кристаллов, которые приготавливаются путем кристаллизации из растворов или 
конденсации в вакууме на кристаллических подложках, но эти методы возможны 
далеко не для всех веществ. Большинство выделяемых естественных монокрис
таллов недоступно для изучения методом дифракции электронов -  они слишком 
велики. Часто для исследований используют более тонкие края отдельных крис
талликов.

Иное положение возникает при ускоряющих напряжениях более 100  кв, при 
которых размеры монокристаллов, доступных для дифракции электронов, увели
чиваются. Это создает новые методические возможности: монокристалл больше
го размера легче выделить, а при изменении его ориентировки он с большей 
вероятностью будет оставаться в сечении падающего луча, что существенно 
при больших изменениях угла наклона образца. Преимущество в препарировании 
объектов для высоковольтной электронографии особенно ощутимо по отношению 
к объектам, имеющим слоистую структуру. С  увеличением размера кристалла 
существенно возрастает острота узлов обратной решетки. Более крупные крис
таллы менее подвержены деформациям, и узлы обратной решетки не так сильно 
'размазываются' в обратном пространстве. В этих условиях установка кристал
лов для получения электронограмм, изображающих определенное сечение обрат
ной решетки, может быть осуществлена с весьма высокой точностью, и съемку 
электронограмм можно проводить по заранее продуманной схеме.

Смысл рациональной съемки заключается в том, что, определив элементар
ную ячейку ( например, по электронограммам от текстур), можно заранее под
считать те углы, на которые надо наклонить кристалл, чтобы получить электро
но граммы, изображающие вполне определенные рациональные плоскости обратной 
решетки. В случае слоистых силикатов, в связи с тем, что для них соблюдает
ся приблизительное соотношение с cos р  = -а/3, надежно устанавливается их 
ориентировка плоскости ( 0 0 1 ) перпендикулярно к электронному пучку. В об -

*
ратной решетке это будет плоскость (1 0 3 ) • Соответствующая электронограм- 
ма содержит ряды рефлексов, параллельные оси 6. Эту ось выгодно выбрать за 
ось наклона: в сериях электронограмм будут содержаться ряды ре
флексов с постоянными индексами h и переменными индексами к. Этим обес
печивается накопление большого числа рефлексов, дающих значительную инфор
мацию, а их индицирование не представляет большого труда.

Пример такой съемки иллюстрируется на серии электронограмм монокрис
талла талька. Применение диафрагм с малым отверстием в качестве держате-



Схема плоскости а *с* талька и секущих ее плоскостей, проходящих через 
ось Ь и узлы [hoi]

ля объекта позволило отказаться от поддерживающей пленки-подложки. Моно
кристаллы пленки монтировались на диафрагмах с отверстием диаметром 
10 0  f  2 0 0  мк под бинокулярным микроскопом. Препарат получается очень 
прочным и может подвергаться многократному исследованию. Съемка проводи
лась без линз, пучок перед образцом ограничивался диафрагмой диаметром 
15  мк. Электронограммы были получены при заранее подсчитанных углах ф 
наклона препарата вокруг оси b в интервале -  30  4 5  согласно схе
ме и расчетам, составленным в соответствии с элементарной ячейкой 
талька; а = 5,15,8; Ь = 9 ,2 7 8 ; с = 9 ,5 о Я ; а = 9 1 ° ; 0 =  9 9 ° ;  У = 90Я  

В эксперименте весьма существенно ориентироваться на последовательность 
картин, которые должны получаться по мере изменения угла наклона при со
поставлении с предварительно составленной схемой (см. рисунок) и заранее

Углы наклона ф и индексы соответствующих сечений обратной решетки 
(U V W )# в системе обратной решетки

ф I (UVW)*
1 ^ 1

(VVW)*

4 4 °5 0 (3 0 ? ) * 0 °0 0 (1 0 3 )*

3 5 °3 0 ( 1 0 1 ) * - 5 °  50 ( 1 0 2 ) *

2 9 °  50 (3 0 4 )* - 1 0 °0 0 ( 3 0 5 )*

2 3 °  30 ( 1 0 2 ) * —1 4 °3 5 (3 0 4 )*

1 8 °5 0 (1 0 3 )* -2 1 °4 5 ( 1 0 1 ) *

9 °0 0 ( 0 0 1 ) * - 2 8 ° 1 5 (5 0 4 )*

4 °2 0 (1 0 6 )*



рассчитанными углами. Таким образом можно установить реализующееся в дей
ствительности направление наклона, так как по геометрии картины угол накло
на устанавливается только с точностью до знака. На таблицах I и II приведе
ны примеры отдельных электронограмм серии. Можно также наклонять кристалл 
и вокруг других фиксированных направлений оси наклона. Хотя выбор расчет
ным путем рациональных сечений в этом случае более сложен, он может до
ставить дополнительную важную дифракционную информацию.

В итоге, таким образом, можно накопить необходимые для структурного ана
лиза данные об интенсивностях, которые не всегда можно или даже невозможно 
получить другими методами.

В. И. МУРАВЬЕВ, Б. А. САХАРОВ

ИССЛЕДОВАНИЕ А1-ЗАМ ЕЩ ЕНН0Г0 МОНТМОРИЛЛОНИТА  

Постановка вопроса

Межслоевой катионный комплекс весьма сильно влияет на свойства монт
мориллонитов. Существующая обширная литература, касающаяся изменения 
свойств глинистых минералов, их структурных особенностей, взаимодействия • 
с водой и т.п. в зависимости от обменного катиона, касается, как правило, 
катионов, подвижных в широких пределах величин pH. Элементы, способные 
к быстрому гидролизу, используются в экспериментах значительно реже, а 
свойства глин, насыщенных Fe3+ или А Р + , освещены в литературе очень 
слабо. Достаточно сказать, что в известной сводке под редакцией Г. Брауна 
(Рентгеновские методы..., 1 9 6 5 ),  F e -  или А1-насыщеиные монтмориллониты 
не рассматриваются. Это обстоятельство в значительной мере связано с тем, 
что проведение самого эксперимента с этими катионами крайне затруднено. 
Более того, на конечный продукт, полученный в результате реакций насыще
ния, в сильной мере влияют столь тонкие нюансы опыта, что воспроизведение 
результатов далеко не всегда оказывается удовлетворительным, и тот или 
иной эффект труднообъясним. Так, гидролиз А1 и выпадение его из насыщен
ного раствора постоянно создают пленки на частицах глинистых минералов, 
блокируют поверхность и прерывают реакцию, делая всю пробу как бы * за
стывшей* в определенной точке, отвечающей мгновенному кинетическому со
стоянию вещества. Остановка реакции по тем же причинам, но в другой кине
тической точке приводит к получению нового продукта реакции, отличающегося 
по свойствам. Некоторые авторы избрали способ искусственного насыщения 
монтмориллонитов алюминием в суспензии, в которую одновременно вводились 
растворимые соли А1 и NaOH. Так, Па Хо Хсу (Ра Но Hsu, 1 9 6 8 ) исполь
зовал А 1CЦ, а Дж. Киддер и Л .В .Рид  (Kidder, Reed, 1 9 7 2 ) -  A ^ f S O ^ .

.Видимо, это обстоятельство повлекло за собой образование фазы с частично 
лабильной структурой, способной к фиксации в межслоевых промежутках двух
слойного комплекса глицерина, но не способной к сжатию при прокаливании.
По данным Дж. Киддера и Л .В . Рида А1 -замешенный монтмориллонит, насы
щенный К* и прогретый впоследствии до 50 0  С , обнаружил на дифрактограм
ме первый базальный рефлекс с <2» 13,1 А, хотя при насыщении глицерином 
этот же бобразец оказался способным к набуханию (*^19А ) . Немаловажным 
обстоятельством является то, что образцы монтмориллонита, насыщенные А1 , 
теряли способность к катионному обмену. По-видимому, насыщенные (1 6  мг А 1/г 
глины) образцы наряду с образованием хлоритоподобной структуры были 
одновременно как бы запечатаны пленками гидроаргиллита. К этому выводу 
можно прийти и из сравнительных данных, приводимых Дж. Киддером и Л.В.Ри
дом о свойствах одних и тех же образцов, насыщавшихся А 1 в различных ре
жимах. При молярном соотношении 0Н/А1 в насыщающем растворе, равном



2 ,7 , удельная площадь поверхности образца оказалась ниже9 чем при соотно
шении 1 ,5 . Таким образом, при увеличении щелочности среды агрегация гли
нистых частиц усиливается (гидролиз алюминия).

Наш эксперимент преследовал цель найти такие условия насыщения монт
мориллонита А13+, при которых бы не менялись обычные тестовые параметры 
образца (набухание с глицерином, сжатие при прокаливании). Одновременно с 
этим было небезынтересно и определение реакции образца на L i-обработку 
(Greene-Kelly, 1 9 5 3 ).  Как уже было показано ранее (Муравьев, 1 9 7 1 ),  об
разцы монтмориллонита, пигментированные гидроокислами железа, теряли спо
собность к необменному захвату Li, и их дифракционные картины были ана
логичны бейделлитовым. Присутствие А1 в межслоевых промежутках могло в 
значительной мере затруднить идентификацию такой разновидности монтморил
лонита. Это тем более вероятно, что имеются указания о старении гидрата 
алюминия, сорбированного монтмориллонитами, и постепенном снижении обмен
ной способности таких образцов.

Методика работ

Наибольшую трудность при проведении эксперимента представляла операция 
насыщения монтмориллонита алюминием. Предыдущие работы показали, что даже 
те металлы, которые сохраняются в растворах в ионном состоянии, при весь
ма широких диапазонах pH "предпочитают* блоковое заселение межслоевых про
межутков, концентрируясь в приторцевой зоне чешуек слоистых силикатов (М у 
равьев, Сахаров, 1 9 7 1 ).  Дальнейшее проникновение их во внутренние зоны че
шуек оказывается резко заторможенным, и каждая частица ( чешуйка) после 
реакции насыщения даже в 1N растворе Na2C0  ̂или К2СО3 имеет довольно 
сложное строение. Внешняя зона таких частиц оказывается пересыщенной, а 
внутренняя зона -  недосьпценной соответствующим катионом. Некоторое увели
чение степени равномерности заселения объема межслоевых промежутков в час
тицах монтмориллонита наблюдается при повышении температуры. Так, насыще
ние при 100  С значительно улучшило степень порядка и равномерность засе
ления межслоевого пространства. По-видимому, к аналогичному эффекту могло 
привести и значительное ( несколько порядков) увеличение времени реакции на
сыщения при снижении концентрации раствора. Однако при работе с А1 возник 
ряд трудностей, ограничивших свободу выбора методов. Увеличение pH > 3 
приводит к гидролизу А1 и выпадению гелевидного осадка. При высокой кон
центрации раствора AICI3 до 0 ,5 -1  N происходит блокирование поверхности 
частиц и полная или почти полная утрата свойств исходного монтмориллонита. 
Эффект блокирования частиц сорбированным А1 при высоких концентрациях 
раствора AICI3 отмечен И.Е. Брайдоном и X. Кодама (Brydon, Kodama, 1 9 6 6 ).  
Наряду с этим уже упомянутый эффект блокового заселения межслоевых про
межутков осложняется при работе с растворами солей А 1 тем, что А 1 обра
зует в межслоевой зоне монтмориллонита гиббситоподобную структуру и пере
стает быть обменным (Rich, Black, 1 9 6 4 ).  Экспериментально подобранные
условия насыщения, при которых монтмориллонит сохранял присущие ему свой
ства, а частицы его не были заблокированы пленками гидрата А1, сводятся 
к следующему: 2N раствор AICI3 с pH ^ 2  ( незначительный избыток НС1) 
вводился в суспензию монтмориллонита с таким расчетом, чтобы суммарная 
концентрация AICI3 составляла^ 0 ,1  N, а соотношение A ld+ и сухой фазы 

монтмориллонита соответствовало примерно 10 0  мг-екв на 1 г глины. Насы
щение проводилось при комнатной температуре в течение суток. При этом в 
насыщающем растворе обеспечивалось примерное 10 0 -кратное содержание А 1  ̂
необходимого для насыщения использованной навески монтмориллонита. q

Насыщение К* и Li+ проводилось в 1N растворах К2СО3 и LiCl при 10 0  С. 
Время насыщения -  1 час. После насыщения каждым катионом суспензия цент
рифугировалась, центрифугат заливался водой, тщательно размешивался и сус



пензия вновь центрифугировалась. Операция отмывки образца повторялась триж
ды. Насыщенные Li+ образцы дополнительно двукратно отмывались в спирте.

Исходный образец монтмориллонита представляет кальциевую разновидность 
огланлинского бентонита. Состав фракции < 0 ,0 0 1  мм (в  вес,%) приводится ни
же: Si02 -  56 , в том числе Si02 ам0рфн “  5 »4 7 ; ТЮ 2 -  0 ,4 6 ; А120 3 -

17 ,01 ; Ге2°з -  4 »7 9 ? Fe0 "  0 ,1 5 ; СаО -  1 ,64 ; MgO -  3 ,7 4 ; МпО -

0 ,0 2 ; Na20  -  0 ,6 8 ; К20 -  0 ,7 9 ; Н20 +-  5 ,2 1 ; f^ O 2 -  9 ,14 . Структурная
формула:

Ho,07NaO,lCaO,12FeQ̂ 06

2,42Н20.

(Mg0,43F^ 01Fe3+
0,18A l l '38^Si3'86Alo'14^°10 ÔH 2̂

Фракция < 0 ,0 0 1  мм была разделена на две порции. Первая порция эталонного 
монтмориллонита исследовалась стандартным методом; кроме того, из этой 
фракции готовились К - и Li-замещенные формы. Вторая порция насыщалась А р + , 
и А 1 -замещенная форма монтмориллонита подвергалась тому же комплексу ис
следований, что и эталон. Третья фаза эксперимента заключалась в удалении 
А1 из межслоевых промежутков монтмориллонита. Для этой цели мы восполь
зовались методикой, описанной Т.Тамура (Tamura, 1 9 5 8 ),  предусматривающей 
обработку образца 1N раствором Na3C6H30 7.

Обсуждение результатов

Состав исходного монтмориллонита, его структурная формула и дифракцион
ные картины показывают, что огланлинский бентонит, использованный нами в 
качестве эталона, обладает структурой собственно монтмориллонита. В тетра
эдрах практически отсутствует замещение Si на А1, и почти весь заряд со
средоточен в октаэдрическом слое. Литиевый тест, j io  Р. Грин-Келли, показы
вает, что L i -насыщенная форма, прогретая до 2 5 0  С , теряет способность к 
набуханию в глицерине ( таблица).

После насыщения исходного монтмориллонита А13+ его обычные тестовые 
параметры (насыщение глицерином, прокалка при 550  С ) сохранялись, однако 
ионообменные свойства заметно менялись. Насыщение Li+ не приводило к не
обратимой сорбции этого катиона, образец продолжал разбухать в глицерине 
(до 1 8 А ),  а насыщение К+ показало, что не весь А1 участвует в обменной 
реакции*. Так, исходная фракция монтмориллонита после насыщения К+ обнару
живает d0Ql = 1 0 ,4Х , увеличивающийся до 1 3 ,9 А  после насыщения глицерином 
(однослойный комплекс). А 1— форма после аналогичной обработки в растворе уг
лекислого калия показывает ^ о щ «1 1 ,9 А  и увеличивается соответственно при 
насыщении глицерином до 17,1 А (двухслойный комплекс). Таким образом,
А 1-форма монтмориллонита не захватывает полного количества К+ , необходи
мого для образования слюдоподобной структуры. Это может быть связано с не
обменным состоянием части А1 в структуре А 1-монтмориллонита. Присутствие 
необменного А1 в структуре монтмориллонита предположили Ц.И. Рич и В .Р .Блек  
(Rich, Black, 1 9 6 4 ).  Па Хо Хсу (Р а—Ho-Hsu, 1 9 6 8 ),  изучавший ионообмен
ные свойства А 1-замещенного монтмориллонита, показал, что часть А 1 не уда
ляется из межслоевых пространств монтмориллонита даже при восьмикратной 
обработке раствором NaCl. Он предположил, что при насыщении А г + в пер
вую очередь занимаются необменные позиции. В межслоевых зонах этот А1 
не образует гиббситоподобной структуры, в то время как А 1̂ + , находящийся 
в обменном состоянии, присутствует в гид ратной форме и имеет способность к 
'старению*, т.е. со временем в одной и той же пробе, насыщенной А 1̂ +, 
уменьшается количество А 1, способного к обменной реакции.

Параллельно проведенная серия экспериментов с эталонным бейделлитом, 
любезно переданным для исследований национальным музеем США . (BJM,



Т а б л и ц а

Базальные отражения (0 0 1 )  исследованных образцов

Без Насыщен Подо- Насыщен Насыщен Насыщен Насыщен Насыщен ка
обра- глицери- грет до катиона- катиона катиона катиона тионами до

Образец ботки ном 5 0 0 °С ми К+ ми к + ми L i+ ми L i+ , L i+ , про
и глице прогрет грет до
рином до о 2 5 0 °С  и на-

2 5 0  С сышен гли
церином

Огланлинский
бентонит

природный 1 4 ,0 1 7 ,6 9 .7 1 0 ,4 1 3 ,9 1 2 ,4 9 ,8 9 ,9
насыщен А Р +1 3 ,3 1 7 ,6 9,8 1 1 ,9 17 ,1 1 2 ,5 9 ,8 18 ,1
обработан 
NaqC6H507 
Бейделлит 
ВТ М -4 7 6 2

1 5 ,4  . 12,8 9 ,8 9 ,9 4

природный
обработан

14 ,7 1 7 ,6 9 ,8 10,6 1 5 ,2 1 2 ,3 5 9 ,8 1 7 ,7

\а3С 6Н50 712,2 1 7 ,4 1 1 ,6 13,2 12,1 9 ,8 17,6

№ R -4 7 6 2 ), описанным А.Х.Вайром и Р . Грин-Келли (Weir, Greene—Kelly,
1 9 6 2 ) и имеющим структурную формулу:

NaO,45K0,01^A,l,98Feô 02 М̂ 0,01 ^Si3,l8AI0,52^°9,98^OH 8̂’ 
показала, что природный образец не обладает обычной для монтмориллонитов 
способностью к набуханию и 'самодиспергации'. Приготовленные стандартным 
способом суспензии (суточное замачивание в воде с последующим размешива
нием суспензии) не позволили получать фракции <1 мк и даже заметное ко
личество фракции < 2 мк. Более того, суспензия, приготовленная таким спосо
бом и обработанная в 1N растворе К2СО3 , не дала ожидаемого эффекта фик
сации К в межслоевых промежутках. Дифрактометрия этой пробы показала 
первый базальный рефлекс с d - 1 3 , 4 А, а с глицерином -  1 7 ,6А. Лишь после 
механического истирания пасты бейделлита оказалось возможным получить за
метные количества (около 50%) фракции <5 мк. Эта фракция была использова
на для проведения серии экспериментов, аналогичных экспериментам с монт
мориллонитом. Лишь в этой фракции бейделлит оказался способным сорбировать 
К+ в количествах, необходимых для сжатия структуры по оси с до 1 0 ,6 А , с 
глицерином. Этот же образец показал = 1 3 ,2  А. Здесь же следует обратить
внимание на состояние суспензии в процессе опытов. Насыщение катионами К+ 
и Li+ не переводило суспензию в коллоидно-дисперсное состояние, и лишь об
работка ее цитратом натрия позволила получить гель. Такое поведение образца 
позволяет сделать предположение о природной агрегации частиц бейделлита и о 
наличии свободных гидроокислов А 1 в породе, предупреждающих не только дис- 
пергашло минерала в воде, но и частично затрудняющих межслоевую сорбцию 
катионов. Однако обработка бейделлита BJM N?R-4762 цитратом натрия в зна
чительной мере улучшила его дисперсность. Более того, у образца появилась 
типичная для монтмориллонитовых минералов способность к 'самодиспергации' 
в воде с образованием стойких суспензий и длительно сохраняющегося гелевнд- 
ного осадка. При этом литиевая обработка по-прежнему не привела к необрати
мому сжатию структуры и Li-форма бейделлита с глицерином показала базаль
ный рефлекс 1 7 ,7 А (см . таблицу).

Проведенные эксперименты позволяют сделать вывод о том, что применение 
литиевого теста ограничивается в значительной мере природным состоянием 
монтмориллонита. Элементы, способные к быстрому гидролизу и 'неохотно*



вступающие в обменные реакции, столь сильно влияют на свойства монтморил
лонита, что присутствие их в межслоевых промежутках может делать Li-тест 
некорректным. Предварительная очистка проб от железа и алюминия крайне 
трудоемка. Описанные в настоящей работе эксперименты с А 1 -замещенным 
монтмориллонитом, а также выводы, сделанные ранее (Муравьев, 1 9 7 1 ) о 
влиянии железа и аморфного кремнезема на LwrecT, по-видимому, не исчер
пывают всех, тех затруднений, которые могут встретиться при исследовании и 
идентификации монтмориллонитовых минералов. Вместе с тем возможен прямой 
флюоресцентный рентгеноспектральный метод определения координации алюми
ния по положению Ка -линии (Лалутина, 1 9 6 9 ).  При использовании этого ме
тода, по-видимому, рационально проводить сравнение спектров исследуемого 
образца и какого-либо эталона монтмориллонита.
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Г. А. КРИНАРИ

О ВОЗМОЖНОСТЯХ ИСПОЛЬЗОВАНИЯ ОРИЕНТИРОВАННЫХ 
ПРЕПАРАТОВ Д ЛЯ РЕГИСТРАЦИИ НЕБАЗАЛЬНЫ Х 
РЕНТГЕНОВСКИХ ОТРАЖ ЕНИЯ В ТОНКОДИСПЕРСНЫХ 
СЛОИСТЫХ СИЛИКАТАХ

Приготовление препарата из ориентированных частиц, допускающего прове
дение съемки на прохождение, может осуществляться несколькими способами, 
выбор которых целиком определяется спецификой объекта исследования. Ц.И.Рич 
(Rich, 1 9 5 7 ) предложила методику получения таких препаратов путем осаж
дения частиц из суспензии на тонкую алюминиевую фольгу, натянутую на жест
кой рамке. Опыт показал, что, за исключением чистых каолиновых глин, пленки 
ориентированных кристаллитов, полученные из фракции < 2 мкми имеющие оп
тимальную толщину 0 ,1 - 0 ,2  мм, обладают достаточной механической прочно
стью и не требуют применения специальных подложек. Для их отделения от 
поверхности можно рекомендовать следующий простой прием: обычный дифрак- 
тометрический препарат насыщается этиленгликолем, укладывается в сложен
ный углом лист фильтровальной бумаги, обильно смачивается спиртом и за
жимается между двумя плоскопараллельными стеклянными пластинами. Через



несколько минут вся система закладывается в муфельную печь с температурой 
2 5 0 —3 0 0  на время, необходимое для полного выкипания спирта(1 0 -3 0  сек*).

После такой процедуры, иногда повторенной несколько раз, пленка ориенти
рованных частиц, как правило, легко отделяется от подложки и может быть 
укреплена на держателе образцов рентгеновского дифрактометра при помощи 
капли вазелинового масла. Степень насыщенности препарата этиленгликолем 
при этом практически не изменяется. При необходимости этиленгликоль уда
ляется промыванием в спирте или заменяется другой органической жидкостью 
(глицерином, диметил сульфоксид ом, диметилформамидом и т.д .).

- и

Р и с . 1. Геометрические условия ре
гистрации рентгеновского луча, дифра
гирующего на системе ориентированных 
частиц при съемке 'н а  прохождение'

Необходимо подчеркнуть, что практическая реализация рассматриваемых ни
же методических приемов возможна только в том случае, если получить препа
раты, представляющие собой систему хорошо ориентированных кристаллитов.

Специфика дифракции рентгеновских лучей на совокупности глинистых час
тиц, имеющих преимущественную ориентировку, рассматривалась рядом авто
ров (Parrish, 1 9 6 0 ; Райтбурд, 1 9 6 2 ; Мак-Юан, 1 9 6 5 ).  Однако задача вы
деления тех или иных рефлексов типа hkl на фоне других отражений при 
этом не ставилась. Принцип ее решения иллюстрирует рис. 1.

Пусть точка О -  ось вращения держателя образцов рентгеновского гонио
метра, -  выходная щель коллиматора, &2 “  входная щель счетчика кван
тов. В случае 'идеально ориентированного' препарата плоскости 001 всех 
его кристаллитов совпадают с плоскостью Р -Р у  а нормали к ним -  с направ
лением 0 N QO{. Поскольку любой азимутальный поворот каждого кристаллита 
является равновероятным, совокупность некоторых небазальных плоскостей 
гЧ образует коническую поверхность. Если счетчик рентгеновских квантов 
установлен неподвижно под углом к рентгеновскому лучу, а препарат
вращается вокруг вертикальной оси, то при некоторых углах поворота Ф^к1 
поверхность гг' окажется в отражающем положении. Значение угла Ф^к1 опре
деляется простым соотношением:

“ кпп У hkl + Gh k l«

где -  угол между нормалями к плоскостям hkl и ool; G ^ i  -  бреггов-
ский угол, при котором возникает тот или иной порядок отражения от плоских 
сеток hkl; п -  число натурального ряда. Угол ф отсчитывается против часо
вой стрелки от 'нулевого ' положения держателя образцов, при котором поверх
ность препарата параллельна падающему рентгеновскому лучу. Таким образом, 
значение угла ф соответствует величине, определяемой по лимбу шкалы углов 
держателя образцов рентгеновского дифрактометра.

Поскольку в данном случае кристаллы обладают только одной степенью 
свободы (азимутальный поворот), количество плоских оеток, участвующих в 
дифракции, значительно больше, чем при обычной 'порошковой съемке. Прав-



да, при такой геометрии поверхность препарата не может фокусировать отра
жений рентгеновского луча на входную щель счетчика квантов, однако свя
занная с этим потеря интенсивности значительно меньше того выигрыша, ко
торый достигается за счет участия в дифракции большего числа кристаллитов.

Если сблокировать держатель образцов и счетчик рентгеновских квантов 
таким образом, чтобы нулевому положению последнего соответствовал угол

ф° h
* h kr knn-Yhkl>

то дифрактограмма, зарегистрированная в координатах интенсивность -  угол G, 
должна содержать только отражения семейства плоских сеток hkl. Рентгенов
ский луч, дифрагирующий на любой другой системе плоских сеток h k*I* (при 

Y h k l*  Yfi k '1* не попадает на шель так с выходом плоскости }i k' I* 
в отражающее положение счетчик квантов будет занимать положение, отлич
ное от 2G/j#£'/'

Степень ориентированности кристаллитов, возникающая при медленном осаж
дении частиц из суспензии на ровную горизонтальную поверхность, на практике 
оказывается, как правило, достаточной для того, чтобы, меняя угол ф° f полу
чать резкое увеличение интенсивности одних рефлексов и исчезновение дру

гих, На рис. 2 представ
лены фрагменты дифрактог- 
рамм, полученных с одного 
и того же препарата в од
ной области брегговских 
углов при различных зна
чениях ф°. Препарат был 
приготовлен из фракции 
0 ,0 0 1  мкм гидрослюды по
ли типной модификации 1 М 
Деканского месторождения 
(обр. М .А . Ратеева, ГИН 
АН СССР, Ук 2 0 0 ).

Рисунок 2,а -  обычная 
съемка *на отражение*, 
угол ф°* = О; на дифрактограм- 
ме видны только базальные 
отражения от межплоскост
ного расстояния 9 ,9 8 а . 
Дифрактограмма (рис. 2,6; 
угол ф° = 9 0 ° )  содержит 
только отражение типа hkо.
На дифрактограмме 2 ,в 
(угол ф° = 1 3 0 ° ) отчетли
во видны отражения типа 
h k l, соответствующие од
нослойному политипу 1 М.
Их интенсивность, по срав
нению со съемкой неориен
тированного порошка в спе
циальном бюксе, возросла 
примерно в пять раз. Рис. 2 ,г -

Р и с . 2. Дифракгограммы, 
полученные с одного препа
рата при различных углах ф° 

Объяснение в тексте



угол ф°= 1 1 5 °; наблюдается довольно резкое изменение общего вида дифракци
онной картины по сравнению с предыдущими случаями.

Величина углов ф°г . при которой обеспечивается максимальная интенсив-
hkl

ность того или иного дифракционного максимума hkl, может быть определена 
экспериментально либо вычислена по значению у h k l  которое для моноклинных 
минералов связано с кристаллографическими константами следующим соотноше
нием:

abl -  cbhcosQ
c o s y  = —  —  »

У а 2 ^ / 2 + с2^/*2 + a2c2^2sin2j3 -  2a^c/i/cos/S 
где h ,k ,l — миллеровские индексы отражающей плоскости; а,Ь,с -  параметры 
элементарной ячейки; £ -  угол моноклинности.

В  таблице даются в качестве примера d, ^  и у hkl для наиболее информа
тивных не базальных отражений слюды 1М. Аналогичные данные могут быть 
получены и для других структур слоистых силикатов. С  их помощью для каж
дой конкретной изучаемой системы, фазовый состав которой в первом прибли
жении известен, можно провести типизацию отдельных компонентов и опреде
лить кристаллографические константы. Помимо общего увеличения интенсивнос
ти небазальных рефлексов, предложенный способ позволяет раздельно регистри
ровать отражения с близкими значениями d если соответствующие им 
величины У hkl существенно различны. Кроме того, на качество получаемых в 
этом случае дифрактограмм значительно меньше влияет присутствие в образце 
посторонних примесей: прежде всего кварца и полевых шпатов, поскольку ди
фракционные максимумы от их кристаллитов, сохраняющих беспорядочную ориен
тировку, не усиливаются.

Исходя из приведенных выше геометрических соображений, можно предло
жить еще один методический прием, полезный при исследовании структурных 
особенностей тонкодисперсных силикатов. Счетчик рентгеновских квантов уста
навливается неподвижно под углом 2G h k l соответствующим углу отблеска 
от семейства плоских сеток hkl, присутствие которых в исследуемом объек
те обнаружено или предполагается. 'Прозрачный* для рентгеновских лучей пре
парат приводится во вращение вокруг вертикальной оси гониометра и регист
рируется диффрактограмма, имеющая координаты: интенсивность -  угол ф. Если 
образец содержит фазу с межплоскостными расстояниями ^hkl* которая об
ладает способностью текстурироваться, то на дифрактограмме зафиксируются 
дифракционные максимумы при некоторых ф = ФьМ' положению этих мак
симумов может быть определено значение у h k l

у hkl = п + Ghkl -  <t>hkl
или

У hkl = Фьк1 -  Ghkl

” РИ *hki > 7  

"Р "  ^ ш < у

За величину у hkl принимается среднее из четырех пар независимых за
меров. Дифрактограммы каждой пары различаются направлением вращения дер
жателя образцов. Две пары кривых регистрируются при установке счетчика 
квантов на угол +2G ^ j  (поворот против часовой стрелки); одна -  в интерва

ле 0 < ф < --, другая -  Ф < 17• Затем четыре аналогичные дифрактограммы 

записываются при установке счетчика квантов на угол -  2G ^  (поворот по ча
совой стрелке). В последнем случае величина у hkl вычисляется по формулам:

у hkl “  -  Ghkl -  <f>hkl при фш  > -
или 2

У hkl ^ h k l *  ^ h k l при ф ^щ < !L .

Для увеличения точности те жеооперашга могут быть повторены после по
порют держателя образцов на 1 8 0  по отношению к его первоначальному



Значения d и yhkl для отражений общего типа мусковита 1М

Параметры
ячейки

hkl d У hkl Ф°
\ k l

С0 = 10,295 0 20 4 ,4 9 8 CD О
О

9 0 °

60 = 8,995 1 1 0 2 ,4 3 8 7 9 ° 57* 1 00 °05 *

в 0 = 5,208 1 1 1 4 ,3 5 2 7 4 °5 5 * 1 0 5 °0 5

J i  = 101°35 0 2 1 4 ,1 0 8 6 6 ° 1 1 * 1 1 3°5Cf

H I 3 ,8 2 3 5 2 °0 l ' 1 2 2 ° 00'

1 1 2 3 ,6 6 4 5 4 °З Г 1 2 5 °2 5 '

0 2 2 3 ,356 48 °32* 1 3 1 °3 0 '

1 1 2 3 ,0 7 6 4 3 °0 2 ' 1 3 7 °0 0 '

115* 2 ,9 3 8 4 0 °4 1 ' 1 3 9 °2 0 '

0 2 3 2 ,6 9 3 3 7 °0 3 ' 1 4 2 °5 5 <

1 3 l 2 ,5 6 8 8 1 °1 5 ' 9 8 °4 5 ' .

2 0 5 2 ,4 8 6 7 2 °4 2 ' 1 0 7 °2 0 '

131 2 ,4 4 5 7 0 °2 4 ' 1 0 9 °3 5 '

2 0 1 2 ,3 6 3 6 5 °1 0 ' 1 1 4 °5 0 '

132 2 ,4 0 2 6 7 °4 б ' 1 1 2 °1 5 '

20 2 2 ,1 1 2 5 4 °1 2 ' 125°5C f

1 3 3 2 ,1 5 8 5 6 °2 б ' 1 2 3 °3 5 '

204 2 ,0 0 6 8 0 °2 2 ' 9 9 °4 0 '

133 1 ,9 5 5 4 9 °0 б ' 1 3 0 °5 5 '

0 6 0 1 ,5 0 0 СО о
о

9 0 °

ЗЗТ 1 ,5 0 2 8 0 °2 0 ' 9 1 °4 0 '

положению, позволяет исключить все систематические ошибки при вычисле
нии уьм» Помимо этого, исследуется форма полученных таким образом ди
фракционных кривых, т.е. в простейшем случае определяются их полуширина 
(ширина пика на уровне его минимальной амплитуды) и степень асимметрич
ности ( отношение отрезков, на которые делит прямую, соединяющую точки, рав
ноудаленные от положения максимума, перпендикуляр, опущенный из максимума 
на линию фона).

Указанный прием позволяет решать ряд весьма важных в практическом от
ношении задач. Во-первых, с его помощью можно проверить правильность ин- 
дицирования тех или иных рефлексов, поскольку каждому отражению hkl дол
жен соответствовать свой угол Во-вторых, он дает возможность уста
новить, имеем ли мы дело с дифракцией на одной системе плоских сеток или 
исследуемый рефлекс создается отражениями от различных плоскостей, имею
щих* различные ^-третьих, открывается принципиальная возможность ис
следования степени ориентированности кристаллитов различных фаз, а также 
принадлежности различных рефлексов к одной или нескольким системам крис
таллитов. В-четвертых, регистрация дифракционных картин от вращающегося 
ориентированного препарата неподвижным счетчиком квантов позволяет уста-



навливать присутствие в объекте некоторых отражающих плоскостей hkl даже 
в том случае, если создаваемые ими рефлексы по тем или иным причинам не 
могут быть зафиксированы обычным способом. При такой геометрии практичес
ки не мешают отражения примесей, не обладающих слоистой структурой, так 
как их присутствие приводит лишь к изменению положения 'нулевой линии'. 
Проиллюстрируем возможности прилагаемых методических приемов тремя при
мерами.

1. Для рентгенографического определения величины параметра 6q слоистых 
силикатов обычно используется интенсивный рефлекс 0 6 0 . При исследовании

Р и с . 3 . Смещение центра тя
жести рефлекса 0 6 0 , 33 1  при 
изменении угла ф°

этого рефлекса вышеуказанным способом часто обнаруживается, что на его 
амплитуду заметно влияют другие отражения, имеющие очень близкие, но не 
совсем тождественные значения d. К сожалению, разрешить эти отражения, 
изменяя угол ф°, практически не удается, так как все они характеризуются 
величинами, мало отличающимися от 90 . Тем не менее для прииезионного 
определения 6q корректнее использовать съемку ориентированных препаратов, 
повернутых к прямому рентгеновскому лучу под углом ф° = 90 , поскольку в 
этом случае влияние посторонних отражений на регистрируемый дифракционный 
максимум 0 6 0  будет наименьшим. На рис. 3 приведены результаты экспери
мента, подтверждающего вывод. Пунктиром на графике отмечено значение 6q, 
полученное по рентгенограмме неориентированного порошка. Полученные дан
ные интерпретируются как смещение центра тяжести дифракционного максиму
ма 0 6 0  за счет отражения 331 О, влияние которого возрастает с отклоне
нием угла фо от 90 . Аналогичное явление происходит и при съемке неориен
тированного порошка, поскольку в этом случае любое положение кристаллитов 
(т .е. любые значения ф°) являются равновероятными.

Величина и знак ошибки целиком задаются структурными особенностями 
исследуемого минерала.

Кроме того, при съемке 'н а  прохождение' появляется возможность исклю
чить ошибку за счет смещения плоскости образца с оси рентгеновского го
ниометра.

2. При исследовании тонко дисперсных слоистых силикатов часто встречают
ся объекты, содержащие две очень близкие по структуре кристаллические фа
зы, например политипные модификации слюды. Для правильного и одно
значного определения фазового состава таких систем простые порошковые 
дифрактограммы обычно оказываются недостаточно информативными.

Например,, при исследовании ориентированного препарата из обр.А^2 (агаль
матолит, месторождение Акташ, колл. В.В. Власова, ВНИИГеолнеруд) удалось 
установить присутствие в нем смеси 2М и 1М политипов слюдистых мине
ралов.

3. Как известно, минералы из группы монтмориллонита обладают обычно тур- 
бостратической структурой. Появление некоторой упорядоченности в наложении



слоев, наблюдавшееся у бейделлита из рудника Блек Джек, приводит к возник
новению рефлексов hkl. Можно предположить, что Тенденция к образованию 
трехмерной периодичности может проявляться в той или иной степени у раз
личных смектитов, определяясь их конкретными кристаллохимическими особен
ностями. Это явление наблюдалось алектронографически у обезвоженных монт
мориллонитов (Звягин, 1 9 5 2 ).  При исследовании объектов, насыщенных орга
ническими жидкостями, когда электронография не может быть использована, 
установление степени трехмерной упорядоченности смектитов обычными мето
дами рентгеновской дифрактометрии трудно осуществимо, поскольку слабые от -

Р и с . 4 . Дифрактограммы отражений 
0 2 2  различных монтмориллонитов, за
регистрированных в координатах: ин
тенсивность -  угол ф°

Объяснение в тексте

ражения от плоских сеток hkl целиком перекрываются интенсивными асиммет
ричными максимумами полос двумерной дифракции. Применение вышеописанной 
методики позволяет сравнительно легко обнаружить трехмерную периодичность 
в насыщенных органическими жидкостями смектитах. Для этого счетчик рент
геновских квантов устанавливается неподвижно на углах 2 где должны 
регистрироваться отражения типа hkl (удобнее всего использовать рефлексы 
0 2 2  и 2 0 2 ).  С вращающегося ориентированного препарата снимается дифрак- 
то грамма, имеющая координаты: интенсивность -  угол ф. Появление на такой 
дифрактограмме^максимумов, положение которых примерно соответствует уг
лам уо 22 “ или у202 = 73  , однозначно указывает на присутствие в объ
екте плоских сеток O i l  и 1 0 1 , а полуширина этих максимумов может 
служить мерой степени трехмерной упорядоченности исследуемых минералов 
( при постоянной ориентированности кристаллов). На рис. 4 приведены дифрак
ционные картины двух разных образцов смектитов ^ля отражения 0 2 2 , заре
гистрированные при постоянных режимах: 2G а 22  20  . На рисунке видно,
что эти минералы резко отличаются друг от друга по степени трехмерной упо
рядоченности, хотя вид базальных рефлексов и профили полос двумерной ди
фракции у них довольно близки.
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Э К С П Е Р И М Е Н Т А Л Ь Н Ы Е  Р А Б О Т Ы  И  М О Д Е Л И Р О В А Н И Е

В. А. ФРАНК-КАМЕНЕЦКИЙ, Н. В. КОТОВ

НОВОЕ В ОБЛАСТИ М ОДЕЛИРОВАНИЯ СТРУКТУРН Ы Х  
ПРЕОБРАЗОВАНИЙ ГЛИНИСТЫ Х М ИНЕРАЛОВ

Экспериментальное исследование преобразований глинистых минералов при 
повышенных Р— 7̂ -параметрах в различных по химизму гидротермальных сре
дах позволило в последнее время получить новый фактический материал, ха
рактеризующий структурно-кристаллические особенности этих процессов. Ес
ли раньше ( Frank-Kamenetzkij а.о., 1968 ; Франк-Каменецкий и др., 1 9 6 9 ;и д р .) 
основное внимание уделялось роли катионных добавок (К , Na, Са, Mg) при 
одном и том же хлоридном анионном составе, то теперь мы считаем целесо
образным основное внимание направить на сопоставление главных черт пре
образований двухэтажной структуры каолинита в К, Na,Ca, Ng-хлоридных, 
сульфатных и карбонатных средах. Опыты производились с просяновским
каолинитом в реакторах с холодным затвором при Рц q  = 1 -2  кбар и Т = 1 5 0 -

2
6 5 0 °С  по стандартной методике (Котов, Копейкин, 1 9 7 2 ).  Каолинит смеши
вался с растворимыми солями, в отношении 2 : 1 , так что концентрация раст
воров в рабочем объеме реактора составляла около 0 ,5  М . Слабо растворимые 
кальцит, магнезит и гипс примешивались к каолиниту в весовых отно
шениях от 1:4 до 4 :1 . Иногда в тех же условиях опыты проводились с А1—Si-  
гелями. Общая картина закономерндстей процессов структурно-кристаллохими
ческих изменений каолинита в зависимости от типа солевой добавки, и 
pH среды схематически показана на рис. 1 .

Последовательность структурно-кристаллохимических 
преобразований

Не останавливаясь на подробностях описания фактического материала по 
отдельным синтезам, который в основном опубликован, отметим, что важным 
результатом рентгеновских, электронно-микроскопических и электронно-микро- 
дифракционных^ наблюдений над характером изменений каолинита и других 
слоистых силикатов -  продуктов его разрушения в гидротермальных условиях, -  
является обнаружение стадийности этих преобразований. Именно в связи с 
проявлением такой стадийности отмечается разнообразие фаз в изученных 
системах от исходных продуктов к промежуточным и далее конечным синтети
ческим образованиям. С  увеличением экспозиций опытов (от 3 час до 3 -  
10 суток) в сравнительно небольшом температурном интервале (1 5 0 -5 0 0 °С )  
при постоянном давлении выявляется несколько этапов таких процессов: I этап -
начальных изменений; II -  синтез промежуточных смешаннослойных фаз 
в их упорядоченных и частично упорядоченных вариантах; III -  формирование 
конечных продуктов, которые или удается реально получить в экспериментах, 
или обнаружить в аналогичных серийных природных процессах (Коссов- 
ская, 1966  и др.; Логвиненко, 1 9 68 ; Карпова, 1972 ; Милло, 1 9 6 8 ; 
и др.).

Независимо от типа катионных добавок в разбавленных гидротермальных 
средах двухэтажная структура каолинита (сА Р*) на первом этапе преобразуется

Исследования производились на JEM-6 A совместно с В .А . Шитовым (ВСЕГЕИ).



Р и с .  1. Схема структурных и фазовых преобразований каолинита в гидротер
мальных К, Na, Са, Mg -хлоридных, сульфатных и карбонатных средах (Р н  q  =
=1 кбар, Т = 2 0 0 -5 0 0  С, экспозиция 3 - 2 4  час.) ^

О б о з н а ч е н и е  фаз :  Кл -  каолинит, Бд -  бейделлит, Пф -  пирофиллит, Пф-М -  
упорядоченный с мешанослойный пирофиллит-монтмориллонит, Мус -  мусковит, 
С л-М  -  частично упорядоченная смешанослойная фаза слюда -  монтмориллонит, 
Пр -  парагонит, Тс -  тосудит, Хл-ди- и Хл-три -  ди - и триоктаэдрические 
хлориты соответственно, Та -  тальк, Бр -  брусит, Хл-М  и Х -Х  частично упо
рядоченные смешанослойные хлорит-монтмориллонит и хлорит-набухающий хло
рит, Ан -  гексагональный аналог анортита, Ан -  триклинный каркасный ано
ртит, Рек -  ректорит, Марг -  Маргарит. Ф р а г м е н т ы  с т р у к т у р :  1 -  тетра
эдры, 2 и 3 -  ди - и триоктаэдры, 4  -  обменные катионы и молекулы воды, 5 -  
межпакетные катионы, 6 -  фазы нетрансформационного происхождения или об
разующиеся с наследованием весьма мелких структурных фрагментов (отдельных 
тетраэдров и пр.)

в трехэтажную структуру бейделлитоподобной фазы (c A l^ fA l^ I ).  Последняя 
оказывается неустойчивой (II этап) и в присутствии КС1 и NaCl сменяется 
структурами частично упорядоченных К, N а-слюда -  монтмориллонитовых 
смешанослойных фаз; с добавками хлоридов Са и Mg формируются 1:1 упоря
доченные смешанослойные фазы -  ректорит (с  Са) и тосудит (с  M g ) . Конеч
ными фазами (III этап) в этих серийных преобразованиях являются соот
ветственно К, Na, Са-слюды и А1 -хлорит с бруситовыми межпакетными по
стройками.

Иногда, в зависимости от разных факторов, количество этапов последова
тельного преобразования структур сокращается. Этому может сйособствовать 
сходство мотивов исходной и новообразуемой структур и относительно высо
кая энергетическая устойчивость последней, что обеспечивает возможность 
ее существования в широком температурном интервале^-. Примером может слу
жить образование по каолиниту уже при Т < 2 5 0 °С  и Рц  q  =1 кбар (за  2 4  час.)

Естественно, своеобразие такой обстановки может реализоваться лишь в рам
ках определенных стехиометрических соотношений компонентов в системах.



в опытах с добавками MgCO^ пластинчатых 7А -  (Mg, А 1) -  серпентиновых
минералов с сохранением двухэтажного мотива слоистой структуры. Лишь 
при Т ^ 4 5 0 -5 0 0 °С  при прочих одинаковых условиях такие триоктаэдрические 
аналоги каолинита преобразуются в трехэтажные постройки талька с удалением 
излишков MgO или Mg0 + Si02 дающих соответственно начало формирования 
брусита или форстерита и шпинели (см. рис. 1 ).  Другим примером может слу
жить синтез с MgSC4 или M gC O g^M g в системе, см. рис. 1 ) по каолиниту 
промежуточной частично упорядоченной триоктаэдрической смешанослойной

Р  и с. 2. Сопоставление данных о синте
зах фаз по каолиниту и по A l -S i -^елю  
состава: каолинит + MgCO^ в гидротер
мальных условиях (P j^ O  = ^ кбар, эк

спозиция 24 час., силикатный мате
риал: MgCOg = 4 : 1 )
С и н т е з ы :  а -  по каолиниту, б -  по А1- 
Si-гелю состава каолинита. Ф азы:
Мл -  муллит, Сл -  слюда, Фл -  флого
пит, Корд -  кордиерит; остальные ус
ловные обозначения см. рис. 1

ISO 3S0 ¥50 550 650°С
----------1------------ 1_________I_________I

фазы типа хлорит-монтмориллонит или хлорит-набухающий хлорит. В этих обра
зованиях как бы совмещаются структурные черты бе йделлитоподобной фазы 
I этапа и смешаносдойных построек II этапа вследствие протекания ряда про
цессов: значительных Si—Al-тетраэдрических замещений (в  условиях несколько 
повышенной щелочности) до уровня Si/ А 1-соотношений, отмечаемых у хлоритов, 
сопутствующей замены AI на Mg в октаэдрических позициях преобразуемой 
структуры и формирования межпакетных бруситовых построек при достаточном 
содержании Mg в системе. В качестве третьего примера можно привести осо
бенности синтеза 7 А  -  однослойного гексагонального аналога анортита по 
каолиниту как в опытах с СаС12 , так и CaSO^ (см . рис. 1 ) .  Как отмечалось 
(Франк-Каменецкий и др., 1973 ; и др.), структурное сходство каолинита и 
однослойного аналога анортита -  весьма значительно. Согласно гидротермаль
ным данным Дж. Гольдсмита и Е. Элерса ( 1 9 5 2 ) ,  температурная устойчивость 
последней фазы (в  области метастабильного существования до Т ~  3 6 0 °С  и 
перехода в каркасный анортит) также велика. Таким образом, выдержанное 
существование такой промежуточной фазы (без разделения I и II этапов)

обусловлено теми же причинами, что и 7% -  ( Al, Mg) -  серпентинов в опы
тах с каолинитом +MgCO^.

Сокращение этапов структурных переходов между слоистыми силикатами в 
гидротермальных условиях может происходить и вследствие причин иного ха
рактера, например из-за принципиальной невозможности реализации таких пе
реходов в условиях повышенной щелочности. Так, в опытах с каолинитом

+ К2С0 3^ а 2С0 з, когда pH гидротермальных сред достигает 7 - 8 1 после об

работки при Т > 3 5 0 °С , алюминий, проявляя свои амфотерные свойства, стано
вится аналогом кремния, так что формирование каркасных алюмосиликатов -  
калисилита, лейцита, натродавина, анальцима и нефелина (с  А 1̂ )  подавляет 
синтезы и структурные преобразования слоистых фаз.

Структурная преемственность. Уже первые опыты в хлоридных средах по
казали, что кристаллы каолинита в гидротермальных условиях при замещении 
их бе йде ллитопо добной фазой на I этапе не разрушаются на отдельные ионы

^Замеры pH после опытов.
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Р и с .  3. Схема трансформационного преобразования каолинита в гидротермаль
ных условиях кбар, Т = 2 0 0 -5 0 0  С, экспозиция 3 - 2 4  час.)

1 -  тетраэдры; 2 -  октаэдры; 3 -  межпакетные катионы; 4 -  обменные 
катионы и молекулы воды.
Обозначения фаз см. рис. 1

или атомы, а подвергаются преобразованиям трансформационно, так что фраг
менты исходной структуры используются как строительный материал при фор
мировании структуры новообразования. В коротких опытах (3  часа) с NaCl  
и MgClr» можно было наблюдать псевдоморфное замещение бейделлитом пла
стинок каолинита с периферии, с сохранением в центре реликтовой точечной 
микродифракционной картины (Франк-Каменецкий /И др., 1 969  и др.). Пред
ставляло интерес исследовать, является ли описываемая реакционная зона 
структурированной и в какой степени. Короткие опыты с каолинитом, диккитом 
и метагаллуазитом -  каолиновыми минералами сходного состава, но различаю
щимися по своей структуре, в присутствии КС1 показали, что по 1 Тк каоли
ниту синтезируется К-слюда 1 М (с  примесью политипа 2 М ^ ),  по диккиту 
2М ^ -  слюда 2М ^ (с  примесью 1 М ), наконец, по метагаллуазиту -  разупо- 
рядоченная гидрослюда. Проведенные опыты свидетельствовали о преемствен
ности крупных блоков исходной структуры с сохранением геометрического 
подобия в объеме. Новый материал в том же аспекте был получен в опытах ’ 
по замещению каолиновых минералов 7 А -  (Al ,  Mg) -  серпентинами ( Р ^ О  =

= 1 кбар, Т = 4 5 0 °С , экспозиция 24  час, добавка MgCO^)^-. Оказалось, что 
в этих условиях по каолиниту, диккиту и метагаллуазиту синтезируются (А 1, 
Mg) -  серпентиновые минералы структурного типа В , тогда как по накриту -  
структурного типа -  Д (Звягин и др., 1 9 6 5 ) ;  политипные модификации таких 
новообразований по указанным минералам различаются и относятся к 1М ( З Т ) . 
в опытах по каолиниту, 1М (З Т )  или 2М ^ -  по диккиту, 2М ^ -  по метагал
луазиту, 2Н 6Т -  по накриту.

Таким образом, экспериментально выявляется тот важный факт, что струк
турная преемственность при трансформационных преобразованиях возможна 
не только между диоктаэдрическими, но и между ди- и триоктаэдрическими 
слоистыми силикатами. Механизм синтеза и условия формирования различных 
политипов, кроме таких важных факторов как температура, давление, состав 
среды, контролируется структурными особенностями исходного материала.

Новые стороны этого процесса вскрываются при сопоставлении экспери
ментальных данных по опытам с исходными материалами, имеющими различ
ную степень структурной подготовки -  A l—S i-гелями и кристаллическими фа
зами сходного состава. На рис. 2 видно, что при О = ^ к^аР в темпера-

Исследования проводились совместно с В .А . Шитовым и Нгуен Тат Чамом.



турном интервале 2 5 0 -6 5 0 °С  с добавкой MgCC^ по каолиниту и А1—Si-Гелю 
состава каолинита за 2 4  часа формируются различные фазьи Среди них не— 
слоистые образования в смеси фаз — кордиерит, гидральсит, муллит при 
Т> 3 5 0 °С  преобладают или исключительно отмечаются только в опытах с 
А1—Si-гелями, где заведомо не проявлены элементы слоистой структуры 

Об особенностях синтеза смешанослойных фаз. Новые данные получены и 
об условиях и механизме образования смешанослойных фаз. Ранее синтезами 
в хлоридных средах было установлено (Франк-Каменецкий и др., 1969, и др.), 
что важная роль в последовательности формирования структуры принадле
жит бейделлитоподобной фазе, характеризующейся полярным распределением

зарядов в структуре (с  А 1^ + А 1̂  ) и образующейся при твердофаэовом пре
образовании каолинита в присутствии минерализованных паровых фаз по схе
ме рис. 3. Более поздние опыты выявили возможность синтеза смешанослой—

Р и с .  4. Схема образования фрагментов структур в рентгеноаморфных А1 —Si -  
гелях, особенности синтеза фаз и структурные их преобразования в гидротермаль
ных условиях (^ н 20 =1- 2 кбар’ Т ^ 3 5 0 -4 0 0 ° С ,  экспозиция -  10  сут.)

А -  образование каолинита по спектрально-чистому A l-S i-гелю ; Б -  последо
вательность синтеза фаз по тому же гелю с добавками СаС12 j  В  -  синтез частич
но упорядоченного смешанослойного( А1, Mg )-серпентина -  набухающего хлорита 
по А1 -  Si-гелю  состава: каолинит + MgCOg (вес. соотношение гель: MgCOg =  
- 4 : 1 ) .  Ф р а г м е н т ы  с т р у к т у р :  1  и 2 -  Si-О  и А 1 -0  тетраэдры, 3 и 4 -  
ди- и триоктаэдры, 5 — примеси (добавки ионов9 низкая концентрация), 6 —молеку
лы воды, 7 -  межпакетные катионы. Кружками обведены фрагменты структур, 
образующихся по гелю.

Обозначения фаз см. рис. 1



ных фаз, как метастабильных стадийных образований, практически со всеми 
катионами ( К, Na, Са, Mg и анионными C l .S O ^ C O g  -  средами; см. рис. 1 ) .
Однако наиболее интересным оказалось, что образование их хотя и затруднено, 
но возможно и по рентгеноаморфным А 1—Si-гелям с различными добавками 
( Томашенко и др., 197 1 ).

Систематическое исследование этого вопроса специальными гидротермаль
ными экспериментами выявило важную роль минерализующих добавок в меха
низме их синтеза по гелям, определяющих появление в рентгеноаморфной мас
се геля строительных единиц определенных типов. Оказалось, что если степень 
очистки А 1—Si -геля от посторонних примесей велика, (~  вес. % примесей -  Na, 
Ca,Mg, Fe, по данным количественного спектрального анализа^ 0 , 0 6 ) ,  то 
при P flg ) = 2 кбар, Т < 3 7 0 °С  за счет геля с A ^O g  :S i0 2 = l f 2 синтёзиру-

ется 1Тк каолинит с высокой степенью совершенства кристаллической струк
туры. Это свидетельствует о возникновении в этих условиях строительных 
единиц лишь двух типов: Si- О -тетраэдрических И 'А1 -0 Н-октаэдрических сеток 
(рис. 4,А ) .  Однако в тех же условиях по неочищенному гелю в широком ин
тервале А 1—Si -стехиометрических соотношений синтезируется, как обычно, 
бейделлитоподобная фаза с полярным распределением зарядов (рис. 4 , Б ) .  Сле
довательно, можно полагать, что именно примеси (особенно К и Na) являются 
причиной значительного усложнения набора исходных фрагментов структур, 
среди которых возникают уже не только Si—О -  и А1—ОН-элементарные слоистые 
постройки, но и (Al, Si)-Q-ceTKH. Последующая добавка катиона Са в раз
бавленных хлоридных растворах (при pH = 5 -6 ) приводит к закономерной ре
организации трехэтажных фрагментов протоструктур бейделлитового типа в 
смешанослойные 1 :1 , например рек тори тового типа. В опытах с гелями состава 
каолинита и небольшой примесью MgC03 (вес. отношения A 1-Si -гель: MgC03 = 
=4 :1 ) в широком интервале Т = 3 0 0 -6 0 0 °С  при -  1  кбар уста

новлено формирование новой частично упорядоченной смешанослойной фазы -  
(A l ,Mg)  серпентин -  набухающий хлорит (см. рис.4 ,В ). Опыты показывают, 
что строительными единицами для образования этой фазы, вероятно, служили,
Si-О  и (Si, А1) -  О-тетраэдрические сетки, а также фрагменты построек
бруситового типа. Последние, имея значительно большие линейные размеры, 
в отличие от С а-ионов в вышеописанном примере, встраиваются лишь с ча
стичной упорядоченностью в межпакетные промежутки новообразуемой структу
ры. Дефектность последней, вероятно, связана также с большой скоростью ее 
образования, что является причиной низкой упорядоченности распределения 
отрицательных зарядов в смежных S i 0 - O - n (S i ,  А1) -0 -сетках протоструктур.

Выводы

1 . Дается обобщение данных о стадийности процессов фазообразования по 
каолиниту в гидротермальных средах с катионами K,Na, Са, Mg и анионами -  
Cl, SO4 , СО3. Показано, что такая стадийность приводит к появлению зна
чительного разнообразия фаз и закономерной их смене во времени и с воз
растанием температуры опытов.

2 . Выявляются новые черты процессов структурной преемственности при 
формировании слоистых силикатов, проявляющиеся в возможности структурного 
наследия между различными каолиновыми ( диоктаэ прически ми) и синтезирован
ными по ним 7 К (A l ,  Mg)-^epneHTHHOBbiMH (триоктаэдрическими) образова
ниями.

3. Сопоставление трансформационных реакций по готовым слоистым струк
турам и рентгеноаморфным Al—S i-гелям позволяет выявить наличие определен
ных типов строительных фрагментов при фаэообразовании по гелям в гидротер
мальных условиях -  отдельных Si—0 - ,  (Si, Al) -  0 - ,  A l—О Н - и Mg—ОН-сеток
и пр., что имеет важное методологическое значение и показывает конкретное 
различие синтезов смешанослойных фаз по исходным материалам с различной 
степенью структурной подготовки.



4. Приведенные данные по воздействию характера структурированности 
исходных материалов» термодинамических условий и анионного/катионного 
состава среды на процессы трансформационных преобразований глинистых мине
ралов» должны учитываться при анализе регионального эпигенеза — начального 
метаморфизма природных образований.
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а  в. котов

ГИДРОТЕРМ АЛЬНЫ Й ЭКСПЕРИМЕНТ ПРИ МОДЕЛИРОВАНИИ  

С ТРУК ТУРН Ы Х  ПРЕОБРАЗОВАНИИ ГЛИН

П о с т а н о в к а  в о п р о с а *  При экспериментальном моделировании процессов 
постдиагенетических преобразований важнейших минералов глин -  представите
лей групп каолинита, монтмориллонита, слоисто-ленточных силикатов и других 
при повышенных Р -Т -Х -п а р а  метрах1 нужно было решить три главные задачи:
1 ) выделение типов химических реакций, 2 ) выявление их структурного меха
низма, 3 ) исследование возможностей использования методов термодинамики 
для обсчета реакций с целью наилучшего согласования эксперимента, теории 
и природных наблюдений. Последние свидетельствуют (Логвиненко, 1 9 68 ; 
Коссовская, Шутов, 1 971 ; Карпова, 1972 ;и  др.), что региональный эпигенез 
осадочных отложений обычно происходит в условиях Т ^ З О —3 0 0 °С , Р М О О -  
3 0 0 0  кг/см2 , при пористости пород ~  2 -15% , в присутствии межгранулярных 
минерализованных растворов, из которых Na, Са, Mg, К—хлоридные, как 
правило, являются наиболее глубинными, нагретыми и реакционными. Вслед
ствие этого именно экспериментам с хлоридными растворами ( ~  0 ,5 -  
1М ) в интервале Т= 1 0 0 -7 0 0 °С , при Рн20  = 1 -Ю 'к б а р  уделялось главное 
внимание. Ранее мы подробно останавливались на освещении методических 
вопросов экспериментирования при высоких Р-Т-парам етрах (Котов, Копейкин,
197 2 ) ,  на описании конкретных преобразований слоистых силикатов и струк
турного механизма реакций (Франк-Каменецкий, 1 969 ;  Котов, Шитов, 1 9 7 1 ) .  
На примере обсчета некоторых из них обсудим важные, с нашей точки зрения, 
вопросы петрологии процессов ката- и метагенеза. Использование расчетных 
термодинамических методов на базе специально подобранных термохимических 
констант представляется особенно целесообразным, так как помогает реально 
оценить завышения температур опытов, занижения их экспозиций, т.е. позволя
ет выявить те минимальные Р -  Т -  Л-характеристики равновесных фазовых пе
реходов, относительно которых объективно могут рассматриваться соответствую
щие параметры аналогичных природных процессов.

Для проведения расчетов литературные данные о термохимических констан
тах минералов были дополнены сведениями об энтропии ($298  ̂ коэффициентов

а» Ь, с, уравнений теплоемкости Ср, мольных объемов и изобарно-изотерми
ческих потенциалов (Z °29q и 7} ) .  В вычислениях указанных недостающих

величин для сепиолита, палыгорскита, ди- и триоктаэдрических монтмориллони
тов, триоктаэдрических хлоритов широко использовались приближенные расчет
ные методы (Николаев, Доливо-Добровольский, 1 9 6 1 ; Ландия, 1962 ;  Говоров, 
1 9 67 ; Фонарев, 19 6 7 ;  Карпов и др., 1 9 6 8 ; Маракушёв, 1 9 6 8 ; Иванов, 1970, 
и др.) и большой опыт методических приемов, накопленный указанными авто
рами.

На основе экспериментальных результатов, полученных при повышенных 
Р— Т% нами и другими исследователями обсчитывались две модели ката- и 
метагенетических процессов -  дегидратационная и дегидратационно-ионная. 
Первая схематически изображается уравнением реакции А = В + дегидра
тации минерала А с образованием минерала В безводного, или обедненного 
ОН-группами. Вторая -  0 + ^ 0  = Д + i* + (  ОН)- , гДе дегидратационные соотноше
ния твердых фаз С и Д осложняются процессами удаления или поглощения 
ими ионов ( i+f ОН") , насыщающих сжатую пйровую фазу в условиях ее опре
деленной кислотности-щелочности.

Работа проводилась в лаборатории высоких температур и давлений Н.-иссл. 
ин—та земной коры, на кафедре кристаллографии ЛГУ* и в лаборатории элек
тронной микроскопии ВСЕГЕИ.



Д е г и д р а т а ц и о н н а я  м о д е л ь ,  Для реакций дегидратации с участием 
слоисто-ленточных силикатов:

0,86 Пал + Н2О = 1,12 М-ди + 0,4 М-три + 0,84 Кв и (1)

2,9 Сеп+ SHgO = 8 Mg—монт + 2,8 Кв* ( 2 )

расчетными методами в координатах Р ^ О  -  Т выявлены моновариантные

кривые, которые, как видно на рис. 1 , имеют крутой отрицательный наклон. 
Однотипное положение этих кривых подчеркивает сходство указанных минералов 
в структурном отношении и в отношении состава.

Четыре моновариантные кривые реакций:

2,9Cen+3K20=8Mg-MOHT+ 2,8 Кв (Й)

3Mg— монт= 2,9 Т а + 0,4 Кв+ 0,4 Н20 (3)

ЗСеп+2 Н20  =8 Т а +4 Кв (4 )

0,4 Сеп + 2,8 Т а +0,8 Н^О -  4 M g -монт (5 )

пересекаются в нонвариантной точке а с низкими параметрами Т =2 3 5 °С  
и бар, так что только первые два из четырех указанных процессов

можно ожидать в широком интервале Р - Т  условий постдиагенетических измене
ний осадков. Другая моновариантная точка 6 ( ^ ^ 0 ^  бар, Т ~  3 5 0 ° )

отвечает пересечению моновариангных кривых реакций:
10 М-ди =Хл + 6,5 Пф + 11 Кв + 2Н2О

5,8 М-ди= М-три+ 4,3 Пф + 2,1 Кв +1,8 Н^О

И  М-три + 33,65 Пф+15,6Н20  «  42,8 М-ди +2,1 Хл

10 М-три + 5,ЗПф + 6,4 Н20  = 5,9 Хл +42,8 Кв 

5,3 М-ди+ 6,5 М-три + 3,1 Н20  = 4,3 Хл + 33,65 Кв,

(6)

(7)

(8) 

(9)

(10)

которые объединяют фазовые соотношения таких важных в зонах ката- и мета
генеза минералов, как ди- и триоктаэдрические монтмориллониты, хлорит, пи
рофиллит и кварц. Расчеты свидетельствуют о том, что реакции ( 6 ) и ( 1 0 )  
и стабильные соотношения участвующих в них фаз можно ожидать лишь в от
носительно малоглубинных условиях, где Pjj д  ниже 10 0 0  бар, тогда как

реакции ( 7 ) ,  ( 8 ) и ( 9 )  более вероятны в глубинных зонах. Моновариантные 
кривые реакции ( 8 ) и ( 1 0 ) имеют крутой отрицательный наклон, остальные -  
положительный. Другие важные моновариантные кривые, отвечающие реакциям 
разложения каолинита + кварца (Жариков и др., 1 9 7 2 )  близки к упомянутым 
и располагаются при более низких температурах -  3 1 0 -3 2 0 °С  в широком 
интервале P||^q .

Сопоставление данных об условиях преобразования осадков в природных 
зонах ката- и метагенеза (Р  = 1 0 0 -3 0 0 0  атм, Т = 3 0 -3 0 0 °С ,  по Н.В. Лог
виненко, 1 9 6 8 )  с экспериментальными и расчетными сведениями о Р ^ О  -

Т -границах фазовых превращений упомянутых минералов глин в рамках дегид- 
ратационной модели выявляет ряд интересных проблем, требующих специаль- 1

1 Здесь и далее: Сеп -  сепиолит; Пал -  палыгорскит; М-ди, М-три и Mg-м он т -  
ди—, триоктаэдрические и Mg-монтмориллониты соответственно; №  -кварц;
Та -  тальк; Хл -  триоктаэдрический хлорит; Пф -  пирофиллит; Кл -  каолинит; 
Бд -  бейделлит; П -  парагонит; Дс -  диаспор; Кр -  корунд; А н д — андалузит; 
Аб -  альбит.



Ри с .  1. Верхние температурные пределы устойчивости некоторых слоистых 
и псевдослоистых силикатов в рамках дегидратационной модели

А, Б, В -  поля начального, позднего катагенеза и метагенеза соответственно 
(по Н.В. Логвиненко, 1 9 6 8 ) .  Ф р а г м е н т ы  с т р у к т у р :  1 -  тетраэдры, 2 и 
3 -  октаэдры ди- и триоктаэдрических структур соответственно, 4 -  брусито- 
вый слой хлоритов, 5 -  обменные катионы и молекулы воды; 6 -8  -  геотерми
ческий градиент (град/км): 6 -  100 , 7 -  30 , 8 -  10

ного обсуждения. Так, согласно приведенным выше результатам, отражающим 
равновесные Р^ q  -  Т соотношения устойчивости минералов, каолинит, на

пример, может существовать во всем интервале Р -Т  условий ката- и метагене
за, тогда как согласно природным наблюдениям этот минерал, как правило, не 
сохраняется даже среди минеральных ассоциаций зон начального метагенеза*
То же относится к слоисто-ленточным силикатам -  сепиолиту и палыгорскиту. 
Далее, согласно полученным РН20” ^ соотношениям едва ли можно встретить

хлорит-монтмориллонитовые преобразования даже в условиях глубинного ме
тагенеза, тогда как в природе они проходят значительно раньше, т.е. при Р -  
- Т  параметрах позднего катагенеза. Наконец, в природных областях распростра
нения осадочных отложений всю последовательность изменений структур от 
слоисто-ленточных к трехэтажным и далее четырехэтажным можно наблюдать 
в большинстве разрезов мощностью 3 -5  км для областей с геотермическим 
градиентом около 15 град/км. В рамках дегидратационной модели такая по
следовательность рассчитывается для осадочных толщ мощностью не менее 
1 3 -1 5  км, при геотермическом градиенте около 30  град/км, т.е. для раз
резов отложений межгорных, предгорных прогибов и парагеосинклиналей. По
скольку нет оснований сомневаться в правильности равновесных данных, ес
тественно предполагать, что на формирование природных минеральных ассо
циаций, кроме весьма влиятельного температурного фактора, оказывают дей
ствие и другие факторы, причем не менее эффективные, чем температурный. 
Кратко остановимся на их рассмотрении в свете полученных результатов.

Выше уже отмечалось одно важное преимущество равновесных соотноше
ний по сравнению с эмпирическими экспериментальными * чисто качественными 
наблюдениями -  это независимость первых от фактора времени. Так как мо- 
новариантные кривые дегидратационной модели отражают равновесные или



весьма близкие к ним фазовые взаимоотношения, следовательно все кривые 
здесь строго закреплены в ~ Р координатах и их положение не зависит

от влияния фактора времени. Например, постановка опыта даже протяженностью 
в Несколько лет, никак не могла бы сместить кривую разложения каолинита 
в область низких температур к полю Р -Т  параметров катагенеза. В противном 
случае пришлось бы считать, что в определении термохимических констант 
каолинита, пирофиллита и кварца допущены грубые ошибки, а для этого пред
положения нет сколько-нибудь серьезных оснований. Таким образом, обсуждав
шиеся выше несоответствия, вытекающие из сопоставления расчетных данных 
дегидратационной модели и природных наблюдений, никак не связаны с недо
учетом действия фактора времени.

Трудно предположить также, что обсуждавшиеся несоответствия равновес
ной q — 7 модели природным наблюдениям связаны с недоучетом в расче

тах фактора давления. Действительно, формальными приемами, предполагая, 
что ^Н20 меньше ^Н20 = Р оЬщ + ^СО^^цр газов» можно было бы так пере

считать P\]^Q— T координаты упоминавшихся моновариантных кривых, что на

диаграмме это сильно уменьшило бы размеры дивариантных полей устойчи
вости гидроксилсодержащих фаз -  каолинита, монтмориллоноидов и проч. Одна
ко полученные таким пересчетом новые значения температурных пределов их 
устойчивости (5 0 -1 0 0 ° С ) ,  сопоставляемые с отмеченными 7 ° С  в природных 
зонах катагенеза, относились бы тогда к таким высоким давлениям ^общ 
(например 8 -1 0  кбар), существование которых нереально предполагать для 
этих зон. Следовательно, и на этом пути невозможно добиться удовлетвори
тельного согласования данных равновесной Руj g —7 дегидратационной модели

1л
и наиболее характерных наблюдаемых пределов устойчивости минералов глин. 
Все сказанное приводит к заключению о принципиальных ограничениях обычной 
Р щ О - 7 Дегидратационной модели при интерпретации наиболее распространенных

постдиагенетических процессов.
Д е г и д р а т а ц и о н н о - и о н н а я  м о д е л ь .  Соотношения устойчивости неко

торых распространенных в природе слоистых силикатов в гидротермальных 
условиях под давлением рассмотрены на примере системы NaCl — A l^ g -S iC ^  —

Н20  в зависимости от вариаций активностей Na+ и Н+ , с учетом сведений о 
распространенности, стабильности и метастабильности фаз в природе. Отчасти 
фазовые* взаимоотношения каолинита, пирофиллита, парагонита и альбита в 
этой системе обсуждались в экспериментальном исследовании Дж. Хемли и 
В .Р . Джонса (Hemley, Jones, 1 9 6 4 ) ,  которые отметили зависимость равно
весного появления и исчезновения фаз от вариаций ^Н20 — пока-

зали, что они индифферентны к a g j .  С  учетом этих данных, ограниченных 
относительно высокими температурами и q  = 1 кбар, нами были построены

. W  2 , eNa+
частные l g -------- Т диаграммы (рис. 2 ) и обобщена Ig -----------Т -Р ц  п  блок“

а а *'9^
Н+ х V

диаграмма (рис. 3 ).  На всех проекциях особое внимание уделено низкотем
пературным фазовым соотношениям силикатов для не слишком высоких кон
центраций N a -иона (меньших, чем необходимо для появления нефелина, сода
лита и др.) и нейтральных -  слабокислых гидротермальных сред, чаще всего 
встречающихся в природе. Все фазовые ассоциации увязаны с помощью пра
вила фаз.

Каолинит в такой системе оказался устойчивым лишь в присутствии самых 
разбавленных натрийсодержащих растворов. Его верхний температурный предел 
устойчивости может достигать ~  3 2 0 °С  при ^Н20  = ^ ^ ^  кг/см^ (Жариков и

др., 1 9 7 2 ) .  Однако даже небольшое повышение отношения а / а  в паровой
Na * 1Г



фазе приводит к резкому снижению устойчивости этого минерала согласно 
реакции:

0,67Бд + Щ О  = 0,78Кл * 0,89Кв + 0,22Na+ + 0,22(ОН)“  

при переходе его в Na-бейделлит.
При повышенных температурах, когда двухэтажная структура каолинита 

неустойчива и сменяется трехэтажной структурой пирофиллита, последняя 
также может разрушаться задолго до достижения верхнего температурного 
предела ее устойчивости ( ~  3 7 0 °С ),  известного в чистой системе А 1^0^ — 
Si02 — Н2Р,если  появляется Na+ во флюидной фазе. На смену пирофиллиту 
здесь появляется Na-бейделлит согласно реакции:

3,03 Бд + ЗКв + Н20  *  3,53Пф + Na++ (ОН)*;

Однако с повышением температуры поле устойчивости последнего сильно су
жается и выклинивается при 5Г~400°С  и q  *= l b O O  кг/см2 в нонвариант-

ной точке, где сосуществуют четыре фазы: Na-бейделлит + пирофиллит +

Р и с .  2. Верхние температурные пределы устойчивости некоторых гидроксилсо
держащих фаз в рамках дегидратационно-ионной модели

а -  изобарическое сечение, км/см^; б -  то же, *2 0 0 0  кг/см^.
Ф р а г м е н т ы  с т р у к т у р :  1 -  тетраэдры, 2 -  октаэдры, 3 -  межпакетные и 
4 -  обменные катионы и молекулы воды



Р и с .  3 . Блок-диаграмма p ^ ^ Q - T - l g  ( flN a +^f l иллюстрирующая вариации

пределов устойчивости фаз в зависимости от сопряженных изменений различных 
факторов -  температуры, давления, степени минерализации, кислотности -  ще
лочности гидротермальной среды

а -  общий вид диаграммы; б -  фрагмент ее, отражающий сокращение поля 
устойчивости Na—бейделлита с возрастанием давления. А, Б, В и 1 -4  -  то же, 
что на рис. 1 и 2; 5 -  поле устойчивости бейделлита; 6 -  границы полей ка
та - и метагенеза (по Н .В. Логвиненко, 1 9 6 8 ) ;  7 -  кривая, ограничивающая 
поле устойчивости N а—бейделлита

+ парагонит + кварц. Таким образом, на смену Na-^ейделлиту здесь при по

вышенных Т °С появляются парагонит и кварц Другая важная нонвариантная

^ а +
выявляется расчетами при Т ~ 2 8 0 °С  и lg ------- шв 3,5.  Здесь устойчивы

л _.
точка

Н+
Na-бейделлит + парагонит + альбит + кварц. Сближенные моновариантные кри
вые, отвечающие реакциям:

1.74П + ЗКв + Н20  = 2,24Бд+ Na+ + (0Н )“  
и

1,165Аб + Н20 = 0,5Бд + 1,66 Кв + Na+ + (О Н )",

ограничивают поле устойчивости Na-бейделлита со стороны повышенных значе- 

чений lg — .
V

В1 неравновесных условиях, распространенных в природе при гидротермальном 
метаморфизме глин, указанное поле бейделлита может существенно сократить
ся за счет появления переходных к парагониту метастабильных слюда-монт- 
мориллонитовых смешанослойных фаз.



Расчеты, проведенные для повышенных Рц  п » (~  5 кбар) не выявили прин- 

ципиальных отличий в фазовых соотношениях, установленных для случая  ̂ О “  

1 0 0 0  кг/см Однако здесь обнаруживается важная для понимания природных 

процессов тенденция сокращения размеров lg _ j  -  поля устойчивости -  Na-бей-

V
деллита, что не следовало из пол укол ичественных экспериментальных данных.

V
В о з м о ж н о с т и  д и а г р а м м  т и п а  Р^  Q -7 -lg —  для  и н т е р п р е т а ц и и

2 V
п р и р о д н ы х  п р о ц е с с о в  п о с т д и а г е н е т и ч е с к и х  и г и д р о т е р м а л ь н о 
м е т а м о р ф и ч е с к и х  п р е о б р а з о в а н и й  о с а д к о в .  На примере сопоставле-

а
, Na+

ния диаграмм q  —Г и l g - — — P|_j q —T для каолинита рассмотрены возмож-

2 вн+ 2
ности таких диаграмм для обсуждения устойчивости этого минерала в ходе 
постдиагенетических и гидротермально-метаморфических процессов изменения 
осадков. Согласно экспериментальным данным, если каолинитсодержащие осад
ки будут свободными от посторонних примесей и окажется возможным опи
сать состав природной системы стехиометрическими соотношениями окислов 
системы S iC ^ -^ O ,  каолинит в ассоциации с кварцем может сохра
няться в широком интервале Ppj q  вплоть до Т ~ 3 2 0 -3 3 0 °С , пока при боль-

2
шей температуре не сменится пирофиллитом. Как отмечалось, поле каолинита 
в этих идеализированных условиях в координатах Рц^ q — 7 будет настолько

велико (рис. 4 ) ,  что перекроет поля возможных Рц q —7 параметров областей

ката- и метагенеза.

Однако при наличии в паровой фазе примесей хлорида Na при тех же 
РН q —7 параметрах упомянутое широкое поле устойчивости каолинита сущест-

2 , * N a +
венно сократится разграничительными изолиниями с lg ------  = 2 ,3  -► 2 ,5  -►

V
-► 2,7 и т.дм по одну сторону которых окажутся устойчивыми Кл + Кв, а

Na+
по другую -  Na-бейделлит (см , рис. 4 ) ,  При этом изолиния с l g ------ = 2 ,3

V
пересечет поле возможных Рц  Q—7 метагенеза, а 2 ,7 -  катагенеза. Анало-

гичное сокращение области устойчивости Na-бейделлита (например, ранее сфор-
а

. Na+
мировавшегося по каолиниту) может быть прослежено при повышении l g ----- ---

V
* 3 , 5  -► 7 ,0 , При этом появление альбита + парагонита или одного лишь аль
бита вместо Na-бейделлита будет определяться только тем, существовал ли 
последний в осадках с кварцем или порода была мономинеральной -  Na -б ей -  
деллитового состава. Расчетами для линий того и другого вида на диаграммах 
выявляется их крутой наклон к удлинению общего контура Рц q — T полей ката-

CL 2
, Na+

и метагенеза, так что определенные показатели l g ------могут служить своеоб-

V
разными реперами, разделяющими эти поля.

Таким образом, расчеты показывают, что не существует какой-либо фик
сированной границы, разделяющей поля устойчивости каолинита, Na-бейделлита 
или альбита и парагонита, если неизвестны pH и концентрации Na+ в межгра
нулярной паровой фазе.Становится также ясным, что и диаграммы типа р ц  q — T

2



и lg -----  — Рн 0 "“^ справедливы, но каждая должна использоваться по назна-

v  2
чению для согласования экспериментальных данных и природных наблюдений. 
Первый тип диаграмм применим, вероятно, в ограниченных с лучам , а именно 
для анализа природных процессов постдиагенетических изменений осадков или 
околожильных гидротермальных изменений в присутствии поровых вод, не 
содержащих растворенных солей или слабоминерализованных. Второй -  более

4 t.

3000
Р и с .  4 .  Сокращение размеров полей 
устойчивости ассоциаций Кл+Кв с по
явлением N а-бей целлита (длинный пунк
тир) и Бд+ Кв -  с появлением альбита + 2000 
+ парагонита (короткий пунктир) при
возрастании lg(a / а , )  в условиях

Na+ Н+

различных температур и давлений 1000

Условные обозначения см. рис. 1 -3

универсален, так как учитывает большее количество задаваемых извне неза
висимых термодинамических параметров -  Pu rj, 7 ,л ,, а Известно,

‘ *2^  Na+ Н+
в частности, что состав природных вод в зависимости от конкретной геологи
ческой обстановки и геологической истории формирования регионов может 
варьировать в широких пределах. Очевидно, только совместное литологичес
кое (с  подробным исследованием состава минералов, содержащихся в них 
газово-жидких включений и пр.) и гидрохимическое изучение таких регионов, 
включающее построение соответствующих термодинамических моделей, может 
пролить свет на историю формирования минеральных ассоциаций, слагающих 
их пород и месторождений полезных ископаемых.
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M. Ф. СОКОЛОВА

СИНТЕЗ СЕРПЕНТИНОВЫ Х И ХЛОРИТОВЫ Х МИНЕРАЛОВ  
ПРИ ПОВЫШ ЕННЫХ Т ЕМ П Е РА ТУ РА Х  И ДАВЛЕН И ЯХ

Сравнительно недавно был выполнен ряд фундаментальных работ по гидро
термальному’ синтезу хлоритовых и серпентиновых минералов в системе MgO— 
Al20 3- S i 0 , - H ,0  (Joder, 1 9 5 2 ; Roy, Roy, 1 9 5 4 ; Nelson, Roy, 1 9 5 8 ; G il-  
lery, 1 9 5 9 ) .  Они позволили установить пределы простирания твердых раство
ров в этих двух группах минералов, определить Р -Т -область их стабильности, 
выявить зависимость политипов серпентинов от состава. Главнейшие выводы 
представлены Ф.Гиллери (Gillery, 1 9 5 9 )  в виде диаграммы (рисунок). Было 
доказано, что хлориты являются высокотемпературными полиморфами серпен
тинов, отвечающих составам (Si^_xAlx )(Mg^=xAlx )OjQ(OH)Q, 2 >х >0 ,75 ; 
что температура полиморфного перехода несколько варьирует в зависимости 
от состава и довольно высока — 4 5 0 —5 0 0 °С , по Ф.Гиллери (Gillery, 1 9 5 9 ) ,  
и 3 6 0 -5 0 0 °С , по Б .В . Нельсону и Р .Рою  (Nelson, Roy, 1 9 5 8 ) .



Полученные экспериментальные результаты способствовали пониманию ге
нетических связей между хлоритовыми и серпентиновыми минералами в ме
таморфических породах, объясняли наблюдаемые закономерности в распростра
нении отдельных минеральных разновидностей в них. Однако в раскрытии фак
та аутигеиного формирования хлоритовых и серпентиновых минералов в оса
дочных породах эти эксперименты могут оказать лишь весьма скром
ную помощь.

Действительно, известно немало случаев аутогенного синтеза главным обра
зом хлоритовых, реже серпентиновых, минералов в поровом пространстве зер
нистых разностей осадочных пород, которые никогда не погружались на зна
чительные глубины и в пределах которых не было термальных источников. В 
качестве примера можно указать на обильные проявления постдиагенетических
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аутогенных хлоритовых и серпентиновых минералов в песчаниках и алевроли
тах неокома Западно-Сибирской плиты. Это типичные осадки замкнутого мор
ского бассейна. Глубина залегания 2000-2500 м, температура поровых вод 
не выше 200 С. Наиболее вероятными реагентами, взаимодействовавшими 
с находящимся в растворе Mg при формировании магнезиальных силикатов, 
следует признать глинистые минералы и полевые шпаты.

Настоящая работа и посвящена обсуждению результатов экспериментов по 
взаимодействию растворов хлорида магния с главнейшими структурными раз
новидностями глинистых минералов и полевым шпатом в относительно 'м яг
ких* гидротермальных условиях.

Существен выбор температуры реакций, ибо важно не перейти тот темпе
ратурный барьер, за которым кончается область стабильности низкотемпера
турных минералов и минеральных ассоциаций. Как известно, Г = 4 0 0 °С  уже 
следует опасаться. Вместе с тем слишком низкие температуры требуют дли
тельного времени для достижения равновесия. В связи с изложенным большая 
часть опытов была проведена при температуре примерно 3 0 0 °С . Эта темпера
тура еще низка, чтобы изменить минеральные ассоциации, образующие при 
Р - Т .условиях зоны эпигенеза, но уже вполне достаточна, чтобы за сравнитель
но непродолжительное время (примерно один месяц) обеспечить достижение 
равновесия. Исходными материалами служили мономинеральные битовнит, као
линит с совершенной кристаллической структурой, монтмориллонит, сапонит 
и глинистая фракция из цемента песчаника (Пудинская скважина, глубина 
2 0 0 1  м ), в которой 14& хлорит был явно доминирующей фазой. Синтез про
водился в автоклавах при давлении до 2 0 0  ат. Опыты длились от одного ча
са до одного месяца. Концентрация растворов MgCl2-  13, 1 ,3 и 0,13% . Гид
ротермальный синтез осуществлен И.Н. Широких.

Экспериментальная часть

О п ы т ы  с б и т о в н и т о м .  При Т= 3 0 0 °С  и 13%-ном растворе MgCl2 ново
образования отчетливо выявляются уже в опытах, длящихся около часа. В этих 
условиях образуется дефектная монтмориллонитоподобная фаза. Рефлекс 001  
довольно интенсивен, однако при обработке образца глицерином серия базаль—



ных отражений иррациональна; по-видимому, это обусловлено тем, что в меж
слоевом пространстве уже имеются бруситовые 'островки*. Доля непрореаги
ровавшего битовнита еше велика. В опытах продолжительностью около 5 часов 
битовнит прореагировал почти полностью. Преобладающей по-прежнему является 
монтмориллонитоподобная фаза, но, кроме нее, появляется и небольшое коли
чество 7 А минерала, вероятно серпентинового.

С увеличением времени экспозиции доля 7 А фазы возрастает, и уже при 
24-часовых выдержках она становится доминирующей и вполне однозначно 
идентифицируется как шестислойный ортосерпентин. Рефлексы 0 6 0  и 0 6 6  
отчетливо обособлены, d ( 0 6 0 )  свидетельствует о триоктаэдрической струк
туре минерала. В небольшом количестве присутствует также 1 4 ^  фаза, кото
рою, вероятнее всего, является хлоритоподобным минералом, так как разбу
хание при обработке глицерином незначительно. Далее с увеличением продол
жительности опытов количество хлоритоподобного материала уменьшается, пол
ностью утрачивается и его способность к разбуханию, а наряду с интенсивными 
рефлексами шестислойного ортосерпентина 202  (d = 2 , 6 2 6  д ) ,  2 0 4  (d =
= 2 ,5 5 9  X ),  2 0 8  (d = 2 ,3 67  X) появляются и отражения 2 0 1  (<£ = 2 ,5 1 5  Я ),  
202  (d  = 2 ,1 5 8  X ),  типичные для однослойной ортосерпентиновой структуры.
В двухнедельных опытах эти рефлексы становятся весьма интенсивными, а 
при месячной выдержке однослойный серпентин становится преобладающей 
фазой.

Реакция идет и при более низких температурах, однако в таких условиях 
сильно замедляется ее скорость. Так, например, продукты месячного опыта 
при Т -2 0 0 ° С  соответствуют продуктам пятичасового опыта при Т= 3 0 0 °С .  
Использование менее концентрированных растворов ( 1 , 3  и 0 ,13% ) также за
медляет скорость превращений.

Некоторые опыты, выполненные с расплавом битовнита при Т = 3 0 0 °С  и 
13%-ном растворе MgC^ свидетельствуют о том, что образуются те же са
мые продукты, что и в опытах с кристаллическим битовнитом. Реакция на
чинается раньше, но формирование конечных стабильных фаз завершается бо
лее медленно.

Опыты с к а о л и н и т о м .  В этих опытах зафиксированы только серпенти- 
новые минералы. Небольшое количество триоктаэдрической фазы заметно уже 
в однодневном опыте при Т = 3 0 0 °С  и 13%-ном растворе MgC^* Через 3 су
ток каолинит более не обнаруживается. Преобладает шестислойный ортосерпен
тин, но в заметном количестве уже присутствует и однослойный политип. Да
лее с увеличением длительности эксперимента доля однослойной фазы увеличи
вается, и при двухнедельной выдержке ее количество по крайней мере не мень
ше, чем шестислойного серпентина. Серпентины окристаллизованы заметно 
лучше, чем в опытах с битовнитом: фиксируется большее количество слабых 
отражений, а сами рефлексы гораздо уже. 15-дневный опыт с использованием 
0,13% -ного раствора дал только шестислойный ортосерпёнтин.

Реакция может протекать и при более низких температурах. Количество 
триоктаэдрической фазы в месячном опыте при Т -2 0 0 °С  и 13%-ном растворе 
MgCl2 хотя и невелико, но устанавливается вполне однозначно.

О пыты с м о н т м о р и л л о н и т о м .  Если в опытах с битовнитом и каолини
том в новообразованных фазах сразу или довольно скоро начинает доминировать 
серпентин, то в опытах с монтмориллонитом продолжительное время преоблада
ет 14Х хлоритоподобная. фаза или хлорит. Формированию этой фазы предшест
вует образование триоктаэдрического монтмориллонитоподобного минерала, ко
торый определенно устанавливается уже в однодневных опытах. Через двое су
ток он становится преобладающим минералом, сохраняет почти полностью спо
собность к разбуханию, однако серия базальных рефлексов после обработки 
образца глицерином уже явно иррациональная.

Далее, с увеличением времени выдержки появляются базальные рефлексы, 
типичные для хлоритоподобной структуры. Рефлекс 0 0 1  вначале интенсивнее 
рефлексов более высоких порядков, но затем его интенсивность неуклонно умень-



шается, исчезает и разбухание структуры. Продукт десятидневных опытов уже 
может быть назван хлоритом. Серпентиновая фаза при 'таких выдержках еще 
не появляется или по крайней мере ее доля ничтожно мала. Но в 15-дневных 
опытах преобладающим минералом уже является однослойный ортосерпентин 
(интенсивность 7Х рефлекса во много раз больше 14 а ) .  Кроме него9 еще со
храняется небольшое количество хлорита. В опытах с 1 93 и 0,13%-ным раст
ворами MgC^ описанные процессы протекали медленнее.

Как и в реакциях с битовнитом и каолинитом, новообразования были отмече
ны и при Г = 2 0 0 °С .

В единичных опытах, проведенных при Г = 3 0 0 °С  и 13%-ном растворе M gC^  
с расплавом монтмориллонита, образованию серпентиновой структуры также 
предшествовало формирование хлорита.

О п ы т ы  с с а п о н и т о м .  Так как первым новообразованным продуктом в 
опытах с битовнитом и монтмориллонитом была триоктаэдрическая монтморилло
нитоподобная фаза, то представлялось интересным проследить за изменениями 
в тождественных условиях природного триоктаэдрического Mg-монтмориллони
та -  сапонита.

Уже в однодневном опыте при 7 = 3 0 0 °С  и 13% - ном растворе MgC^ 
серия базальных рефлексов образца, обработанного глицерином, становится ир
рациональной. Далее достаточно быстро формируется хлоритовая структура: при 
трехдневной выдержке разбухание уже незначительно, а продукт пятидневного 
опыта без оговорок может быть назван хлоритом. При более длительных эк
спозициях интенсивность 7 Я рефлекса начинает превосходить интенсивность 
14А отражения, выявляется и рефлекс с d = 2 , 5 1 5 ^ ,  что свидетельствует об 
образовании однослойной ортосерпентиновой структуры. В продуктах месячно
го опыта однослойный ортосерпентин становится преобладающей фазой, но не
которое количество хлорита еще сохраняется.

Как и в опытах с другими исходными веществами, уменьшение концентра
ций раствора MgC^ и понижение температуры не изменяют главной направ
ленности процесса, но заметно замедляют скорость преобразований.

Опы ты  с х л о р и т о м .  В связи с тем, что хлоритовая фаза, образованная 
в ходе синтеза по битовниту, монтмориллониту и сапониту, оказалась мета- 
стабильной по отношению к серпентину, важное значение приобретала экспе
риментальная проверка стабильности природных хлоритов.

Глинистая фракция из цемента песчаника (Пудинская скважина, глубина 
20 0 1  м ), где 14& аутигенный хлорит являлся доминирующей фазой, была гид
ротермально обработана при Т = 3 0 0 °С  и 13%-ном растворе MgC ̂  30-днев
ная выдержка привела к резкому изменению интенсивности 14 и 7 А рефлексов: 
в исходном образце они были примерно равны, а после опыта интенсивность 
7 Я рефлекса стала во много раз больше. Усилились также рефлексы с d =
= 2 ,5 1 5 А  и d = 2 ,1 5 8 Я . Эти изменения дифракционной картины позволяют впол
не определенно утверждать, что серпентин формируется за счет аутигенного 
хлорита. Метаморфический Mg-хлорит ( A l I V = 0 ,9 ) ,  гидротермально обработан
ный в тождественных условиях, как и следовало ожидать, не изменился.

Обсуждение результатов

Полученные экспериментальные данные однозначно свидетельствуют о том, 
что при достаточном снабжении системы магнием, независимо от состава и 
структуры исходных веществ, конечным продуктом изменения в 'м ягких' гид
ротермальных условиях являются серпентиновые минералы.

Когда отношение Si:А1 в реагентах находится в пределах 7 -2 ,5  (Gillery, 
1 9 5 9 ) ,  формируется только однослойный политип, в области 2 ,5 -0 ,8 5  сущест
вуют оба политипа: однослойный и шестислойный, в интервале 0 ,8 5 -0 ,5  присут
ствует лишь шестислойный политип. Хотя эти результаты получены для опытов 
с гелями, тип структуры серпентина и в наших опытах, по-видимому, предопре-



деляют пропорции Si и А1 в исходных минералах* Тогда становится понятным, 
почему в экспериментах с монтмориллонитом и сапонитом, где Si:А1 составля
ет соответственно 2 ,5  и 6 , образуется только однослойный политип, а с битов- 
нитом и каолинитом, для которых это отношение соответственно равно 1,3 и 1, 
формируются оба политипа*

В тех случаях, когда образуются оба политипа, первым всегда появляется 
шестислойный серпентин. Это позволяет полагать, что А1 активно участвует в 
реакции уже в самой начальной фазе.

Отношение S i А 1 в исходном минерале, по-видимому, определяет не только 
то, какие политипы могут формироваться, но и влияет на их окончательные про
порции. Уточнить это позволяют лишь весьма продолжительные опыты. Пока не 
ясно, одинаковы или различны составы двух политипов, когда они присутствуют 
совместно, и проходят ли изменения в составе каждого политипа с начала об
разования до момента достижения равновесия. Возможно, это удастся выяснить 
после определения параметров решетки.

Важным является установление метастабильности образующихся в ходе синте
за хлоритов и аутогенного постдиагенетического хлорита по отношению к серпен
тинам. Даже в тех случаях, когда гвремя жизни* хлорита было весьма продол-' 
жительным, как в опытах с монтмориллонитом и сапонитом, он в конце концов 
замещался серпентином.

На первый взгляд этот вывод противоречит результатам, полученным Д. Ро
ем и Р .Роем  (Roy, Roy, 1 9 5 4 ),  Б. Нельсоном и Р .Роем  (Nelson, Roy, 1 9 5 8 ),  
Ф.Гиллери и Хиллом (Gillery, 195.9 ), согласно которым серпентин является 
метастабильной полиморфной модификацией хлорита (см. рисунок). Однако та
кая взаимосвязь между хлоритом и серпентином справедлива только для ме
таморфических хлоритов, характеризующихся высоким слоевым зарядом ( А 1 ^  
от 0 ,7 5  до 2 ,0 ) .  Формирование хлоритов, обладающих столь высоким слоевым 
зарядом, происходит при температурах не менее 450^С  и давлениях не ниже 
6 4 0  ат (Yoder, 1 9 5 2 ; Roy, Roy, 1 9 5 4 ).

Логично предположить, что хлорит, образующийся в наших опытах, имеет 
низкий заряд (вероятно, 0 ,5 ^ А 1 ‘ * < 0 ,7 5 ) ;  этому благоприятствует и высокое 
отношение S i : А1 в исходном монтмориллоните и в сапоните. Такой же низкий 
заряд, по-видимому, имеют и природные аутогенные хлориты зоны эпигенеза. 
Вообще дифракционные картины синтезированных и аутогенных хлоритов обна
руживают поразительное сходство. Сходны и серия базальных рефлексов и ха
рактер общих отражений, свидетельствующий о неупорядоченности наложения 
слоев в направлениях осей а и Ь.

Минеральный вид конечных стабильных продуктов синтеза, как уже было от
мечено, не зависит от структуры исходных веществ, он определяется общим хи
мическим составом системы, температурой и частично давлением.

Остается рассмотреть, участвует ли структура исходного минерала в форми
ровании последовательных метастабильных фаз или и в этом случае влияние 
состава является превалирующим. С  этой целью для синтеза были выбраны наи
более контрастные по структуре минералы: слоистые силикаты структурного 
типа 2 :1  (монтмориллонит, сапонит) и 1:1 (каолинит), а также минерал с кар
касным типом структуры -  битовнит.

Наиболее доказательный ответ может быть дан после сопоставления полу
ченных данных и результатов опытов, выполненных в тождественных условиях 
с расплавами исходных веществ.

Исключительный интерес должны представлять прежде всего начальные ф^- 
зы, образующиеся по метакаолиниту и расплавам сапонита и монтмориллонита.

Пока же имеющиеся данные допускают двоякое толкование. Можно полагать, 
что трехслойная монтмориллонитовая структура предрасположена в магниевой * 
среде к преобразованию в трехслойную Mg-монтмориллонитоподобную структуру, 
а двуслойная каолинитовая структура более склонна к немедленному формиро
ванию двуслойной серпентиновой структуры. Иными словами, новообразованные



метастабильные фазы наследуют тип структуры исходного минерала (Франк-Ка
менецкий и др., 1 9 6 9 , 1 9 7 0 ). Однако можно представить и иное объяснение. 
Новообразования возникают на контакте раствора с исходным веществом. Монт
мориллонит дисперснее каолинита и богаче его по содержанию SiOg, поэтому 
он способен высвободить большее количество реакционноспособного кремния, 
чем каолинит. А величина отношения реакционноспособных кремния и, магния, 
по мнению ряда исследователей (Henin, 1 9 5 6 ; Esteoul, 1 9 6 5 ) ,определяет, ка
кой из типов структур будет сформирован 1:1 или 2 :1 . Уместно заметить, что 
в гидротермальных опытах А .А. Левинсона и Р .В . Виана (Levinson, V ia n ,1 9 6 6 ),  
когда к системе каолинит + доломит + h^Q добавлялся кварц, при Г = 3 0 0 °С  
в течение пяти дней легко синтезировался триоктаэдрический монтмориллонит.

Магний, как известно, может занимать двоякое положение в структуре гли
нистых минералов: входить в состав октаэдров и быть в межслоевом промежут
ке. При взаимодействии с глиноземистыми глинистыми минералами он выступа
ет прежде всего в роли разрушителя диоктаэдрической структуры, создавая 
триоктаэдрические силикаты, а затем, если силикаты трехслойные, занимает 
межслоевое пространство. При взаимодействии с сапонитом, где октаэдричес
кие позиции уже заселены Mg, он начинает с созидания, заселяя межслоевой 
промежуток. Благодаря этим свойствам магния поле метастабильных фаз в 
реакциях с растворами Mg может быть шире, чем с растворами К и Na.

В наших опытах взаимодействие с Mg. всегда начиналось с образования три- 
октаэпрической структуры. Ряд авторов (Caillere, 1 9 4 9 ; Slaugter, Milne,
1 9 6 0 ) полагает, что возможно формирование бруситового слоя в межслоевом 
промежутке монтмориллонитов без изменения диоктаэдрического трехслойного 
пакета.

Кроме высокого содержания кремния, другой существенной причиной обра
зования метастабильных, в данном случае монтмориллонит-хлоритовых, фаз 
при реакциях является наличие в исходных минералах неструктурных для рас
сматриваемой хлорит-серпентиновой системы катионов типа Са, Na, К*

Результаты, полученные Ж. Эстеоулем (Esteoull, 1 9 6 5 ) в экспериментах 
с гелями, показывают, что и в случае поликомпонентных растворов, когда, кро
ме Mg, в сопоставимых количествах присутствуют щелочные и щелочноземель
ные катионы Na, Са, К воздействие Mg все же остается превосходящим, и в 
конечном счете формируются те же самые равновесные минералы, что и в чи
сто магниевой среде. Но в этом случае синтез проходит с образованием мета
стабильных фаз, равновесие достигается медленнее, а кристалличность продук
тов хуже. Когда исходные минералы содержат в своем составе Са, л , Na, 
эти элементы в процессе реакции nepexozbrf в раствор, который становится поли- 
компонентным, причем в тех участках, где происходит разрушение минералов, 
временно создаются повышенные концентрации этих катионов; это сдерживает 
внедрение Mg в межслоевой промежуток. По-видимому, прежде всего этим сле
дует объяснить сравнительно продолжительное существование метастабильных 
фаз в опытах с битовнитом (1 5 % С а О  в составе) и быстрое достижение равно
весия в опытах с каолинитом (сумма Са О, №2 О, ^ 0  практически равна ну
лю), а также наилучшую кристалличность серпентинов, развивающихся по каоли
ниту.

Абсолютное количество Mg в использованных при синтезе растворах ( 1 3% - 
ной MgC^) в несколько раз превосходило количество Si и А1 в твердой фазе, 
поэтому экспериментальные условия можно считать эквивалентными открытой 
системе, обеспечивающей снабжение Mg в количестве, достаточном для достиже
ния равновесия. При дефиците Mg, если синтез проходит с образованием мета
стабильных фаз, в зависимости от того, на какой стадии он будет остановлен, 
конечными продуктами будут либо смеси стабильных и метастабильных минера
лов, либо только метастабильных. С  системой, объединенной магнием, они оста
нутся в равновесии.

Поэтому в природе могут быть встречены и нередко действительно обнаружи
ваются совместно стабильные и метастабильные минералы, в частности известны



ассоциации аутигенных постдиагенетических хлорита и серпентина (Шилин, 1 9 7 0 ).  
Однако интерпретация такого хлорита как продукта изменения серпентина, предла
гаемая некоторыми авторами (Ушатинский, 1 9 6 9 ),  недопустима. В свете изло
женного экспериментального материала генетические связи между аутигенными 
хлоритом и серпентином в зоне эпигенеза обратны тем, что установлены для 
метаморфических пород. Некоторое присутствие Fe^+ в природных серпентинах 
и хлоритах, согласно Б .В . Нельсону и Р .Рою  (Nelson, Roy, 1 9 5 8 ),  не может 
изменить§этой зависимости.

Выявленные последовательные этапы изменения алюмосиликатов в магние
вой среде и высказанные соображения об относительной стабильности минераль
ных разновидностей, сформировавшихся в ходе синтеза, приложимы к природным 
процессам, протекающим при умеренных температурах (не выше 4 0 0 °С ) и дав
лениях. Экспериментально доказана возможность реакций и при достаточно низ
ких температурах -  около 2 0 0 °С . Это позволяет считать, что в природе, где 
время является существенным фактором, они могут идти и при более низких 
температурах.

Для процессов, протекающих при более высоких температурах, в области 
стабильности иных минеральных фаз, последовательный ряд метастабильных про
дуктов может быть другим, в частности при определенных давлениях становит
ся вероятным формирование упорядоченных смешанослойных минералов типа 
корренсита, что и было зафиксировано Ж.Виаром и Г. Сабатье (1 9 6 9 ) .  К тому 
же при высоких температурах следует учитывать возможность активного участия 
в реакциях и катионов К, ,Yit Са. Для рассмотренной химической системы тем
пературная граница, вероятно, не выше 4 0 0  С.

Автор благодарит сотрудника ИГЕМ АН СССР А.П. Никитину за предостав
ление сапонита.
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[A. H. TOMAfflEHKOjB. А. ФРАНК-КАМЕНЕЦКИЙ, H. В. КОТОВ

ЭПИГЕНЕТИЧЕСКАЯ ЗОНАЛЬНОСТЬ И КООРДИНАЦИОННОЕ  
ПОЛОЖЕНИЕ А1 В ДИОКТАЭДРИЧЕСКИХ М ИНЕРАЛАХ ГЛИН

Зональность направленного изменения диоктаэдрических глинистых минера
лов в настоящее врёмя хорошо изучена для многих регионов (Логвиненко,
1 9 68 ; Коссовская, Шутов, 1 9 7 1 ; Карпова, 1 9 7 2 ).  Выделены главнейшие се
мейства терригенных пород, которые характеризуются свойственным им набо
ром минералов и определенной последовательностью их изменения. Однако в 
этих работах недостаточное внимание уделялось поведению алюминия. Послед
ний благодаря свой химической амфотерности и небольшой величине ионного 
радиуса занимает в структурах как октаэдрические позиции, характерные для 
металлов типа Mg и Fe, так и тетраэдрические, обычно занятые кремнием.
С точки зрения изменения координированности А1 преобразование минералов 
главнейших семейств пород терригенных толщ существенно различно. Для 
кварц-каолинитовых пород шестерная координация А1 в ряду каолинит -  пиро
филлит сохраняется на всех этапах эпигенеза -  метагенеза. Для литокластов 
и кислых аркозов прослежен постепенный переход катионов А1 из шестерной 
координации в четверную в стадийном ряду: каолинит -  монтмориллонит -  см е- 
шанослойные минералы -  слюда -  монтмориллонит -  гидрослюды -  слюды -  
полевые шпаты. Для основных аркозов и глаувакк, особенно при изменении 
туфогенного материала, цеолиты, т.е. фазы, содержащие А1 только в тетраэд
рах, проявляются уже на начальных этапах эпигенеза.

Важной особенностью эпигенетических процессов является широкое участие 
в них минерализованных растворов, для которых также прослежена регионалы- 
ная зональность с последовательно нарастающей минерализацией и переходом 
от гидрокарбонатных к сульфатным и хлоридным растворам (Щербаков, 
1 9 6 8 ).

Выявление связей процессов минералообраэования с составом растворов тре
бует выбора такого кристаллохимического параметра, который зависел бы 
главным образом от характера гидротермальных сред и, следовательно, мог 
бы являться индикатором палеогидрохимических условий.

Проследим на конкретном экспериментальном материале, что может дать 
в этом отношении координированность А1. Следует отметить, что для ускоре
ния процессов эксперименты проводились при завышенных температурах и 
поэтому условия моделирования не строго соответствуют тем условиям, ко
торые наблюдаются в природе. Однако в этих экспериментах наиболее четко 
обнаруживается воздействие изучаемых факторов, которые в природе трудно 
выявить из-за большого многообразия изменяющихся параметров. Главными 
минерализующими компонентами растворов при гидротермальной переработке 
диоктаэдрических глинистых минералов в большинстве случаев являются ка
тионы К, Na, Са и анионы СОд, SO^, Cl. Рассмотрим на примере преобра
зования каолинита, который часто встречается в неизмененных терригенных 
породах, специфику воздействия этих ионов. На рис. 1 приведены дифрактограм- 
мы продуктов преобразования каолинита в хлоридных растворах К, Na и Са 
одинаковой концентрации при Т = 5 0 0 °С , Р = 1 0 0 0  кг/см^ в опытах длитель
ностью 22 часа. Слоистые новообразования представлены: слюдой в присутст
вии К(Л; неупорядоченной смешанослойной фазой слюда -  монтмориллонит в
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Р и с . 1. В литие глав
нейших катионов на харак
тер преобразования каоли
нита в хлоридных гидро
термальных средах

I -  КС1 (К -слю да);
II -  NaCl (Na -слюда -  
монтмориллонит); III -  
С аС ^  (Р®кт°рит, монтмо
риллонит)

присутствии NaCl; Са-ректоритом и самостоятельной бейделлитовой фазой в 
присутствии СаС1 . Закономерным в этих опытах является увеличение на

бухающей компоненты в продуктах в ряду от К к Са. В противоположном на
правлении соответственно увеличивается тетраэдрический заряд, т.е. степень 
перехода А1 в тетраэдры.

Влияние анионов на процесс минералообразования можно проследить в эк
спериментах с фиксированным катионом. Исходный каолинит был обработан 
при той же температуре 5 0 0 °С  и давлении 1000  кг/см^ в течение 2 2 -х  
часов в калий-хлоридной, сульфатной и карбонатной средах одинаковой кон
центрации (рис. 2 ) .  Во всех случаях новообразованной слоистой фазой явля
ется калиевая слюда, но в хлоридной среде она представлена мономинерально, 
в сульфатной -  совместно с калсилитом, а в карбонатной -  совместно с кал- 
силитом и лейцитом. Удобной для сравнения продуктов характеристикой и в 
данном случае является изменение координационного положения А1. Действи
тельно, при переходе от хлоридных к сульфатным и далее к карбонатным рас
творам в продуктах увеличивается содержание каркасных алюмосиликатов (А 1 ^ ). 
Соответственно в этом же ряду возрастает степень перехода А1 в тетраэдри
ческую координацию. Весьма интересным является воздействие сульфатного 
иона.

В этих опытах одновременно моделировался переход от окислительной обста
новки к восстановительной. И з-за  усиления электрохимических процессов при 
повышенных температурах сульфатный ион восстанавливался до сульфидного и 
интенсивное формирование каркасных алюмосиликатов определялось именно этим 
переходом.

В приведенных экспериментах степень перехода А1 в тетраэдры, как легко 
заметить, следовала за увеличением щелочности гидротермальных растворов, 
pH которых вследствие частичного гидролиза определяется относительной си
лой кислоты и основания, образующих данную соль (Глинка, 1 9 6 5 ).  В опы
тах с фиксированным анионом степень перехода А1 в тетраэдры возрастала с 
увеличением силы основания от Са к Na и к К, а в опытах с фиксированным 
катионом -  с уменьшением силы кислоты от соляной к серной и угольной. В 
сульфатной среде переход от окислительной обстановки к восстановительной 
является также переходом от нейтральной -  кислой среды к щелочной, так

При сопоставлении продуктов преобразования каолинита в присутствии СаС19 
необходимо учитывать двухосноеюсть Са.



как сероводородная кислота является очень слабой, и ее растворимые соли из— 
за гидролиза дают щелочную реакцию, как и соли угольной кислоты. 
Резкое увеличение щелочности и приводило к появлению каркасных алю
мосиликатов. Причиной такого поведения А1 является его амфотерность.
В щелочных растворах он проявляет свои кислотные свойства и является комп
лекс ообр азов ателем с координационно ненасыщенными связями алюминат-иона 
и характерной четверной координацией, а в кислых -  свойства основания с 
типичной для него шестерной координацией. Таким образом, общим аспектом 
воздействия различных гидротермальных минерализующих растворов на диок- 
таэдрические глинистые минералы может являться их кислотность -  щелоч
ность, которая фиксируется изменением координационного положения А1 в 
новообразованных структурах.

Увеличение содержания щелочных катионов в растворах также способствует 
переходу А1 в четверную координацию, так как вхождение их в структуру тре
бует компенсации заряда. Естественно, возникает вопрос об относительной 
значимости этих факторов. Насколько сильным может оказаться воздействие 
кислотности -  щелочности иллюстрирует следующая серия экспериментов. 
Рентгеноаморфные А Г: Si (1 :3 )  гели были обработаны гидротермальными раст
ворами, содеражащими одинаковый эквивалент Na, но различающимися своей 
щелочностью, при Г = 4 5 0 °С , Р = 1 0 0 0  кг/см^, в течение трех суток. В кис
лой NaCl+HCl (р Н = 2 -5 ) среде формировались пирофиллит и гидральсит -  фа
зы, содержащие А1 только в октаэдрах и не содержащие щелочей в структуре.
В нейтральной NaCl-среде продуктами были гидральсит и смешанослойная фа
за типа пирофиллит -  бейделлит, которая содержит А1 в шестерной и четвер
ной координациях и обменный Na. В щелочной среде формировались каркасные 
алюмосиликаты: нефелин, нозеан и канкринит, имеющие А1 только в тетраэдрах 
и сильно обогащенные Na. В данных экспериментах щелочность среды контро
лирует не только координационное положение А1, но и определяет через него 
вхождение щелочей в структуру, т.е. проявляется ведущее значение кислотно
сти -  щелочности. Этот вывод подтверждается и другими исследованиями. На
пример, температура преобразований каолинит -  мусковит -  полевой шпат оп-
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Р и с . 2. Влияние главнейших анионов на характер преобразования каолинита 
при фиксированном катионе ( К) в гидротермальных средах

1 -  КС1 (К -слю да); И -  K2S04 (К -слюдажалсилит); III -  К2С03 ( кал- 
сил ит, лейцит ^ К -слюда)



ределяется отношением [К+]/[Н+] в растворе, а реальные изменения концентра
ции водородных ионов (pH ) в природных обстановках варьируют в пределах, на 
несколько порядков превышающих реальные изменения концентраций природных 
растворов.

При рассмотрении природных процессов необходимо также учитывать различ
ные механизмы формирования минералов. Для трансформационных преобразова
ний, когда наследуются трехмерные элементы структуры исходных фаз, коор
динационное положение А1 менее подвержено изменению, так как диффузия 
его в твердой фазе происходит более медленно. Примером служит постепенный 
переход А1 в тетраэдры при стадийном, через серию смешанослойных фаз, 
преобразовании монтмориллонита в гидрослюду (Гойло, 1 9 7 0 ; Шутов и др., 
1 9 7 1 ). В случае синтеза из растворов или коллоидов координация А1 предоп
ределяется строющими единицами, образующимися в растворе, и новообразован
ные глинистые минералы быстрее реагируют на эти изменения. В результате 
совместного действия обоих механизмов появляются неравновесные ассоциации, 
которые широко распространены в эпигенетических условиях.

В заключение кратко остановимся на влиянии температуры и давления. Из 
экспериментов следует, что увеличение давления благоприятно для шестерной 
координации А1, а увеличение температуры, наоборот, способствует переходу 
А1 в четверную координацию. Объясняется такое воздействие многими причина
ми, но для нас важным является то, что знаки этих воздействий противополож
ны и при одновременном возрастании температуры и давления значительно 
нивелируют друг друга. Например, при одинаково высоких Р - Т  параметрах, но 
при различном химизме среды формируются и пирофиллит (A1VI)> и мусковит 
(А1^* + А1‘^ ),и  полевой шпат (A1 ‘V).

Таким образом, координация А1 в диоктаэдрических минералах глин опре
деляется главным образом характером гидротермальных сред, в первую оче
редь их кислотностью -  щелочностью, и поэтому может являться индикато
ром палеогидрохимических условий. Кроме того, использование этого важного 
кристаллохимического параметра позволяет с единых позиций рассматривать 
направленность воздействия различных минерализующих растворов на мине
ралогические преобразования.
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Э. Л. ГОЙЛО

ПРОЦЕССЫ УПОРЯДОЧЕННОСТИ -  РАЗУПОРЯДОЧЕННОСТИ  

ПРИ ПРОГРЕССИВНЫ Х ТРАНСФОРМ АЦИЯХ  

КАОЛИНИТА И МОНТМОРИЛЛОНИТА

Реакции веществ, проходящие в твердом состоянии, условно разделяют на 
гомоморфные н гетероморфные, соответственно с образованием или отсутст
вием определенных метрических связей в трансформирующихся структурах ( Вег-



nal. 1 9 6 0 ). Для гомоморфных трансформаций выделяют две степени структур
ного подобия: трехмерное (топотаксия) и двумерное (эпитаксия). На распро
страненность топотаксических реакций в природе указывал еще В.И. Вернадский 
(Вернадский, Курбатов, 1 9 3 7 ) при изучении псевдоморфоз в минеральных ассо
циациях. Выдвинутая им идея *каолинового ядра* позволила подойти к объясне
нию процессов преобразования алюмосиликатов при выветривании и метамор
физме. Однако следует отметить, что не любые псевдоморфозы или эпитакси- 
ческие срастания характеризуют транс фор мационность процесса. Изучение по
следнего стало возможным только после применения дифракционных методов, 
в частности рентгеноструктурного анализа, позволившего установить законо
мерности гомоморфных реакций в металлах, неорганических и органических ис
кусственных соединениях, минералах и пр. (Taylor а. о., 1950 ; Brindley а.о.,
1957 ; Bernal, 1960; Glasser а.о., 1962; Bernal^McKay, 1 9 6 5 ).

Образование и преобразование глин обычно сопровождается сменой физико
химических факторов, часто противоположных по воздействию на кристалличео- 
кие объекты. Так, окислительная обстановка при выветривании переходит в вос
становительную при диагенезе и эпигенезе осадочных пород; стрессовое давле
ние с увеличением глубины погружения заменяется гидростатическим; происхо
дит изменение в химизме поровых растворов. Это, наряду с особенностями 
строения глинистых минералов, является причиной существования в них различ
ных дефектных структур и переходных фоом, относящихся к процессам упоря
доченности -  разупорядоченности (Lucas, 1962; Звягин, 1964 ; Коссовская, 
1966; Дриц, 1966; Милло, 1 9 6 8 ). Условно их можно свести к упорядочен
ности переслаивания химически однородных и неоднородных слоев и упорядо
ченности атомов в слоях.

Упорядоченность переслаивания химически однородных слоев связана с про
блемой политипии, где структурный контроль, управляющий определенной ориен
тационной последовательностью сеток, в результате ослабления связи между 
пакетами способствует нарушению их чередования в плоскости базиса. Упоря
доченность переслаивания химически неоднородных слоев проявлена в смеша— 
нослойных образованиях и специфична для глинистых минералов, лишь в по
следнее время в сульфидных системах отмечены аналогичные им гибридные по
стройки. Упорядоченность атомов в слоях -  одна из наиболее тонких структур
ных характеристик слоистых силикатов -  может быть изучена главным образом 
на хорошо окристаллизованных разностях.

При изменении условий образования и преобразования глинистых минералов 
процессы структурной упорядоченности, как правило, выступают связующим 
звеном между кристаллохимическими особенностями их строения и внешней 
средой. В этой связи оказывается особенно перспективным использовать кри
терии структурной упорядоченности в качестве типоморфных признаков мине
ра лообразования для характеристики трансформационных реакций.

В настоящей работе рассматривается модель трансформационных реакций
каолинита, монтмориллонита, бейделлита при P ^ q 1000 кг/см2, I = 200-

5 0 0 °, за 3 -7 0  часов, с добавками хлоридов К, Na, Са, Mg и возможность ее 
приложения к эпигенезу, начальному метаморфизму и гидротермальному изме
нению осадочных пород. Пути трансформационных преобразований диоктаэдри- 
ческих минералов глин, фактический материал по которым опубликован (4фанк- 
Каменедкий и др., 1969, 1970 , 1971; Гойло, 1970, 1 9 7 1 ) приведены на 
схеме. На ней отчетливо выявлена особая роль набухающих трехэтажных по
строек, как промежуточных метастабильных фаз, а также то, что характер ко
нечных продуктов в условиях опытов существенно зависит от состава исход
ного материала и типа добавок минерализаторов. Отметим главное обстоятель
ство, установленное при изучении экспериментальных трансформаций каолинита, 
монтмориллонита и бейделлита, — это их стадийное преобразование, реализу
ющееся в последовательном изменении как степени структурной преемствен
ности, так и структурной упорядоченности реагирующих фаз. Например, для ре-



акций с участием минералов каолинитовой группы можно выделить три этапа 
стадийности (рисунок).

Первый этап отвечает типично топотаксическим преобразованиям, проходя
щим псевдоморфно, с максимальной преемственностью черт исходных структур. 
Здесь при* повышенных давлениях и температуре доминируют диффузионные про
цессы миграции атомов Н, Si, A l, приводящие к образованию промежуточной 
бейделлитовой постройки.

Второй этап характеризуется интенсивным обменом лабильной структуры 
с внешней средой: выносом из структуры комплексов Al, Si и вхождением в 
ее обменные позиции крупных катионов. Последние деформируют промежуточ
ную постройку по с * , с силой, обратно пропорциональной энергии ближней гид
ратации межслоевых катионов, и сжимают ее примерно на 30% для добавок К 
и Na ( Франк-Каменецкий и др., 1 9 7 0 ). При этом сохраняется двумерное по
добие структур с частичным пространственным закреплением сеток, что отра
жается в преемственности политипии — одной из характерных черт этого типа 
трансформации. Так, у каолинита предварительная разупорядоченность слоев от 
1Тк к Md приводит к образованию соосности смежных петель тетраэдрических 
сеток в трехэтажных постройках, что способствует синтезу слюд модификации 
1М. В то же время в трансформированных трехэтажных постройках по дикки- 
ту и накриту центры смежных дитригональных петель смещены в плоскости 
базиса, а их совмещение при переходе в слюды наиболее легко реализуется



разворотом каждого второго пакета с образованием модификации 2М ^ (по ра- 
зупорядоченному метагаллуазиту образуется слюда Md). В Са, Mg средах на 
этом этапе образуются моноионные бейделлиты.

Третий этап включает трехмерную переориентацию уже сформированных ра
нее трехэтажных пакетов и проходит, вероятно, в процессе перекристаллиза
ции при ограниченном обмене со средой. Характерной особенностью этапа яв
ляется отсутствие псевдоморфоз и широкое развитие хорошо окристаллизован- 
ных слюд или упорядоченных с мешанослойных фаз.

Сшдийность процессов

Этапы прогрессивных трансформаций бейделлита (а ) ,  монтмориллонита (б ),  ка
олинита (в )

1 -  Si-тетраэдр; 2 -  А 1, Si-тетраэдр; 3 -  А1-октаэдр; 4 -  дефектный А1- 
октаэдр; 5 -  Mg-октаэдр; 6 -  межслоевые катионы; 7 -  межслоевая вода; 8 -  
условные границы этапов стадийности; 9 -  структурные переходы для конкрет
ных добавок в нейтральных хлоридных средах



Конечно, количество отмеченных этапов стадийности и степень сложности 
структурных перестроек для исходных фаз уменьшаются от каолинита к монт
мориллониту и далее к бейделлиту. Соответственно, согласно эксперименталь
ным данным (Франк-Каменецкий и др., 1969 , 1970 , 1971 ; Гойло, 1970 , 
1 9 7 1 ), уменьшается и энергия, затрачиваемая на эти преобразования, что 
предполагает такую же вертикальную зональность данных процессов в природе 
с увеличением степени метаморфизма и гидротермального изменения осадочных 
пород (см* рисунок). Однако при интенсивной перекристаллизации продуктов, 
образуемых по различным исходным фазам, их конечные структуры (например, 
при синтезе слюд, с мешанослойных фаз и пр.) могут быть практически нераз
личимы в результате полного отсутствия гомомор4иых взаимоотношений (т о -  
потаксии, эпитаксии, политипии и пр.). Тем не менее, несмотря на отсутст
вие в новообразованиях явных типоморфных критериев, свидетельствующих о 
трансформационности процесса, в них могут существовать скрытые признаки, 
которые не устанавливаются обычным фазовым или структурным анализом. 
Одна из таких наследственных информаций может быть связана с распреде
лением атомов Si и А1 в тетраэдрах, причем вследствие их наиболее проч
ных связей в структурах силикатов эта информация при преобразованию струк
тур будет сохраняться наиболее долго. В  этой связи с позиций механизма 
твердофазовых реакций рассмотрим подробнее образование в опытах слюд и 
с мешанослойных фаз по различным исходным материалам: бейделлиту, монтмо
риллониту и каолиниту (см. рисунок).

Низкие температуры (до 2 0 0 -2 5 0 ° )  перехода бейделлита в слюды (с до
бавками К, Na) или с мешанослойные фазы (с Са, Mg) в отличие от синтеза 
аналогичных фаз по монтмориллониту (— 3 0 0 ° )  и каолиниту (~ 3 5 0 ° ) указы
вают на наибольшую структурную близость бейделлита к образуемым по нему 
фазам. Действительно, тетраэдрический заряд в трехэтажной постройке бей
деллита уже имеется, а заполнение межслоевых позиций крупными катионами 
приводит лишь к фиксации пакетов с гетерогенным сжатием для добавок Са и 
Mg или гомогенным -  для катионов К и Na.

Механизм образования регулярных смешанослойных фаз по аналогии с рас
пределением зарядов на пластинах диэлектрика в данном случае может быть 
объяснен локализацией преимущественно отрицательных и положительных заря
дов на поверхности слоев из-за влияния сильно поляризующих межслоевых ка
тионов, таких как Са и Mg, в отличие от К и Na. Важно отметить, что этот 
механизм не работает для типичных монтмориллонитов, где заряд концентри
руется в октаэдрических сетках, расположенных в центральной части слоев, 
вследствие чего вхождение обменных катионов в межслоевые позиции не вызы
вает заметной полярности элементарных пакетов. Так, прежде чем монтмо
риллонит с добавкой Са перейдет в смешанослойную фазу, аналогично бей
деллиту, он предварительно распадается на конечные ди- и триоктаэдрические 
члены. Только после перераспределения концентрации заряда к поверхности сло
ев диоктаэдрический компонент частично переходит в смешанослойную фазу, а 
частично разрушается с образованием полевых шпатов. Гйдрослюдизация монт^- 
мориллонита в присутствии ионов К идет через непрерывный спектр смеша
нослойных фаз с сохранением ди- и триоктаэдричности исходной структуры 
(Гойло, 1970 , 1 9 7 1 ).  Ясно, что гидрослюды, образованные трансформацион
но по бейделлиту и монтмориллониту, наследуя кристаллохимические особен
ности исходных фаз, должны различаться по строению. Определение для них 
концентрации и величины заряда, а также состава тетраэдрических и октаэд
рических сеток может способствовать установлению их генезиса.

Иначе образуются аналогичные фазы по каолиновым минералам, для кото
рых более высокая температура реакций прежде всего указывает на более 
сложную структурную перестройку двухэтажной фазы в трехэтажную. При этом 
геометрический анализ трансформации двухэтажной структуры в промежуточ
ную трехэтажную показывает, что во вновь образованном слое одна кремнекио-



дородная сетка тетраэдров наследуется полностью, другая же формируется при 
миграции кремния и более подвержена его замещениям на алюминий, тем са
мым предопределяя асимметрию заряда бейделлитовой фазы и способствуя син
тезу с мешанослойных фаз (см. рисунок). Косвенным подтверждением структур
ной неоднородности промежуточной фазы является также преобразование каоли
нита через бейделлит в упорядоченную с мешанослойную фазу типа монтморил
лонит -  пирофиллит 1:1 только под давлением паров воды без добавок солей 
(Вяхирев и др#| 1965 ; Вяхирев, 1 9 6 9 ).

Возможно, что асимметрия заряда во вновь синтезированном бейделлите 
при добавках Са и Mg в процессе перекристаллизации приводит к возник
новению упорядоченных смешанослойных фаз. Добавки К и Na в меньшей 
степени способствуют проявлению первичной неоднородности, поскольку они мо
гут сжимать необратимо монтморилдонитовые пакеты даже с незначительным 
тетраэдрическим зарядом, тем самым нивелируя тонкие структурные различия 
в промежуточной бейделлитовой постройке. Однако гидрослюды, развивающиеся 
по каолинитам, также должны нести отпечаток асимметрии заряда. Интересны 
в связи с этим эксперименты Т.Судо с коллегами (Sudo, Ueda, 1966 ; Kat— 
sutoshi, Sudo, 1968 ; Tomita,Sudo, 1 9 6 8 ), которые термической и химической 
обработкой перевели гидрослюду муспобитового состава в упорядоченную см е- 
шанослойную фазу слюда -  монтмориллонит 1:1. Примечательно, что исходная 
природная слюда была осадочного происхождения. Это наряду с данными по 
гомогенной дегидратации обычных диоктаэдрических мусковитов (Rosengvist, 
1 9 6 3 ), казалось бы, противоречащими описанным выше данным, вероятно, 
указывает на различие в условиях генезиса слюд, образовавшихся либо транс
формационным путем, либо в результате синтеза из неорганизованных в струк
туре элементов.

Таким образом, для рассмотренных трансформаций бейделлита, монтмо
риллонита и каолинита в гидрослюды и смешанослойные фазы отмечаются раз
личные механизмы переходов, связанные как с особенностями их структурной 
перестройки, так и со спецификой вводимых катионов. Можно полагать, что 
первопричиной смешаносдойности для реакций с участием трехэтажных фаз яв
ляется активность среды, а при трансформациях двухэтажных построек -  инер
тность структурного каркаса. В  свою очередь учет преемственности структур
ных черт при трансформациях глин и установление для них комплекса струк
турных критериев упорядоченности -  разупорядоченности должны строго отно
ситься к определенным этапам стадийности; это позволит восстановить механизмы 
их образования и различить новообразования по генетическим признакам.
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КРИСТАЛЛОХИМИЯ МИНЕРАЛОВ 
С ЦЕПОЧЕЧНОЙ И КАРКАСНОЙ СТРУКТУРАМИ

С Т Р У К Т У Р Ы  М И Н Е Р А Л О В  И  В О П Р О С Ы  И Х  Г Е Н Е З И С А

И. М. СИМАНОВИЧ

ЭВОЛЮЦИЯ ТИПОМОРФНЫХ ОСОБЕННОСТЕЙ ОБЛОМОЧНОГО 
КВАРЦА В ПОСТСЕДИМЕНТАЦИОННЫХ ПРОЦЕССАХ

В настоящей работе рассматривается роль обломочного кварца как индика
тора процессов постседиментационного преобразования осадочных пород.

Несмотря на то, что кварц является важнейшим породообразующим минера
лом обширной группы обломочных пород, его типоморфные свойства и их ви
доизменение в постседиментационных процессах изучены очень мало.

Между тем последние успехи в кристаллографических исследованиях кварца, 
обусловленные в значительной степени развитием теории дефектов в кристал
лах, позволяют ожидать значительную изменчивость типоморфных свойств это
го минерала в ходе геологических процессов. Выявление роли обломочного 
кварца как индикатора постседиментационных преобразований тормозилось от
сутствием фундаментальных исследований типоморфных особенностей 'исход-- 
ного материала' -  обломочного кварца неизмененных (рыхлых) песчаных пород. 
Это побудило нас изучить оптически определимые типоморфные особенности об
ломочного кварца: структурные дефекты, включения минералов и минералооб
разующей среды.

В результате была обоснована классификация оптически определимых струк
турных дефектов обломочного кварца (Симанович, 1 9 686 ). Выделены следую
щие типы и разновидности структурных дефектов: мозаичность изометрично- 
полигональная (М И Л ), мозаичность грануляционная (М Г ), мозаичность с из
резанными, лапчатыми контурами индивидов (М И Л К ), блочность неправильная 
(Б Н ), блочность линейная (Б Л ),  блочность брусковидная (Б Б ), волнистое уга
сание облачное (В У О ), волнистое угасание фронтальное (В УФ ), волнистое уга
сание прерывистое (В У П ), пластическая деформация (ПД ), обломки кварца без 
дефектов (Б Д ).

При изучении включений минералообразующей среды (В М С ) в обломочном 
кварце основное внимание уделялось таким их типоморфным признакам, как 
форма, размеры, фазовый состав и насыщенность ими обломочных зерен.

Проведено статистическое изучение оптически определимых типоморфных 
признаков кварца более ста эталонных образцов коллекции кварцсодержащих 
горных пород (Симанович, Ивенсен, 1 9 7 2 ). Установлено, что кварц каждого 
из изученных генетических типов характеризуется определенным набором ти
поморфных признаков (таблица). Данные, приведенные в таблице, можно ис
пользовать для качественной интерпретации ассоциаций кварцевых зерен, сла
гающих песчаные породы. Действительно, по нашим данным, образцы неизменен
ных кварцевых песчаных пород различного генезиса несколько различаются по 
частотам встречаемости Вышеуказанных типоморфных признаков в обломочном 
кварце. Тем не менее в любой слабо измененной кварцевой песчаной породе 
можно встретить зерна с очень разнообразными структурными дефектами, а 
также типами минеральных включений и включений минералообразующей среды. 
Другими словами, для зрелой песчаной породы, состоящей из смеси кварцевых 
обломочных зерен различного генезиса, характерно неупорядоченное распреде
ление типоморфных признаков, но с некоторой тенденцией преобразования тех 
или иных признаков, зависящих от специфики источников сноса.



KJ Типоморфные признаки

Генетические типы 
кварца

Оптически определимые 
структурные дефекты

Минеральные включения Включения минералообразуюшей среды (В М С )

1 . Кварц из метамор
фических пород

- Повышенная ч*в. МИЛК, 
БП и ББ

Графит, гранат, силли
манит, дистен и сфен. 
Повышенная ч.в. био
тита. Обычны циркон, 
апатит, мусковит, руд
ный, эпидот

Наименьшая ч.в. крупных ограненных, полуогра- 
ненных, газовых и многофазных ВМ С. Отсутству
ют затвердевшие ВМ С. Зерен с высокой насыщен
ностью практически нет. Наибольшее количество 
зерен без включений

2. Кварц из древних 
грани тоидов

По типам и ч.в. дефек- 
тов близки к 1. Не
сколько понижена ч.в. 
МИП и Б Л

Игольчатый рутил. Ч.в. 
прочих минералов ниже 
по сравнению с 1. 
Обычны биотит, циркон, 
апатит, мусковит, руд
ный, эпидот

Несколько более высокая ч.в., по сравнению с 1, 
крупных ограненных, полуограненных, газовых и 
многофазных В М С  и зерен со средней и высокой 
насыщенностью

3 . Кварц из молодых 
грани тоидов

Резко понижена (по 
сравнению с 1 , 2 ) ч.в. 
МИП, БЛ, МИЛК, ББ  
и ВУП. Повышенная 
ч.в. ВУО, высокая -Б Д

Малая, по сравнению с 
1, 2, ч.в. минеральных 
включений. Характерен 
игольчатый рутил

Высокая ч.в. крупных ограненных, полуограненных, 
газовых и многофазных ВМ С. Характерны зерна 
с высокой насыщенностью. Отмечаются затвердев
шие ВМ С

4 . Жильный кварц Резко понижена ч.в.
МИП, БЛ. Типичны
БН и ВУП . Высокая ч з .  БД

Т о  же
Высокая ч.в. крупных, ограненных и полуогранен
ных ВМ С. Ч.в. газовых и многофазных В М С  низ
кая. Зерна с высокой и очень высокой насыщенностью

5 . Кварц из пегмати- Близок к 4  
тов

Разнообразны, но ч.в. 
обычно очень низка

Близок к 4. Очень характерны крупные и газовые 
В М С

6. Кварц из кислых 
эффузивов

Обычно БД, редко -  
В УО

Не известны Характерны только затвердевшие В М С

П р и м е ч а н и е .  1. Ч.в. -  частота встречаемости. 2. В  кварце любого генезиса из тектонически активных зон может быть высо
кая частота встречаемости МИЛК, МГ, ББ, ВУП , ПД, а также вторичных включений минералообразующей среды. 3. В  'чистых" 
разностях жильного и пегматитового кварца может наблюдаться почти полное отсутствие включений минералообразующей среды.



Постеедиментационная эволюция обломочного кварца изучена нами на при
мере существенно кварцевых песчаных пород среднего докембрия Балтийского 
и Алданского щитов (Симанович, 1966а, 1 9 7 2 ).

Во время образования древнейших осадочных комплексов древних щитов 
кристаллический фундамент сохранял подвижность, а в отдельных зонах пре
терпевал активный тектогенез, сопровождавшийся проявлениями магматизма, 
что явилось причиной неоднородного постседиментационного преобразования 
осадочных толщ. Это обстоятельство делает среднедокембрийские осадочные 
образования исключительно интересным объектом для прослеживания всех пе
реходов постдиагенетического преобразования пород -  от глубинного эпигене
за до регионального метаморфизма амфиболитовой фации включительно.

Рассмотрим наиболее важные, с нашей точки зрения, проявления преобра
зования обломочного кварца.

Метаморфизм обломочного кварца заключается в частичном или полном 
уничтожении его первичных типоморфных особенностей и возникновении новых 
признаков, соответствующих термодинамическим параметрам и химизму про
цессов преобразования (Симанович, 1 9 6 9 ).

На графике (рисунок) проиллюстрирована эволюция некоторых типоморфных 
признаков кварца -  от рыхлых кварцевых песков (//-/) и эпигенетически из
мененных кварцитовидных песчаников до кварцито-песчаников, преобразование 
которых соответствует региональному метаморфизму фации зеленых сланцев 
(К -1 0 2 ). Статистическое изучение типоморфных признаков кварца в более 
глубоко измененных породах оказалось нецелесообразным, настолько очевиден 
его метаморфизм.

Намечаются следующие тенденции эволюции метаморфизма кварца:
1. Уменьшается вдвое разнообразие минеральных включений, иногда при за

метном увеличении частот встречаемости рутила и мусковита (обр. К -64 , 
К -1 0 2 ). В породах, измененных до амфиболитовой фации метаморфизма, пер
вичные центральные включения в кварце уже полностью уничтожены.

2. Происходит перераспределение минералообразующих растворов, заклю
ченных в вакуоли в зернах кварца. При этом исчезают характерные для об
ломочного кварца цепочки и ленты мелких ВМ С, происходит укрупнение ва
куолей, а главное, образование хорошо ограненных включений типа отрица
тельных кристаллов. Для высокотемпературной ‘ступени фации зеленых сланцев * 
характерно значительное общее уменьшение содержания включений минерало
образующей среды в кварце.

3. Отмечается заметное уменьшение оптически определимой дефектности 
обломочных зерен кварца. Кварциты амфиболитовой фации метаморфизма часто 
состоят из практически бездефектных индивидов кварца.

Наиболее легко объяснимо уменьшение степени дефектности обломочных з&- 
рен с повышением степени метаморфизма. Оптически определимые структур
ные дефекты обломочного кварца являются следствием его деформации (во вре
мя кристаллизации или после нее) в материнских породах источников сноса. 
Таким образом, кластический кварц как бы наследует повышенную свободную 
энергию кварца материнских пород и его внутренние напряжения находятся в 
метастабильном состоянии. Оптически определимые структурные дефекты, на
пример, волнистое угасание, блочноеть, деформационное пластинкование, обус
ловлены скоплением дислокаций, расположенных в различном порядке. Именно 
дислокации являются носителями повышенной свободной энергии обломочных 
кварцевых зерен. При 'отжиге' кварцевых песчаных пород, в нашем случае -  
при их прогреве до температур, соответствующих стадиям метагенеза и регио
нального метаморфизма, по-видимому, происходят явления диффузии вакансий, 
переползания и частичной аннигиляции дислокаций, выстраивания остающихся 

дислокаций в наиболее энергетически выгодные конфигурации, в конечном счете 
приводящие к снятию внутренних напряжений обломочных зерен. Оптически этот 
процесс проявляется в заметном уменьшении степени дефектности обломочных



зерен, при этом, чем выше температура, тем слабее дефектность метаморфйзо- 
ванных обломочных зерен.

Несколько сложнее объяснить изменение состава и морфологии различных 
включений при метаморфизме обломочного кварца. Эти процессы, несомненно, 
обусловлены явлениями диффузии.

Линейные дефекты (дислокации) и двухмерные дефекты (границы зерен) яв 
ляются протяженными областями повышенной искаженности решетки. Они и 
представляют наиболее благоприятные пути для диффузии. Известно, что энер- 
гия активизации диффузии по границам зерен примерно в два раза меньше энер
гии активизации объемной диффузии. В случае кварца, вероятно, большое зна
чение для диффузии имеет существование структурных каналов и так назы- 
ваемых дефект-каналов (Цинзерлинг, 1 9 6 4 ).

Эволюция некоторых типоморфных приз
наков кварца при его метаморфизме

1 -  число разновидностей минераль
ных включений (N ) ;  частота встречае
мости: 2 -  крупных ВМС, 3 -  безде
фектных зерен, 4 -  полуограненных ВМС, 
5 -  ограненных ВМС; П -  1 -  кварце
вый песок; 141 -  кварцитовидный пес
чаник (глубинный эп и ген ез );С -1037 
и С -5 8 8  -  шокшинские кварцито-пес- 
чаники (метагенез); К -1 0 2  -  сегозер- 
ский кварцито-песчаник (протометамор
физм)

Прямые наблюдения подтверждают диффузию по границам зерен. При ре крис
таллизационном б лас тезе за границей, мигрировавшей в 'т е л о ' соседнего зер
на, остается область, свободная от включений минералообразующей среды. С ле
довательно, по мере’ продвижения границы и 'поедания' заполненных включе
ниями минералообразующей среды вакуолей, водные растворы выводились вдоль 
границы в поровые пространства, за пределы кварцевого зерна. Подобный же 
эффект, возможно, имеет место и при миграции малоугольных границ (границ 
блоков). Вероятно, существует и объемная диффузия растворов, обеспечиваю
щая укрупнение включений минералообразующей среды и приобретение ими фор
мы отрицательного кристалла. При более высоких температурах происходит 
практически полное освобождение кварца от включений минералообразующей 
среды, что, вероятно, связано с общим 'обезвоживанием' пород .^условиях  
амфиболитовой фации регионального метаморфизма. „;

При 'уничтожении' минеральных включений в метаморфизованном обломоч
ном кварце диффузии составляющих их компонентов должно предшествовать 
разложение минералов-включений.

Явление метаморфизма кварца впервые описано для сегозерских кварцито- 
песчаников Карелии (Симанович, 1 9 6 9 ), причем наиболее интенсивный мета
морфизм кварца наблюдался* в породах с базальным серицит-мусковитовым це
ментом и почти полной сохранностью обломочных форм зерен. В кварцито-пео- 
чаниках с конформно-регенерационными структурами, сформированными в те
чение этапа глубинного эпигенеза, преобразование обломочного кварца менее 
полное. По-видимому, для развития процессов метаморфизма кварца большую 
роль играл свободный доступ поровых растворов к зернам кварца, обеспечи
вающий отвод выносимых посредством диффузии из зерен кварца компонентов.



Пластическая деформация кварца подробно описана в одной из наших работ 
на примере шокшинских кварцито-песчаников (Симанович, 1 9 6 8 6 ). Остановим
ся на стадиальной приуроченности пластической деформации кварца в кварце
вых песчаных породах.

Наблюдения показывают, что наиболее разнообразные и широко развитые 
пластические деформации кварца характерны лишь для кварцито-песчаников, 
преобразование которых соответствует стадии метагенеза. В более глубоко 
преобразованных кварцито—песчаниках и кварцитах проявления пластической де
формации кварца отсутствуют. Это объясняется несовместимостью метастабиль- 
ного состояния высокого уровня свободной энергии, обусловленного напряже
нием пластической деформации, и высокотемпературного 9отжига'  кварца на 
стадии регионального метаморфизма. В кварце сегозерских кварцито-песчани
ков (региональный метаморфизм) удалось наблюдать реликты проявлений плас
тической деформации кварца, происходившей, вероятно, в стадию метагенеза.
Эти реликты представлены параллельными цепочками мельчайших жидкостных * 
включений (полоски Бема), причем оптические неоднородности, характерные 
для деформационного пластинкования, оказались полностью уничтоженными при 
последующем метаморфизме кварца. Таким образом, высокотемпературные ус
ловия регионального метаморфизма не только препятствуют развитию плас
тической деформации кварца, но и способствуют уничтожению ее проявлений, 
возникших на предыдущей стадии метагенеза.

Структуры дифференциального скольжения, описанные на примере шокшин
ских кварцито-песчаников (Копелиович, Симанович, 1963; Симанович, 1 9 6 6 а ),  
также относятся к проявлениям пластической деформации кварца, так как их 
образование сводится к процессу скольжения по границам зерен, развивающе
муся в любых поликристаллических телах под действием механических напря
жений при повышенных температурах (Ван Бюрен, 1 9 6 2 ).  Любопытно, что 
структуры дифференциального скольжения в своем классическом проявлении 
также характерны лишь для стадии метагенеза.

Дофинейское двойникование также является одним из проявлений пластичес
кой деформации обломочного кварца. Энергия дофинейского двойникования квар
ца сравнительно низка, вследствие чего границы дофинейских двойников лег*- 
ко перемещаются под воздействием различных механических факторов и явля
ются очень чутким индикатором тектонических условий и теплового режима 
преобразования кварца (Цинзерлинг, 1 9 6 1 ).

Можно предположить, что в неметаморфизованном обломочном кварце по
род, преобразованных до стадии глубинного эпигенеза, дофинейские двойники 
сохраняют свой первоначальный облик. Действительно, дофинейские двойники в 
кварце отсутствуют в этих породах даже в точках высоких напряжений на кон
тактах зерен; напротив, наблюдается пересечение первичных двойников микро- 
стилолитовыми швами.

Для обломочного кварца эпигенетически преобразованных кварцитовидных 
песчаников характерны дофинейские двойники самой разнообразной формы: круп
ные, с относительно плавными очертаниями или с изрезанными, извилистыми 
контурами, а также мелкие, островные; сдвойниковано не менее 50% обломоч
ных зерен.

Дофинейское двойникование обломочного кварца на стадии метагенеза де
тально описано также на примере шокшинских кварцито-песчаников (Симано
вич, 1 9 6 6 6 ).

Вторичное дофинейское двойникование на стадии метагенеза наиболее раз
нообразно по своей морфологии. Нами описаны парные двойники 'давления* в 
точках высоких напряжений на контактах зерен, анизотропные двойники, свя
занные с пластической деформацией кварца, островные двойники инверсии. В 
целом необходимо отметить несомненную связь интенсивного развития вто
ричного дофинейского двойникования в метагенезе с высокой плотностью дис
локаций в кварце, характерной для этой стадии.



При "отжиге* пород в относительно высокотемпературных условиях стадии 
регионального метаморфизма происходит раздвойникование кварца -  уничтоже
ние как первичных, так и вторичных двойников. Следовательно, раздвойнико
вание является одним из проявлений метаморфизма обломочного кварца и свя
зано со снятием внутренних напряжений в его кристаллической решетке*

Элементарное проявление рекристаллизационного бластеза -  переход опти
ческой ориентировки из одного кварцевого зерна в другое, соседнее с ним 
зерно. Такой начальный рекристаллизационный бластез поражает лишь перифе
рийные участки зерен и характерен для стадий метагенеза и частично начала 
регионального метаморфизма. В метагенетически измененных кварцито-пес- 
чаниках обычно наблюдается лишь редкое осложнение эпигенетических структур 
рекристаллизационными контактами. С  повышением температуры начинает дви
гаться большая часть границ кварцевых зерен; миграция их проходит гораздо 
глубже, иногда соседние зерна целиком поглощаются мигрирующей границей. 
Так формируются полнобластичоские (гранобластовые*) структуры. Новообра
зованные кварцевые индивиды бластической мозаики не соответствуют конту
рам первичных обломочных зерен, и реликты кластического строения пород 
удается обнаружить лишь в случае "консервации" обломочных структур зна
чительной примесью материала перекристаллизованного цемента.

При метаморфизме, соответствующем амфиболитовой фации, наблюдается 
явление собирательного бластеза, т.е. роста более крупных кварцевых индиви
дов за счет более мелких. В этом процессе в связи с дальнейшим повышени
ем температуры, вероятно, большую роль начинает играть поверхностная энер
гия границ зерен, которая стремится снизиться за счет общей площади квар
цевых индивидов.

В динамически активных зонах рекристаллизованные контакты взаимного 
бластического замещения кварцевых зерен часто бывают осложнены грану
ляцией, т.е. присутствием в участках контактов разноориентированных мелких 
кварцевых индивидов. При более интенсивном развитии грануляция поражает 
не только периферические части зерен, но нередко частично или полностью 
преобразует их в мелкозернистый кварцевый агрегат.

Механизм грануляции слагается из двух этапов: создания в кристаллах 
кварца нарушенных областей в результате их деформации и последующей ре
кристаллизации, причем нарушенные области в этом случае играют роль цент^ 
ров роста новообразованных индивидов.

Следует подчеркнуть, что в основе миграции границ зерен и метаморфиз
ма кварца лежат диффузионные процессы, требующие энергии активизации, т.е. 
повышенных температур.

Таким образом, обломочный кварц песчаных пород, измененных до стадии 
глубинного эпигенеза включительно, по-видимому, полностью сохраняет набор 
типоморфных признаков, характерный для зрелых песков. Бластические струк
туры отсутствуют. Даже самые начальные проявления бластеза и признаков 
метаморфизма обломочного кварца свидетельствуют о повышенных температу
рах и означают переход от стадии эпигенеза к стадии метагенеза.

Индикаторами стадии метагенеза можно считать также такие вторичные го
ломорфные особенности кварца, как пластическая деформация и дофинейское 
двойникование. Эго новообразованные признаки являются характерными только 
для этой стадии изменения песчаных пород.

Следующая стадия, называемая нами применительно к кварцевым песчаным 
породам протометаморфизмом, характеризуется прогрессирующим метаморфиз
мом обломочного кварца и развитием ряда бластопсаммитовых структур -  от 
начального рекристаллизационного до полного бластеза. Исчезают проявления 
пластической деформации и дофинейские двойники.

И, наконец, в стадии полного метаморфизма завершается преобразование 
обломочного кварца. Для кварцевых песчаных пород характерны структуры 
полнобластические (гранобластовые) и собирательного бластеза.
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А. С. МИХАЙЛОВ, В. В. ВЛАСОВ, Е. К. ВАРФОЛОМЕЕВА, Е. Н. ШЛЯПКИНА

РАСПРОСТРАНЕНИЕ ЦЕОЛИТОВ В ВУЛКАНОГЕННО-ОСАДОЧНЫ Х  
ОТЛОЖЕНИЯХ СССР И НЕКОТОРЫ Е ФИЗИЧЕСКИЕ  
МЕТОДЫ ИХ ИЗУЧЕНИЯ

Цеолиты в осадочных и особенно в вулканогенно-осадочных комплексах как 
второстепенные примеси изучаются уже давно. При этом внимание исследова
телей привлекают главным образом крупнокристаллические выделения, выпол
няющие пустоты, слагающие прожилки и т.д. Еще совсем недавно считали, что 
цеолиты в осадочных и вулканогенно-осадочных комплексах -  чрезвычайно ред
кие минералы (исключая крупнокристаллические образования поствулканическо
го происхождения).

Подавляющая масса цеолитов образует в осадочных и вулканогенно-осадоч
ных комплексах микрокристаллические агрегаты, диагностика и исследование 
которых под микроскопом и с помощью других традиционных методов затруд
нены, а во многих случаях и невозможны. Поэтому существенный сдвиг в изу
чении цеолитов произошел только в последние два десятилетия в связи с ши
роким внедрением в практику геологических исследований рентгеноструктур
ного анализа и ряда других новых физико-химических методов.

В 5 0 -х  -  начале 6 0 -х  годов текущего столетия в США, Японии и в неко
торых других странах при массовом применении рентгеноструктурного анализа 
пород были обнаружены почти мономинеральные цеолитовые породы, сформиро
вавшиеся за счет преобразования кислых и средних витрокластических туфов. 
Эти породы, неизвестные ранее, быстро приобрели коммерческую ценность и 
в настоящее время за рубежом применяются в различных отраслях промышлен
ности и в сельском хозяйстве.

Сейчас можно считать установленным, что в осадочных и вулканогенно
осадочных комплексах цеолиты являются обычными, широко распространенными 
аутигенными силикатами. Они обнаружены в составе различных обломочных, 
хемогенных и биогенных пород: в песках, песчаниках и глинах, в карбонатах 
и фосфоритах, в бокситах и железных рудах и т.д. Очень часто цеолиты з а -  
мошают вулканическое стекло и плагиоклазы в самых различных вулканогенно- 
«к •.•точных породах.
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Анализ данных многих исследователей приводит к выводу, что цеолиты в 
осадочных и вулканогенно-осадочных комплексах на территории СССР имеют 
региональное распространение. Огромная провинция цеолитсодержащих осадоч
ных пород охватывает почти всю территорию Европейской части СССР (ис
ключая северные и северо-восточные районы) и распространяется далее на за
пад, на значительную часть Западной Европы. Цеолиты приурочены к осадоч
ным породам морских эпиконтинентальных бассейнов, в основном мелового и 
палеогенового возраста. Помимо перечисленных выше пород, цеолиты здесь 
встречаются также в кремнистых опоках, трепелах, диатомитах. Цеолиты пред
ставлены клиноптилолитом и значительно реже гейландитом (? ). Содержание 
клиноптилолита в породах составляет, как правило, доли или первые проценты, 
реже повышается до 20 -25% , в отдельных случаях достигает 80%. Характер
на приуроченность клиноптилолита к осадкам, содержащим активный биоген
ный кремнезем. В подавляющем большинстве случаев формирование цеолитов 
происходит в отложениях, не содержащих пирокластического материала. Этот- 
первыйтип -  цеолитсодержащих осадочных пород относится к осадочно-диаге— 
нетическому. Цеолиты этого типа распространены также в меловых и палео
геновых морских осадках в полосе, примыкающей к восточному склону Урала 
(Ренгартен, 1 9 5 0 ), в Средней Азии (Либензон, Асанова, 1 9 6 8 ) и в других 
районах СССР.

Второй тип цеолитсодержащих пород, который можно назвать цеолитизи- 
рованными туфами, представляет собой витрокластические пепловые туфы ли- 
паритового, липарит-дацитового и дацитового состава, преобразованные в цео- 
литовые породы. Эти породы образуются как в морских, так и в континенталь
ных условиях при низкотемпературном метаморфизме. Они развиты в области 
молодого вулканизма, имеющей позднемеловой до современного возраст.

Еще совсем недавно цеолитизированные туфы на территории СССР были 
неизвестны. Первая их находка в СССР сделана в 1 9 6 9  г. (Михайлов и др., 
1 9 7 1 ), и с тех пор за несколько лет установлено их региональное распрост
ранение в ряде областей. Цеолиты в цеолитизированных туфах замещают облом
ки вулканического стекла и образуют микрокристаллические агрегаты, диаг
ностика и изучение которых возможны во многих случаях только с помощью 
рентгеноструктурного анализа в комплексе с другими физико-химическими ме
тодами исследования. Содержание цеолитов в породах этого типа обычно сос
тавляет первые десятки процентов, но нередко поднимается до 80 -90% . Такие 
сильно измененные туфы практически представляют собой мономинеральную 
цеолитовую породу.

Цеолиты в породах рассматриваемого типа представлены клиноптилолитом, 
морденитом, анальцимом, филлипситом, эрионитом и шабазитом в различных 
их сочетаниях.

Региональное распространение цеолитовых пород рассматриваемого типа в 
СССР установлено сейчас почти во всех областях молодого вулканизма. Они 
обнаружены в верхнеэоценовых породах бадхызской и намаксарской свиты на 
юге Туркмении, в породах верхнемеловой вулканогенно-осадочной формации, 
протягивающейся полосой по южному склону Предмалокавказского прогиба в 
пределах Азербайджана, Армении и Грузии; в эоценовых толщах по северному 
склону Триалетского хребта в Грузии (ГЬахария и др., 1 9 7 2 ); в ряде других 
районов Закавказья; в верхнетортонских вулканогенно-осадочных толщах в За
карпатье (Супрычев, 1971 ); здесь они имеют также региональное распростра
нение. Наконец, в 1972  г. цеолитизированные туфы найдены в неогеновых и 
четвертичных вулканогенно-осадочных комплексах на Камчатке, Сахалине и 
Курильских островах, где, судя по геологическим данным, они также широко 
распространены.

Третий тип цеолитсодержащих пород, который кратко можно назвать ло- 
монтитовыми песчаниками, приурочен к мощным, погруженным на значитель
ную глубину обломочным толщам геосинклинальных областей. Ломонтит, ко
торый развивается по цементу песчаников и зернам обломочного плагиоклаза,



является в таких осадках эпигенетическим. Ломонтитовые песчаники поздне
юрского и мелового возраста на территории СССР имеют широкое распростра
нение в пределах значительной части бассейна р. Лены и прилегающих к нему 
районов (Запорожцева, 1960; Коссовская, 1 9 6 2 ); в частности, по данным 
З.В. Осиповой, аналогичные породы обнаружены в бассейне р. Индигирки. Ло
монтитовые песчаники встречаются и в ряде других областей СССР.

Упомянем еще о двух типах цеолитсодержащих пород осадочного типа, встре
чающихся на территории СССР. Во-первых, это цеолитсодержащие породы ко
ры выветривания. Цеолиты в этом случае связаны с бокситами, почвами и не
которыми другими образованиями коры выветривания (Михайлов, Кринари,
1 9 7 0 ).  Во-вторых, это аналышмсодержаише осадочные породы, образовавшие
ся в аридных условиях и связанные с красноцветными, иногда гипсоносными 
осадками. Аналышмсодержаише породы распространены во многих районах 
СССР: в верхнепермских отложениях Вятс ко-Каме кого междуречья, в юре За
кавказья и палеогене Средней Азии, в палеозойских отложениях Минусинской 
и Тувинской впадин.

В связи с приобретением природными цеолитовыми породами практического 
значения (это касается прежде всего клиноптилолитовых *цеолитизированных 
туфов*) возникает задача более детального комплексного изучения их вещест
венного состава, определяющего свойства цеолитового сырья. Высокая степень 
дисперсности и близость химических составов слагающих породу минералов 
(клиноптилолита, диоктаэдрического монтмориллонита, кварца) и кислого Byjb- 
канического стекла позволяют применять наиболее перспективные методы -  
рентгенографический, термографический, инфракрасноспектроскопический. Основ
ное внимание должно быть уделено главному полезному компоненту -  клиноп
ти л о литу.

Клиноптилолиты Бадхызского (Туркмения), Айдагского (Азербайджан), Дзег- 
винского (Грузия), Ноемберянского (Армения) месторождений по имеющимся 
к настоящему времени аналитическим данным не обнаруживают заметных раз
личий. Это касается прежде всего их дифракционных характеристик: они име
ют идентичные рентгенограммы, вполне сходные с приводимыми в литературе. 
Возможно, дальнейшими, более прецизионными исследованиями удастся произ
вести дифференциацию клиноптилолитов. Данные дифференциально-термического 
анализа и инфракрасной спектроскопии (ИКС) также не выявляют резких раз
личий.

Следует иметь в виду, что выявление типоморфных особенностей клинопти
лолитовых минералов указанных месторождений затруднено. Они присутству
ют в породах в accoLнации с диоктаэдрическим монтмориллонитом, кварцем, 
вулканическим стеклом, имеющими во многом сходные с клиноптилолитом фи
зические характеристики -  интервалы дегидратации, области полос поглощения 
ИК-спектров и др. Попытки выделения из исследуемых пород мономинераль- 
ных фракций не дали положительных результатов, очевидно, в силу тесного 
взаимного прорастания указанных минералов и близости их удельного 
веса.

Тем не менее среди исследованных образцов один оказался настолько чис
тым -  свободным от примесей, фиксируемых доступными нам методами, -  что 
может быть принят в качестве эталона ( Дзегвинское месторождение, обр. 586 , 
колл. ВНИИгеолнеруд). На его рентгенограмме (рис. 1) имеются линии клино- 
птилолита; химический состав (в вес. %) также типичен для этого минерала: 
SiOn -  6 2 ,0 2 ; А1^03 -  11 ,56 ; ТЮ 2 -  0 ,4 8 ; Fe20 3 -  2 ,37 ; СаО -  2 ,49 ;
Mg(J -  0 ,9 5 ; Na20 -  3 ,2 5 ; К20  -  1 ,66; Нг0” -  5 ,2 9 ; Н20 + -  9 ,45 ; сумма- 
9 9 ,52  (аналитик О.А. Медведева, ВНИИгеолнеруд).

На кривых ДТА клиноптилолитов пр(£гмерно от 4 0 °  регистрируется широкий 
эффект с максимумом около 1 9 0 -2 0 0  . Выделение воды происходит при этом 
непрерывно, по газоволюметрическим данным потеря веса составляет 14,5%. 
Клиноптилолит является термически высокоустойчивым и при нагревании до 
8 0 0 °  не теряет окончательно своей структуры; значения основных межплос-



Р и с . 1. Дифрактограмма 
клиноптилолита (обр. 586 , 
месторождение Дзегви)

костных расстояний не меняются, интенсивность рефлексов падает вследствие 
прогрессирующей (начиная примерно с 2 5 0 -3 0 0 ° )  аморфизации материала.

ИК-спектры клиноптилолитов из различных месторождений различаются лишь 
тонкой структурой в области колебания внешних тетраэдрических связей алк>- 
мо-кремне-кисдородного каркаса (рис. 2 ) .

Одной из основных задач исследования цеолитизированных туфов является 
количественное определение содержания в этих породах полезного компонен
та -  клиноптилолита. Для решения этой задачи наиболее перспективным мето
дом является рентгеновский.

Концентрация клиноптилолита была определена дифракционно-абсорбцион
ным способом (Завьялова, 1 9 7 0 ). Расчетная формула имеет вид:

с кл =
^см

к л

(1)

где 1\ и /q -  интенсивность рефлексов клиноптилолита в анализируемом об 
разце и клиноптилолита, взятого в чистом виде; ^ см / * к л -  массовые ко
эффициенты поглощения исследуемого образца и эталонного клиноптилолита; 
а -  поправочный коэффициент, зависящий от условий съемки и особенностей 
исследуемой фазы.

Коэффициенты массового поглощения были определены по методу, разрабо
танному Л.Л. Завьяловой, А.С. Ивойловым и Е.К. Васильевым (1 9 6 4 ),  т.е. 
по ослаблению отражения от кристаллического дна подложки (грань Ky6a N a C l ) .  

Значение /х* клиноптилолита оказалось равным 3 9 ,5  см^/г.
Величина поправки а была установлена по смесям клиноптилолита с СсЮ 

и ВеО, аналогично тому, как это сделали А.С. Ивойлов и Л .Л . Денисова (1 9 6 2 )  
и И.П. Тибукин (1 9 7 1 ) .  Формула для расчета концентрации клиноптилолита 
получила следующий вид:

71 V*
к С к л = lg (— ) + 0,77 lg (— SSL ) -  0,015. (2)

® ^кл
Проверка возможности применения дифракционно-абсорбционного способа 

для определения концентрации клиноптилолита была проведена на серии искус-

Р и с . 2. ИК-спектры кли- 
ноптилолитовых пород раз
личных месторождений

I -  Айдаг, II -  Бад- 
хыз, III -  Дзегви



ственных смесей (бинарных, трех- и четырехкомпонентных). Компонентами 
смесей, кроме клиноптилолита (обр. 5 8 6 ),  были взяты такие минералы, как 
кварц и диоктаэдрический монтмориллонит (Таганское месторождение, Казах
стан), а также кислое вулканическое стекло (из лавы вулкана Артени, Ар
мения), наиболее близкие к тем минералам, с которыми клиноптилолит встре
чается в природных условиях.

За аналитические пики для клиноптилолита были приняты рефлехсы ( 0 2 0 ) -  
d = 9 ,0А ; (4 2 1 ) -  d 83 3 ,95  X и (3 5 0 ) -  d~ 2 ,9 7  а . Это наиболее интенсив
ные отражения, свободные в достаточной

Р и с . 3 . Зависимость потери веса 
образца от содержания клиноптило
лита для смеси клиноптилолит + кварц

Потеря веса: 1 -  по данным взве
шивания, 2 -  по данным гаэоволto-  
метрии

как самого клиноптилолита, так и других фаз. Измерение интегральных интен
сивностей проводилось гра<)ически, взвешиванием площадей пиков на дифрак- 
тограммах. Для съемок была использована стандартная аппаратура -  дифрак
тометр УРС -50И М  со стойкой ССД, счетчик С Р С -1 , Си-излучения, N i-фильтр, 
напряжение на трубке 35 кв, сила тока 6 т а , начальный порог 03 , ширина 
окна 2, скорость вращения счетчика -  1°/мин, скорость протяжки ленты -  
1 200  мм/час. Препараты представляли собой стеклянные кюветы размером 
30 х 15 х 1 мм, слабо набитые порошком исследуемого материала.

Минимальное количество клиноптилолита, доступное определению рентгенов
ским методом, составляет 3%, , ниже этой величины наиболее интенсивное ди
фракционное отражение (4 2 1 ) становится неотличимым от флуктуаций фона.
В таблице приведены результаты анализа искусственных шифрованных поликом- 
понентных смесей.

Из таблицы видно, что средняя относительная ошибка в определении со
держания клиноптилолита равна 19,1%, а для образцов с содержанием клино
птилолита более 20% -  5,5%.

Искусственные смеси были исследованьг и другими методами. В качестве 
основного критерия определения содержания клиноптилолита методом ДТА бы
ла принята потеря веса при дегидратации. В тех случаях, когда, кроме клиноп
тилолита, в образце нет других водосодержащих фаз, потеря веса последнего 
происходит только за счет удаления цеолитной воды (при нагреве до 8 5 0 °  
кварц теряет 0,1% веса, вулканическое стекло -  1 ,1% ). Поэтому график за
висимости потери веса образца от содержания цеолита в таких смесях должен 
характеризовать количество минерала (рис. 3 ) .  Если же в смеси присутствует 
другой минерал, содержащий воду -  монтмориллонит, -  то наблюдается нало
жение температурных интервалов процесса дегидратации, что делает количест
венное определение цеолита весьма затруднительным.

ИКС-анализ основан на определении интенсивностей реперных полос погло
щения определяемой фазы и установлении формы зависимости этих величин от 
концентрации фазы в пробе. Основные полосы абсорбции минералов цеолитовых 
пород расположены в близких спектральных районах частот, при этом одна пе
рекрывает другую, за исключением полосы поглощения 610  см—1 клиноптило
лита. Однако характер этой полосы зависит от химизма цеолита (свойств

мере от перекрывания рефлексами

Содержание клиноптилолита,/ес.%



Т а б л и ц а

Результаты анализа искусственных многокомпонентных смесей

№ смеси

Состав искусственной смеси, вес. % Количество кли- 
ноптилолита по 
данным рентге
нографии, X

Кварц Монтморил-
лонит

Вулканичес
кое стекло

Клинопти
лолит

1 5 5 0 90 86
2 10 10 0 80 78
3 15 25 0 60 56
4 20 20 0 §0 62
5 20 40 0 40 43
6 25 55 0 20 27
7 5 80 0 15 20
8 30 60 0 10 15
9 5 90 0 5 9

10 15 15 30 40 41
11 10 10 50 30 30
12 25 25 25 25 2 9
13 5 5 75 15 16

обменного катиона, величины отношения S i : А1 и степени упорядоченности 
Si -► А1-замещения). Поэтому в качестве репера полоса 610  см" также не 
является идеальной и может быть принята для поисков количественных связей 
между ее интенсивностью и содержанием клиноптилолита лишь для кристалло
химически близких минералов. Мерой интенсивности полосы поглощения выбра
ны пропускание (Т ) ,  оптическая плотность (Д ), вычисленные по стандартному

Р и с . 4 . Графики зависимости амплитуд полос поглощения 6 0 ^ см клинопти- 
лолита,780 и 8 0 0  см*^- кварца от их содержания в бинарных смесях

а, б -  клиноптилолит + кварц; в -  клиноптилолит+вулканическое стекло; г -  
клиноптилолит + монтмориллонит



Содержание цеолита, %
Р и с . 5. Графики зависимости пропускания (Т )  и оптической плотности (Д ) по
лосы поглощения 607 см "1 клиноптилолита от его содержания в бинарных смесях

а, б -  клиноптилолит+вулканическое стекло; в, г -  клиноптилолит + кварц

методу базовой линии (Солнцева и др., 1971 ), и амплитуда отклонения мак
симума полосы абсорбции от поглощения фона (А ) -  рис. 4 . Интенсивность по
лос поглощения компонентов смеси определяется не только их концентрацией, 
но и природой вмещающей среды. Это отчетливо видно на графиках (рис. 5 ),  
где зависимость параметров, характеризующих интенсивность полосы погло
щения клинопти лолита от содержания последнего, определяется природой дру
гого компонента (в бинарных см еем ). Как следует из этих графиков, коли
чественное определение клинопти лолита по данным ИКС возможно при содер
жании цеолита от 20  до 90% в смеси клиноптилолит + кварц, от 20 до 80%  
в смеси клиноптилолит + монтмориллонит.

Применение ИКС-метода для количественного определения цеолита в мно
гокомпонентных системах требует дальнейшей разработки.
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В. В. ПЕТРОВА

ОСОБЕННОСТИ Ц Е0Л И Т00БРА 30ВА Н И Я  В УСЛОВИЯХ  
СОВРЕМЕННОГО ГИДРОТЕРМ АЛЬНОГО ПРОЦЕССА

К настоящему времени известно несколько генетических типов месторож
дений природных цеолитов. Наиболее распространенными из них являются два 
типа: 1) месторождения цеолитов, возникающие в процессах диагенеза, эпиге
неза и раннего регионального метаморфизма, 2 ) месторождения цеолитов, воз
никающие при процессах поствулканической гидротермальной деятельности 1.
Ко второму типу, в частности, относятся цеолитопроявления, наблюдаемые на 
современных гидротермальных месторождениях. Гидротермальная природа таких 
цеолитов не вызывает сомнения, так как на некоторых месторождениях можно 
непосредственно наблюдать их образование из растворов или же фиксировать 
его при экспериментальных работах в скважинах (Карпов, 1 9 7 0 ).  Сравнитель
ное изучение особенностей цеолитовой минерализации на современных и древ
них гидротермальных месторождениях позволит выработать поисковые критерии 
на перспективные цеолитсодержащие площади, а также осветить некоторые во
просы генезиса цеолитов.

Паратунское месторождение термальных вод (Камчатка) является весьма 
благоприятным объектом для изучения цеолитов: более одной трети общего 
списка вторичных минералов, развитых на месторождении, составляет группа 
цеолитов. Возраст пара тунского месторождения оценивается, по геологическим 
данным, примерно в один миллион лет. Термальные растворы, выведенные на 
поверхность скважины, в настоящее время относятся к типу слабощелочных 
сульфатно-натровых вод с максимальной температурой 104°С . Под воздейст
вием гидротермальных растворов породы, вмещающие термы, претерпели гид
ротермальный метасоматоз с образованием основных вторичных минералов: 
альбита, эпидота, хлорита, кальцита, цеолитов. Эти минералы отмечаются в 
эффузивных и пирокластических породах, слагающих месторождение на всю изу
ченную глубину. Они замещают вкрапленники, микролиты, основную или цемен
тирующую массу исходных пород, развиты в трещинах, порах и кавернах. Про
странственное положение вторичных минералов, развитых по исходному плагио
клазу, позволяет наметить метасоматическую зональность. С  юга на север

^Названия типов даны по классификации Э.Э. Сендерова и Н.И. Хитарова 

(1 9 7 0 ) .
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месторождения альбит-эпилотовая метасоматическая зона сменяется альбит- 
эпидо'мхеогагговой с участками альбитовой и далее -  альбит^-цеолитовой. Од
нако эта зональность может быть показана только схематически, реальная кар
тина, наблюдаемая на каждом конкретном участке, значительно сложнее. Так, 
например, на Среднепаратунском участке месторождения, в пределах изучен
ной по скважинам альбит-эпидотовой метасоматической зоны можно выделить 
подзоны, в которых по плагиоклазу, помимо альбита и э пи дота, развиваются 
пренит, хлорит, калиевый полевой шпат и ломонтит. Распространение подзон 
не связано с определенными уровнями глубин. Еще более беспорядочно рас
пределение вторичных минералов, выполняющих трещинные и поровые прост
ранства.

Среди минералов группы цеолитов на месторождении развиты ломонтит, дес- 
мин, гейландит, шабазит, сколепит, вайракит, эпидесмин, аналышм, морденит, 
томсонит. По основным компонентам породы развиваются ломонтит, реже дес- 
мин, гейландит, анальцим. В трещинных и поровых пространствах встречаются 
все цеолиты. Количественное содержание цеолитов в породах колеблется от 1 
до 80%, достигая максимума в зонах повышенной трещиноватости. Обычно в 
цеолитсодержащих зонах на долю цеолита приходится 1-5%  всей породы. Тре
щинные и поровые пространства бывают нацело выполнены одним цеолитом или, 
чаще, цеолитом и другими вторичными минералами, или же несколькими цео
литами. Один и тот же цеолит образует по нескольку генераций в одной ка
верне или трещине. Распределение цеолитов повторяет общую метасоматичес- 
кую зональность: в направлении затухания гидротермального процесса, т.е. с 
юга на север, наблюдается тенденция к смене более высокотемпературной дес- 
мин-вайракит-ломонтитовой ассоциации более низкотемпературной ломонтит- 
шабазит-сколецит-гейландитовой. На каждом отдельном участке месторожде
ния различный набор вторичных цеолитов зависит от условий минералообра- 
зования.

Подобная же картина наблюдается в измененных породах других современ
ных гидротермальных месторождений. С. И. Набоко и др. (1 9 6 5 ) отмечают, 
что на Паужетском месторождении термальных вод (Камчатка) максимальное 
количество аналышма, сколецита, птилолита приурочено к глубинам до 142 м, 
ниже развит ломонтит. Однако реальные интервалы развития этих минералов 
в гидротермально измененных породах значительно шире (сколецит -  8 -2 0 ,  
анальцим -  8 -3 0 0 , птилолит -  8 -3 0 0  и ломонтит -  4 7 -8 0 0  м ). Как и на 
Паратунском месторождении, на Паужетском отмечается трещинный контроль 
в распределении цеолитов. Об этом свидетельствует приведенный С.И. Набоко 
(1 9 6 3 , рис. 2 2 ) разрез гидротермально измененных пород по скв. 13. Ло
монтит встречается по всей скважине, за исключением зон окварцевания и с е -  
рицитизации, обычно фиксирующих зоны тектонических нарушений.

Четко выраженная околотрещинная зональность в распределении цеолитов 
наблюдается на таких гидротермальных месторождениях, как Большое Банное 
(Камчатка), Вайотапу (Новая Зеландия), Йеллоустонский Парк (СШ А).

Анализируя все данные о цеолитизации на современных гидротермальных 
месторождениях, можно прийти к вьюоду, что метасоматически измененные по
роды этого типа характеризуются лишь тенденцией к смене одного цеолита 
другим с глубиной. На различных месторождениях эта тенденция различна. Вай- 
ракейское: клиноптилолит + ломонтит -* вайракит; Паужетское: сколецит +
+ анальцим + птилолит.* ломонтит; Паратунское: шабазит + гейландит + сколе
цит + высококремнистые ломонтит и десмин -► ломонтит + десмин + вайракит.

Такое поведение цеолитов в метасоматитах современных гидротермальных 
месторождений закономерно: вторичное минералообразование в этих условиях 
зависит не только от температуры и давления, но и от скорости фильтрации 
минералообразующего раствора, скорости диффузии компонентов в системе рас
твор -  порода, величины порового или трещинного пространства, концентрации 
того или иного компонента на конкретном участке минералообразования и т.д. 
Этими же причинами объясняется и то, что практически на всех месторожде—



Т а б .i нца

Цеоли говая минерализация пород при диагенезе осадков ri гидротермальном 
преобразовании пород (черты сходства и размятая)

Характеристика
объекта Диагенез Гидротермальный процесс

Механизм образо
вания

Диффузионное взаимодействие порового раствора с компонента
ми породы, свободный рост из поровых растворов

-
Свободный рост из трещинных 
растворов

Характер нахожде
ния в породе

Замещают плагиоклаз, нефелин, стекло, пепловый материал. 
Выполняют поровые пространства

-
Выполняют также пустоты, 
трещины

Рапространение Региональное

выдержанное на большие расстоя
ния на глубину и по простиранию

и локальное, не выдержанное 
на глубину и по простиранию

Распределение 
по породам

Равномерное Максимальные количества при
урочены к породам с понижен
ными фильтрационными свойст
вами

Зависимость сос
тава цеолитов от 
состава пород

Четкая Очень слабая

Зональность в 
распределении

Зависит от глубины погружения

цеолитов
-

По простаранию пород вкрест зон 
тектонических нарушений

-

На элементарном участке по
роды как функция от фильт
рационных свойств породы и 
состава термальных растворов 
в трещинных и поровых прост
ранствах

Характер вы
полнения перо
вого прост
ранства

Обычно только один 
цеолит

Несколько цеолито? или нес
колько генераций одного и то
го же цеолита

Форма и раз
меры выделений

Соответствуют конфи
гурации порового про
странства. Реже -  цдио- 
морфные кристаллы раз
мером несколько мик
рон

Хорошо образованные кристаллы 
размером от нескольких милли
метров до нескольких сантимет
ров, реже скрытокристалличес
кие агрегаты



Хара ктеристика 
объекта

Диагенез Гидротермальный процесс

Вариации хи
мического сос
тава

Незначительные, харак
терно присутствие вы
сококремнистых разнос
тей

Колебания состава большие: от 
максимального до минимального 
содержания данного элемента в 
минерале

Ассоциирующие
минералы

Кальцит, хлорит, халцедон, монт
мориллонит, опал

Щелочные полевые шпаты, 
фосфориты, карбонаты F е и 
Мц, галдит, тенардит, углис
тое вещество и др.

Эпид от, пренит, апофиллит, 
альбит, кварц, гидрослюды, с$гль- 

Iфиды. Пространственная ассоциа
ция с рудными месторождениями

Темп осадко- 
накопления

Низкий Неравномерный в различных 
участках породы

ниях современных гидротерм отсутствует приуроченность определенных видов 
цеолитов к каким-либо определенным типам пород.

Другим наиболее распространенным типом цеолитов ых месторождений явля
ются месторождения, образовавшиеся в процессе диагенеза-эпигенеза осадков. В 
таблице приведены черты сходства и различия цео лито вой минерализации, образо
вавшейся при диагенезе и гидротермальном процессе. Механизм образования J 
цеолитов при диагенезе и под действием термальных растворов в основном 
аналогичен (т$&шца). Главным образом это диффузионное взаимодействие по- 
poBbix растворов с компонентами исходной породы и свободный рост из поро- 
вых растворов. Поэтому, если химический состав растворов и состав толщ по
род, подвергшихся воздействию гидротерм или диагенезу, близок, то естест
венно ожидать образования сходных конечных парагенезисов вторичных мине
ралов, что в идеальном случае и наблюдается. Однако процесс диагенеза и 
гидротермальный процесс геологически принципиально различны. Изучая цео- 
литфобразование при гидротермальном процессе, необходимо учитывать не толь
ко состав исходных пород и растворов, температуру и давление, но и филь
трационные свойства исходных пород, динамику движущихся растворов, направ
ление движения термальных потоков, характер взаимодействия поровых и тре
щинных растворов и другие факторы, которые отсутствуют при диагенетичес— 
ком преобразовании пород. Эти причины приводят к существенным различиям 
цеолитизации, возникающей в результате диагенетического и гидротермального 
преобразования пород.

Благодаря равномерному пропитыванию поррвыми растворами однородных 
толщ исходных пород, протяженных по мощности и по простиранию, а также 
благодаря стабильным физико-химическим условиям минералообразования и 
низкому темпу пеолитообразования при диагенетическом процессе образуются 
промышленно важные цеолитовые месторождения с равномерным распре деле- I
нием цеолитов по площади и на глубину. Цеолитовые парагенезисы вследствие 
этих же причин однообразны, и наблюдается четкая смена их в зависимости 
от изменения температуры и давления с глубиной погружения.

В условиях гидротермального процесса максимальное количество цеолитов 
приурочено к породам с пониженными фильтрационными свойствами; цеолиты, 
как правило, фиксируют наиболее проницаемые для восходящих термальных по
токов тектонически нарушенные участки. Это обусловливает неравномерное



распределение цеолитовой минерализации по породе. Большие различия в фи
зико-химической обстановке минералообразования. в условие трещинного, по- 
рового и микропорового пространств в элементарном участке породы, различ
ная динамика растворов в этих пространствах и неоднородные условия массо- 
переноса приводят к широким вариациям состава цеолитов и к разнообразному 
набору парагенетических ассоциаций вторичных минералов на одних и тех же 
глубинах. Поэтому промышленное значение цеолитопроявлений, образовавшихся 
в условиях гидротермального процесса, невелико. Промышленно важные мес- 
торождения в этих условиях могут образовываться, только в редких случаях, 
при наличии одновременно сосуществующих восходящих термальных потоков 
и образованного ими термального озера, в котором идет осадконакоп- 
ление.

По этим же причинам нам кажется нецелесообразным объединять породы, 
цеолитизированные при диагенезе осадков и при современном гидротермальном 
преобразовании в одно понятие региональной цеолитовой минеральной фации. 
Следствия этих двух процессов различны и различно их промышленное значение. 
Цеолитизация в условиях диагенетического процесса, как показано многими ав
торами (Коссовская, Шутов, 1963; Добрецов и др., 1972 ; и др.), не отве
чает признакам регионально метаморфических фаций и фиксирует зоны позднего 
диагенеза (эпигенеза) или, реже, отвечает Р-Т-условиям низкотемпературного 
метаморфизма фации зеленых сланцев.

Анализируя наши данные, а также данные других исследователей (Костов и 
др„ 1968, 1971 ; Голованов, Турсебеков, 1 9 6 9 ;и др.), мы приходим к вы
воду, что в большинстве случаев цеолитопроявления, образованные при гид
ротермальном процессе в условиях, близких к наблюдаемым на Паратунском 
месторождении, относятся к одной из фаций формации пропилитов. Они могут 
быть генетически связаны с рудными месторождениями.
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И. И. ШПОСНИНА, М. А. ЛЕВИТАН

С Т Р У К Т У Р А  И РАСТВОРИМ ОСТЬ БИОГЕННОГО  

КРЕМ НЕЗЕМ А

Для решения ряда проблем современного кремненакопления, диагенеза крем
нистых осадков и генезиса некоторых кремнистых горных пород необходимы 
данные о строении и составе панцирей диатомовых водорослей, раковин радио
лярий и скелетов стеклянных губок. Не менее важны сведения об их раство
римости.

Эти вопросы освещены в ряде работ ( Jorgensen, 1955 ; Lewin, 1961 ; Бо
гоявленский, 1966; Coombs, а. о., 1967 ; Kamatani, 1971 ; Hurd, 1972 ; и 
др*.), из которых известно, что растворимость скелетных остатков основных 
кремнийконцентрируюишх организмов зависит: 1) от факторов среды (темпе
ратуры, pH, концентрации растворенной кремнекислоты, гидродинамического 
режима и пр.); 2 ) от таксономической принадлежности, определяющей морфо
логические особенности скелета (в частности, его удельную поверхность), сос
тав защитных пленок: кремнийорганических (Cooper, 1 9 5 2 ), фосфорорганичес- 
ких (Мицюк, 1 9 7 2 ) и неорганических ( Lewin, 1 9 6 1 ), химический состав и 
структуру скелета.

В последнее время среди биологов укоренилась идея о кремнийорганическом 
составе скелетных остатков (Козлова, 1964 ; Решетняк, 1969 ; Петрушевская, 
1 9 7 1 ). По-видимому, последнее предположение основано на недоразумении.
О.Г. Козлова, ссылаясь на работу С.В. Горюновой (1 9 5 8 ),  исследовавшей диа
томовые водоросли методом люминесцентной микроскопии и обнаружившей лю
минесценцию панцирей Coscinodiscus, пишет: 'С .В . Горюнова объясняет это я в 
ление наличием в панцире Coscinodiscus очень прочных кремнийорганических 
соединений типа пектиновых кислот' (Козлова, 1964 , стр. 1 4 5 ).  Однако пек
тиновые кислоты принадлежат к группе углеводов, н<_ не кремнийорганических 
соединений.

Вероятно, растворимость биогенного кремнезема в значительной степени 
зависит от его кристалличности, т.е. от размера областей структурной упо
рядоченности (кристаллитов) и их количества в единице объема. Основанием 
для этой гипотезы являются следующие рассуждения. Растворимость кварца 
в воде при комнатной температуре составляет около 7 мг/л, а растворимость 
аморфного кремнезема при тех же условиях достигает 1 0 0 -1 4 0  мг/л (Дэна, 
и др., 1 9 6 6 ). Для аморфного кремнезема указывают и более значительные 
величины растворимости -  200  мг/л при pH -7 ,0  и температуре 2 2 °С  (О к а— 
moto а .о .,1 9 5 7 ) и до 23 6  мг/л (1 1 0  ppm Si) при p H -5 ,2 -5 ,6  в дистиллиро
ванной воде при комнатной температуре (Krauskopf, 1 9 5 6 ). Максимальная 
концентрация растворенной кремнекислоты в опытах Дж.Левина по растворению 
панцирей диатомовых, очищенных от защитных пленок, в ‘ разных средах и с раз
личными pH достигнута после 1 0 Q -1 4 0  суток растворения и равна 8 5 -  
110 мг/л (Lewin, 1 9 6 1 ). Таким образом, растворимость биогенного кремне
зема является промежуточной между растворимостями кварца и химически 
приготовленного аморфного кремнезема, но более близка к последней.

В первом приближении кристалличность кремнезема должна быть обратно 
пропорциональна его гидратированности и нарьпценности силанольными группа
ми, ибо как считает Б.М. Мицюк (1 9 7 2 , стр. 1 3 4 ), 'присутствие в аморф
ном гидратированном кремнеземе силанольных групп =  Si — ОН . . . ускоряет 
процесс растворения и увеличивает предельную растворимость кремнезема'. 
Многие исследователи утверждают, что биогенный кремнезем находится в раз
личных стадиях гидратации не только у разных организмов, но и в различных 
слоях скелета одной и той же особи (Jorgensen, 1955 и др.).

Нами были исследованы образцы четвертичных радиолярий, диатомовых во
дорослей и стеклянных губок, взятых из поверхностного слоя донных осадков



(коллекция Института океанологии им. П.П. Ширшова АН С С С Р ). Пробы диа
томовых и радиоляриевых илов были нагреты до $ 0 -9 0 °С  с перекисью водо
рода и триполифосфатом натрия. Затем были выделены методом декантации и 
промыты через сито 0 ,0 5  мм фракции, наиболее обогащенные органическими 
остатками. Чистота отмывки фракции > 0 ,0 5  мм контролировалась под мик
роскопом. Далее пробы были обнаружены 5%-ной НС1 по методике Д.<1̂ ан -  
кенберга и Р.Джилса ( Fran ken berg, Giles, 1 9 7 0 ), промыты и высушены при 
105 °С . Более половины образцов соляной кислотой не обрабатывалось. Спи- 
кулы стеклянных гуЬсК были отмыты от примеси и в некоторых случаях под
верглись обработке 5%-ной НС1 или 1 0 %-ной ^ 02»

Образцы в виде порошковых пленок были исследованы на инфракрасном спект*- 
рофотометре U R -1 0  М в диапазоне 5 0 0 0  -  4 0 0  см~1. Основными полосами 
поглощения, присутствующими во всех спектрах, являются широкие размытые 
полосы около 1100  см“ 1 (D ^ ), 800  см~1, ( Dy) и 4 7 0  см~^ ( D3), харак
терные для 'аморфных* разновидностей кремнезема (рисунок). Типично также 
присутствие полос поглощения около 3 4 0 0  см“ ^ и 1640  см -1 , обусловленных 
ОН-валентными и деформационными колебаниями молекул воды. Интересно от
метить наличие плеча в области 960  см "^, вероятнее всего связанного с 
ОН-деформационными колебаниями и особенно хорошо выраженного у стеклян
ных губок. Во многих спектрах присутствуют слабые полосы поглощения около 
2963 , 2 9 3 0  см "1, 2 8 6 0  и 2 3 7 0  см~1, характеризующие присутствие сила- 
нольных R3 -  Si — ОН групп и некоторые фосфорорганические соединения (К а -
зишша, Куплетская, 1 9 7 1 ).

Сравнение полученных данных с результатами исследования кремнийоргани- 
чесКих соединений подтверждает предположение об участии последних в строе
нии скелетных остатков организмов с кремниевой функцией. Следует учитывать, 
что доля кремнийорганических веществ значительно уменьшилась в связи с вы
носом этих веществ после гибели организмов в условиях океана и далее при 
последующей обработке в лаборатории.

Наши данные хорошо согласуются с результатами А.Каматани ( Kamatani, 
1 9 7 1 ) в исследованной им области спектра. Различия касаются, лишь присут
ствия четкого плеча 960  см "^ в спектре спикул стеклянных губок, которое 
у А.Каматани не отмечено. Видимо, эти различия обусловлены различным ви
довым составом исследованных губок.

Спектры поглощения биогенного опала

I -  диатомовые, ст. 3 8 9 , гор. 0 -4  м; II -  радиолярии, ст. 5 1 3 3 ; III -  
стеклянные губки, ст. 8 9 5



Т а б л и ц а

Содержание молекулярной воды в биогенном кремнеземе

№ образца
Содержание мо
лекулярной в о 
ды, %

№ образца
Содержание мо
лекулярной во
ды, %

Спикулы стек Диатомовые
лянных губок: водоросли:

895 9,72 3 8 9 5 ,25
X 10,00 413 8 ,03

Диатомовые во- 1 6 3 -2 , 3 ,52
доросли: гор. 1 0 - 1 1

15 9 -2 , гор. 6 ,0 8 Радиолярии:
1 0 - 1 1 5 1 2 4 6 ,50
4 0 9 9,53 51 3 3 2,20

Вероятно, отношения интенсивностей пиков и ^ 3 ^ 1  в при
ближении могут охарактеризовать кристалличность биогенного кремнезема, од
нако при этом необходимо исследовать образцы с одинаковой толщиной слоя 
и концентрацией вещества.

Наиболее чистые, судя по инфракрасным спектрам, образцы были переданы 
Р.А . Сапожникову для определения содержания молекулярной воды и В. С. С а -  
венко для изучения растворимости. Исследование гидратированноети биогенно
го кремнезема проводилось на дифференциальном сканирующем калориметре фир
мы Перкин-Эльмер DSC—1В в температурном диапазоне 1 0 0 -4 6 0 °С . Основ
ные результаты представлены в таблице.

Из рассмотрения приведенных данных следует, что исследованные образцы 
содержат молекулярную воду в количестве от нескольких до 1 0 %, которая вы- 
деляется при нагревании до 1 5 0 -1 6 0 °С . В ряде образцов даже после выше
описанной обработки осталось значительное количество органических веществ, 
входящих в состав скелета. Количество выделившихся гидроксильных групп, 
к сожалению, определить не удалоеы

Изучение растворимости биогенного кремнезема проводилось в полиэтиле
новых сосудах, содержащих дистиллированную воду с pH -5 ,60 . В течение опы
тов, продолжавшихся 63 дня, величина pH возрастала, достигнув в одном слу
чае 7 ,05 . Каждый раствор перемешивался через сутки. Концентрации раство
ренной кремнекислоты определялись методом фотоколориметрии по синему комп
лексу. Результаты опытов показали, что наши данные и сведения Дж. Левина 
(Lewin, 1961 ) совпадают. Наиболее интересными представляются следующие 
выводы, вытекающие из рассмотрения результатов опытов по растворимости:

1 ) биогенный кремнезем растворяется значительно медленнее, чем хими
чески приготовленный аморфный;

2 ) скорость растворения диатомовых, радиолярий и стеклянных губок при
мерно одинакова, при этом ее изменения происходят очень неравномерно. Не
смотря на то, что однозначной связи между скоростью растворения и коли
чеством молекулярной воды выявить не удалось, значительно более высокая 
скорость растворения во второй половине опыта у образцов Хш и 895  объ
ясняется, видимо, их высокой гидра тир ованностью.

Вполне очевидно, что на ход растворения оказали влияние факторы, пере
численные в начале статьи, поэтому задача будущих исследований по раство*. 
римости биогенного кремнезема состоит в правильной оценке влияния отдель
ных факторов на скорость растворения.

В заключение авторы считают своим долгом выразить признательность 
Р.А . Сапожникову и В. С. Савенко за проведение важных экспериментов.
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P. M. ЮРКОВА, А. Л. ДМИТРИИ, А. Л. СОКОЛОВА

КСОНОТЛИТ ИЗ ОФИОЛИТОВОГО КОМ ПЛЕКСА  
СЕВЕРНОГО САХАЛИНА

Ксонотлит был впервые обнаружен А*Раммельсбергом в 18 6 6  г. на место
рождении Тетела де Ксонотла в Мексике. Описанные позднее иклеит и джур- 
паит представляют собой изо структурные разновидности ксонотлита9 в которых 
кальций частично (до 4%) замещается магнием ( Eakle, 1921; Taylor, 1954 ). 
Ксонотлит — водный кальциевый силикат цепочечной структуры волластонито— 
во го ряда с радикалом S i^O ^  (Мамедов, Белов, 1 9 5 5 ).  Минерал сравнитель
но редкий. В настоящее время известно не более 2 0  его находок. Большине^ 
во находок ксонотлита связано с основными и ультраосновным и породами: в 
частности, на контакте гипербазитов с вулканогенно-осадочными породами и 
известняками, непосредственно в серпентинитах, а также в виде прожилков в 
габбро-диоритах трапповой интрузии (Васецкий, Владимиров, 1958 ; Анненко
ва, 1964; Рябов, 1 9 7 3 ). О’ Брайен (О  Brien, 1 9 7 3 ) описал ксонотлит, об
разовавшийся го волластониту на контакте родингитов с серпентинитами. В 
контактово-метасоматических породах Крестморе в Калифорнии ксонотлит най
ден в ассоциации со спёрритом, мервинитом, афвиллитом (Eakle, 1 9 2 1 ). В



западной Гренландии ксонотлит в виде прожилков в ассоциации с пектолитом, 
натролитом, кальцитом выявлен в ал ивино вы х платобазальтах и подушечных 
лавах (Karup-Meller, 1 9 6 9 ).  Находки ксонотлита в Японии связаны с жадеите- 
соде ржахцим и альбититами ( Imai et a l.f 1 9 7 2 ).  В  лабораторных условиях ксо
нотлит синтезирован в довольно широком интервале температур 1 6 0 -3  9 5 °С  и 
давлений -  7 0 -2 2 5  атм. (Торопов и др., 1958 ; Buckner et al., 1 9 6 0 ). При 
температуре выше 4 0 0 °С он неустойчив при любых давлениях и замешается 
волластонитом. Экспериментальные данные, как и геологическая ситуация его 
нахождения позволяют отнести ксонотлит к средне- и высокотемпературным 
гидротермальным минералам. Дж. Гард ( Card, 1 9 6 6 ) методом микро дифрак
ции электронов изучал синтетические и природные разновидности ксонотлита и 
установил существование четырех регулярных политипов этого минерала и двух 
полубеспорядочных, в структуре которых имеют место нерегулярные смеще
ния кремнекислородных цепочек волластонитового типа на + —  в плоскости

““ 2
(1 0 0 ) .  Сопоставление параметров ячеек разновидностей ксонотлита, синтези
рованных при сравнительно низких (1 6 0 -1 8 0 °С )  и высоких (3 5 0 °С )  темпе
ратурах показало, что последние имеют период повторяемости вдоль оси с, 
как правило, вдвое (иногда вчетверо), превышающий параметр с низкотемпе
ратурных модификаций. То обстоятельство, что для природных политипов ксо
нотлита из Шотландии, образовавшихся при заведомо высоких температурах, 
установлен такой же период с, позволяет предположительно, на основании дан
ных о размерах ячейки минерала, судить об условиях его образования.

В данной работе приводятся результаты изучения ксонотлита, впервые об
наруженного авторами в породах офиолитового комплекса п-ова Шмидта (Севе{>- 
ный Сахалин). Ксонотлит здесь приурочен к зоне линейно вытянутых вдоль бе
реговой линии Охотского моря серпентиновых протрузий, которые рассекают 
породы диабазово—спилитовой формации либо внедряются на контакте массивов 
габброидов сложного состава и пород диабазо во-спилитовой серии (преиму
щественно туфобрекчий). В первом случае ксонотлит образует прожилки и кон
тактные оторочки мощностью 3 -  10  см в краевых частях родингитов, проре
зающих серпентиниты. Родингиты, представляющие собой ассоциацию кальцие
вых силикатов (гранаты, диопсид, пектолит, пренит, датолит), сформированы в 
результате биметасоматических реакций на контакте жильных габбро-долери- 
тов с гипербазитами. В другом случае тонкие (до 3 см) прожилки ксонотл»- 
та секут зеленокаменноизмененные диориты в непосредственной близости к 
серпентинитам. Морфологически ксонотлит из родингитов представляет собой 
белый, иногда слабо розоватый волокнистый минерал. Волокна в общем ориен
тированы вдоль прожилков, а сами прожилки и оторочки -  вдоль контактной 
плоскости на границе родингитов и серпентинитов. В диоритах, наряду с про
дольно ориентированными волокнистыми агрегатами встречаются радиальные 
и сферолитовые образования диаметром до 2 - 3  см. Эго полупросвечивающий 
минерал с шелковистым блеском и занозистым изломом. При микроскопических 
исследованиях обеих морфологических разновидностей обнаруживается прямое 
погасание и положительное удлинение волокон. Показатели преломления по 
Ng = 1 ,594  + 0 ,001 ; Np »  1 ,5 8 5  + 0, 0 0 l ;# N g -N p  “ 0 ,0 0 9 . Минерал опти
чески положительный, с малым углом оптических осей. При термографических 
исследованиях обнаруживается эндотермический пик в интервале 8 4 0 -8 60  С, 
связанный с потерей конституционной воды и переходом в новую минеральную 
фазу -  /9-волластонит (Imai et a l.9 1 9 7 2 ).  Потеря воды составляет 3,33% , 
что сопоставимо с данными химического анализа (см . табл. 2 ) .  Данные И К - 
спектроскопии в областях 1 3 0 0 -8 0 0  и 3 0 0 0 -4 0 0 0  с б л и з к и  к приведен
ным в литературе данным для этого минерала (Imai et al., 1 9 7 2 ).

Принадлежность исследуемого минерала к ксонотлиту однозначно установ
лена по результатам его изучения методами дифракции рентгеновских лучей 
и электронов. Дифрактограмма порошковых образцов (табл. 1 ) характеризует
ся совокупностью отражений, межппоскостные расстояния и относительные ин
тенсивности которых вполне удовлетворительно совпадают с соответствующими



данными, приведенными для ксонотлита другими исследователями. Как видно 
из табл. 1, на порошкограмме выделяются главным образом отражения типа 
hoi, однако несколько рефлексов общего типа позволили определить следующие 
параметры ячейки минерала из родингитов (обр. 2 9 3 ):  а « 1 6 ,9 6  Ь *= 7 ,37 ; 
с - 6,99  А. Более детальная информация* о параметрах ячейки и степени 
упорядоченности структуры исследуемых образцов ксонотлита была получена 
с помощью метода микродифракции электронов. Прежде всего выяснилось, что 
волокна не являются структурно однородными, так как для одного и того же 
образца выявлены как строго регулярные структуры, так и неупорядоченные 
структуры, дифракционные картины которых содержат диффузные максимумы 
при А = 2п+1. Измерение параметров ячейки ксонотлита из диоритов показало, 
что для него с « 14 ,0 А, в то время как для образцов ксонотлита из родин— 
гитов удвоение периода с установлено не было.

Химический состав ксонотлита из родингитов приведен в табл. 2. Для срав
нения в этой же таблице приведены данные по химическому составу джурпаи- 
та из Крестморе (Калифорния), ксонотлита из Охми (Япония) (Eakle, 1921 ; 
Imai, 1 9 7 2 ).  После исключения из общего состава примеси кальцита ( уста
новленного данными дифрактометрии) и фосфорсодержащего минерала -  подо- 
лита была рассчитана структурная формула минерала:

Ĉa5,47M80,28Na0,06K0,01)5,85Si6,02O19H2,33'
Структурная формула ксонотлита из Японии (С а5 0 1^ *5  ggAIg 01^19^2 33

по относительному содержанию катионов хорошо согласуется с приведенной 
выше.

Условия нахождения ксонотлита в виде прожилков, рассекающих зеленока- 
менноизмененные диориты вблизи контакта с протрузиями серпентинитов, вы-

Т а б л и ц а  1

Экспериментальные и рассчитанные межплоскостные расстояния, индексы 
и интенсивности отражений на дифра кто грамме неориентированного образца 
ксонотлита (обр. 2 9 3 )

/ | А» dP
ш /

1 ^
dP hkl

2 8 ,5 8 ,4 7 5 200 0 ,5 1 ,87 1,883 9 0 0
18 6 ,9 6 ,9 9 1 0 0 1 2 1 ,84 - 0 4 0

1 5 ,4 5,3 93 2 0 1 5 1,82 1 ,8 1 9 9 0 1
1 4 ,7 1 — - 2 1 ,75 1 ,748 4 0 0
5 4 ,2 5 4 ,2 3 8 4 0 0 9 1 ,70 1 ,695 10 . 0.0
0 ,5 4 ,03 - - 1.5 1 ,6 8 1 ,6 7 9 703
0 ,5 3 ,8 9 - — 2 ,5 1,65 1 ,647 10 .0 .1

3 5 3 ,6 3 3 ,6 2 5 40 1 1 1,63 —

5 3 ,5 0 3 ,4 9 7 002 7 1 ,57 1 ,568
80 3 ,23 3 ,2 3 1 20 2 1 1,53 1,525
10 3 ,0 8 - 3 2 0 1.5 1 ,516

5 3 ,0 3 Кальцит 1 1.42 1,417
7 2 ,8 2 2 ,8 2 5 600 1.5 1.41 1 ,410

20 2 ,6 9 2 ,6 9 7 40 1 4 1,39 1 ,398
7 2 ,63 2 ,6 2 0 601 1.5 1,35 1,357
3 2 ,4 9 - 1 2 2 100 1 ,330 1 ,328

10 2 ,3 2 9 2 ,3 3 1 003 3 ,5 1 ,30 1 ,304
20 2 ,2 5 2 ,2 4 7 203 1 1,25 1,253

6 2 ,0 4 2 ,0 4 2 403 2 1 ,2 2 1 ,2 2 2
6 1,94 1,95 721



Т а б л и ц а  2

Химический состав (в  вес. %) ксонотлитов Сахалина, Японии, Калифорнии

Окислы о. Саха Япония Кали Окислы о. Саха Япония Кали
лин форния лин форния

Si02 4 8 ,4 6 5 0 ,6 8 4 8 ,8 7

т ю 2 Нет Нет Нет

a i2o 3 » 0 ,0 5 9

Ре2^3
9 0 ,0 5 1,04

FeO 9 0f0 4 -

МпО 0 ,0 1 - -

СаО 4 4 ,0 5 46 *0 2 3 8 ,6 6

MgO 1,52 Сл. 4 ,1 9

Na20 0 .2 0 ,03 -

к2о 0 ,13 Сл. -

Н20+ 2 ,7 6 2 ,9 6

Н2° - 0 ,4 7 0 ,2 2
7 ,8 9

со2 2 ,0 8 - -

Р 2°5 0 ,4 9 - -

С у м м а 1 0 0 ,2 1 100 ,0 5 9 9 ,6 1

жатых в твердом состоянии, позволяют считать его низкотемпературным обра
зованием, что согласуется с выводами относительно его генезиса, исходя из 
параметров элементарных ячеек минерала в соответствии с представлениями 
Дж. Гарда ( Gard, 1 9 6 6 ). В противоположность этому ксонотлит, для которо
го не было установлено удвоение периода с , слагает контактные оторочки в 
краевых частях родингитов. Формирование родингитов в результате биметасо- 
матических реакций предполагается в интервале температур 4 3 0 -4 7 0 °С  
( O’ Brien, 1 9 7 3 ).

Исходя из этого, можно ожидать, что ксонотлит образовался в заключитель
ную фазу метасоматического процесса или в высокотемпературных гидротер
мальных условиях.

Таким образом, литературный обзор и результаты исследований образцов 
ксонотлитов Сахалина показывают, что этот минерал может быть использован 
в качестве индикатора геологических условий формирования вмещающих пород 
и комплексов. Изучение политипов природных ксонотлитов методом дифракции 
электронов предполагается продолжить.
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И. П. ХАДЖИ, С. С. ГОРОХОВ

ЭЛЕКТРОННО-МИКРОСКОПИЧЕСКОЕ ИЗУЧЕНИЕ ПРОЦЕССА 
ГРАФИТИЗАЦИИ ОРГАНИЧЕСКИХ ВЕЩЕСТВ

Работами последних лет можно считать доказанным, что большинство 'чер 
ных*, граф итисто—углистых, пород древних отложений обязано своим происхо
ждением жизнедеятельности организмов, широко распространенных в до кемб
рийское время. Как правило, преобразование органических соединений под воз
действием более поздних геологических процессов столь велико, что в ряде 
случаев скрывает их первичную природу. Воссоздание эволюции перехода ор
ганическое вещество— ► графит возможно по ряду косвенных признаков: на 
основе геологических, минералого-петрографических, геохимических и других 
методов (Jeffery а.о., 1966 ; Сидоренко А.В., Сидоренко Св .А , 1 9 6 8 ,1 9 7 1 ;  
Сидоренко А.В. и др., 1 9 7 2 ).  Общую схему перехода можно представить пу
тем экспериментального моделирования вероятного процесса графитизации 
органических остатков.

Экспериментальными работами японских, а также наших исследователей 
было показано, что на графитизашпо органических соединений,, кроме темпе
ратуры, активное воздействие оказывает давление (Inagaki а.о., 1968 ; Го
рохов и др., 1 9 7 3 ). Растительные остатки, подвергнутые опытам, относятся 
к группе кислородсодержащих, трудно графитизирующихся кислородных соеди
нений. Полимеризация их осуществляется в твердой фазе; начальная ориента
ция ароматических слоев затруднена. При нагреве в атмосфере воздуха орга
нические вещества этого типа графитизируются при температурах 2 7 0 0  -  
3 0 0 0 °С  (Касаточкин, Ларина, 1957; Вульчин, 1 9 6 9 ).  Нагрев в атмосферных 
условиях при температурах, заведомо превосходящих температуры самых высо
ких ступеней метаморфизма, не приводит к их сколько-нибудь заметной гра
фитизации. Одновременное воздействие на растительные остатки температуры 
и давления, обусловливает перестройку биогенного углерода в структуру гра
фита при температурах выше 1 0 0 0 °С  даже в кратковременных опытах. Роль 
давления оказывается решающей в повышении скорости графитизации при от
носительно низких температурах. Этот процесс нами хорошо прослежен на 
экспериментальных образцах по изменению строения дифракционных линий и 
подтверждается также изучением методом электронной микроскопии.

Исследования были проведены на электронном микроскопе 1ЕМ^6А. Препа
рат сухим способом наносился на коллодиевую подложку и просматривался в 
диапазоне увеличений от 10 0 0 0  до 85 0 0 0 . Последовательное преобразо
вание органического вещества при выдерживании его в течение 20  минут при 
постоянном давлении и меняющейся температуре характеризуется изменением 
строения дифракционной линии, соответствующей плоскости отражения графита 
(0 0 2 ) .  Как явствует из анализа дифрактограмм (рисунок), при низких темпе
ратурах в образце не происходит заметного изменения. На снимке фиксирует^ 
ся спутанно—волокнистая, пластинчатая масса обуглившегося растительного 
детритуса без признаков графитизации. Одевидно, при этих температурах сте—



Дифрактограмма образцов растительного дет- 
ритуса, обработанного при различных темпе
ратурах (Р  -  15 катм, 20 мин.)

пень графигизации вещества практически не 
меняется и еще не существуют развитые гек
сагональные слон углерода, способные перехо
дить в структуру графита. На дифрактограмме 
такие образцы характеризует пик ( 0 0 2 ) малой 
степени развития (см. рисунок) • С  повышением 
температуры до 8 7 5 °С  и затем до 1 0 5 0 °С  
при постоянном давлении в 15 катм происхо
дит начальная графитизация органического ве
щества, хорошо фиксируемая на рентгенограм
мах ростом пика (0 0 2 ) .  Первое появление 
зародышей кристаллов графита отмечено в 
опытах при Т  -  8 7 5 °С . На фотографиях (табл.
I, а,) отчетливо видно, как среди спутанно
волокнистой пластинчатой массы появляются 
зародыши и мелкие кристаллы графита округ
лой, гексагональной формы, образующие неболь
шие группы и агрегатные скопления.

С увеличением температуры происходит 
укрупнение кристаллов графита, достигающих 
предельных размеров при Р  -  15  катм и 
Т  -  1 2 5 0 -1 4 5 0 ^ .  Этот процесс хорошо 
подтверждается как дифракгомегрическими ис
следованиями -  ростом пика ( 0 0 2 ) ,  так и дан
ными электронной микроскопии. Кристаллы 
графита отчетливо гексагональной, чаше ром
бической или квадратной формы фиксируются 
в опытах при температурах 1 0 5 0 G -1 2 5 0 °C  
(табл. I б, Н а ).  Совершенные кристаллы графита 
отмечены при температурах более 1 2 5 0 °С  
(табл. II,а ) .  Как видно на фотографиях, 
лишь эти кристаллы графита можно срав
нить с совершенными кристаллами при
родных образцов графита из древних толщ 
Уралтау, метаморфизованных в условиях эеленосланцевой и амфибо
литовой фацнй метаморфизма (табл. III ,а ,б ).

Как мы уже отмечали, в образцах, обработанных при высоких температу
рах в атмосферных условиях в течение нескольких часов, образования кри
сталлов не происходит* Дифрактограмме фиксирует появление пологого гало 
без пиков ( 0 0 2 ), (0 0 4 ) ,  характеризующих появление структуры графита. 
Электронно-микроскопическое изучение таких образцов позволило установить 
интенсивную углефи кашпо растительного детрит уса и преобразование его в 
плохо просвечивающую массу без признаков зарождения кристаллов 
графита.

В природе процессы углефнкации и графита за ци и протекают исключительно 
медленно. Органические остатки, попавшие в осадочные породы, проходят в 
процессе эволюции этих пород две неразрывные стадии преобразования: угле— 
фи кашпо в процессе диагенеза и эпигенеза пород и графи тазацию в условиях 
метаморфизма. Для протекания химической реакции необходимо, чтобы элемен
тарные частицы реагирующего вещества для преодоления энергетического барье
ра имели некоторый минимум кинетической энергии, т.е. энергию активации



(Вульчин, 1 9 6 9 ). С повышением температуры количество 'активированных* 
молекул растет, что служит причиной ускорения протекания реакции. В усло
виях эксперимента этот барьер был преодолен в краткосрочных опытах путем 
приложения высоких температур и высоких давлений. В природе при относи
тельно низких термобарических параметрах на первое место выступает фактор 
времени, исчисляемый геологическими периодами. Длительность процесса гра
фи тизации обусловливает полный переход органических остатков в поли кристал
лический агрегат графита даже при относительно низких термодинамических па
раметрах, соответствующих параметрам метаморфизма фации зеленых сланцев.

В природе, однако, возможны случаи быстротечного перехода органических 
соединений в графит. Речь идет о контактовом воздействии магматических 
расплавов на вмещающие породы, содержащие органику. Высокая энергетиче
ская активность интрузий основного и ультраосновного состава во время их 
становления многократно ускоряет процесс преобразования органических оо - 
татков. На основе проведенных экспериментов можно предполагать, что пере
стройка биогенного углерода в структуру графита в этом случае может прои
зойти в течение нескольких минут. Примером подобного явления ассимиляции 
органического вещества интрузиями ультрабазитов и превращения его в гра
фит могут служить ксенолиты углисто-графитовых пород Оспинекого массива 
в Восточном Саяне (Коржинский, 1 9 6 7 ). Не исключено, что при соответству
ющих условиях этот процесс может пойти еще дальше -  до перехода графита 
в структуру алмаза.
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Э К С П Е Р И М Е Н Т А Л Ь Н Ы Е  Р А Б О Т Ы  
И  М Е Т О Д Ы  И З У Ч Е Н И Я

М. Я. КАЦ

НОВЫЙ ПОДХОД В МИНЕРАЛОГИЧЕСКИХ ИССЛЕДОВАНИЯХ 
ЗЕРНИСТЫХ ИЛИ ПЛАСТИНЧАТЫ Х «М ОНОМ ИНЕРАЛЬНЫ Х» 
ОБРАЗЦОВ

Информацию о вещественном составе зернистых пород получают при иссле
довании физико-химическими методами либо породы, либо слагающих ее мине
ралов, выделяемых, из нее в лучшем случае в виде мономине рал ьных образцов, 
либо отдельных индивидов минералов. Оперируя средними параметрами для 
мономинеральных образцов, исследователь, естественно, предполагает, что 
разные зерна в них имеют идентичные физико-химические свойства. Эта, ка
залось бы, само собой разумеющаяся предпосылка оказалась неправильной. На 
примере исследования каркасных и слоистых минералов установлено, что прак
тически в каждом природном мономинера льном образце имеются разные типы 
зерен, физико-химические свойства которых не идентичны; иными словами, 
можно утверждать, что по физико-химическим свойствам 'мономинеральные' 
образцы гетерогенны.

Развитие техники эксперимента по разделению минералов к настоящему 
времени оказалось таким, что выделение из мономинеральных образцов разных 
типов зерен наиболее точно осуществляется в гравитационном градиентном по
ле -  в гравитационных градиентных трубках и в колонках жидкости со ступен
чатым изменением плотности. Градиентные трубки описаны (Кац, 1 9 6 6 ), и 
на них мы останавливаться не будем. Ступенчатое изменение плотности жид
кости можно получить и в цилиндре, и в конусе (Кац, 1972, 1 9 7 3 ). Таким 
методом мы исследовали, в частности, все глаукониты. В пришлифованной 
пробке конической колбы впаяны воронка с капилляром до дна и боковой от
росток. На дно вводится исследуемый образец. Бели через воронку на дно 
вливать постепенно и последовательно все более тяжелые жидкости, то каж
дый раз будут всплывать те зерна из образца, которые легче данной жидкости. 
Зерна с плотностью между их значениями для двух смежных жидкостей соби
раются в страту на их стыке. Путем вливания на дно более тяжелой жидкости 
зерна из каждой страты собирают через боковой отросток. Наиболее тяжелую 
и наиболее легкую требуемые жидкости готовят с помощью реперов плотно
сти а все промежуточные -  путем их смешения в соответствующих пропор
циях; работа ведется со смесью бромоформа с диметилформамидом. В прове
денных опытах были разделены мономинеральные образцы глауконита.

Новый подход к исследованию мономинеральных образцов состоит в том, 
что физико-химическими методами анализируют не исходный образец, а раз
ные типы зерен, выделенные из него.

Исследовались породообразующие минералы как каркасного, так и слоисто
го строения: кварц, халцедон, полевой шпат, мусковит, биотит, глауконит и 
др. Указанные минералы принадлежали кристаллическим породам, сформиро
ванным при высоких значениях Р - Т  (кварц, полевые шпаты, биотит, мусковит, 
выделенные из гранитов, гнейсов и кристаллических сланцев), осадочным и 
(или) осадочно-метагенезированным образованиям, в которых перечисленные 
минералы фигурировали либо как терригенные компоненты (кварц, полевые шпа
ты, мусковит, биотит), либо аутигенные (кварц, полевые шпаты, мусковит,

реперах плотности см. в статье М.Я. Каца и др. в наст, сборнике.



глауконит, агрегатные зерна халцедона и кварца в кремнистых породах и др.). 
Общее число детально исследованных образцов минералов около 3 0 0 .

Во всех случаях установлена гетерогенность 9мономинеральных* образцов, 
причем их плотностные свойства всегда характеризуются гистограммой рас
пределения зерен по плотности.

Остановимся кратко на некоторых результатах исследования кварца, глау
конита и биотита, в которых показано, что плотность минерала является струк
турно-чувствительным параметром. Разные типы зерен, выделенные по плот* 
ности из состава мономинеральных образцов, могут отличаться по микро по
рам, газово-жидким и твердым включениям, а также по другим дефектам 
структуры (кварц, полевые шпаты, биотит), по раэрушаемости и растворимо
сти (кварц), химическому составу (глауконит, биотит), параметрам структу

ры и наличию смешанослойных минералов 
(глауконит, биотит). Абсолютный возраст, 
определяемый для разных типов зерен 
мономинерального образца, может быть 
значимо различным (глауконит, биотит).

Наиболее детально этим методом был 
исследован кварц (Кац, Шутов, 1 9 6 3 ;
Кац, Каждая, 1 9 6 7 ; Кац, Кац, 1 9 6 9 ;
Кац и др., 1 9 7 1 ; Кац, Симанович, 1 9 7 4 ; 
см. также статью М .Я. Каца и др. в наст, 
сборнике). Каждый мономинеральный 
образец кварца делили на 8—1 0  плотност
ных фракций с интервалами плотности 
~  0 ,0 0 5  г/смЗ. Затем плотностные фрак
ции исследовали микроскопически, а в 
ряде случаев и другими методами.

Был проведен статистический анализ 
плотностных свойств и минералогии 
включений более ста образцов кварца из 
эталонной коллекции кристаллических 
горных пород (Кац, Симанович, 1 9 7 4 ) и 
рассчитаны усредненные гистрограммы 
распределений по плотности зерен кварца 
из пород данного генезиса (рис.1 ) .Черточ
кой показано положение опорного репера 
плотности из оптически чистого кварца. 
Зерна, лежащие по левую сторону репера, 
содержат преимущественно газово-жидкие 
включения минералообразующей среды, и 
гем больше, чем меньше плотность. Зер
на, лежащие по правую сторону репера, 
содержат преимущественно включения 
более тяжелых минералов, и тем больше, 
чем больше плотность. Другие дефекты 
структуры влияют на плотность зерен

Р и с . 1 . Усредненные гистограммы рас
пределения по плотности зерен кварца

I -  метаморфических пород (3 7  обр.);
II -  древних гранитоидов (2 9  обр.);
III -  молодых гранитоидов ( 1 2  обр.);
IV -  из кварцевых жил (2 3  обр.);
V -  оптически чистого жильного квар
ца (2  обр.)



Р и с . 2 . T ипоморфные осо
бенности кварца кристалли
ческих горных пород, зави
сящие от процента зерен, 
находящихся в определенной 
области плотности

Вертикальные черточки -  
доверительные границы с 
вероятностью 95%. Плотное* 
ти зерен кварца (в г/см ^): 
1 -  < 2 ,6 3 5 ; 2 - <  2 ,6 4 0 ;
3 - <  2 ,6 4 5 ; 4  - > 2 ,6 5 0 ;
5 -  > 2 ,6 5 5 ; I -  метамор
фические породы; I I  -  древ
ние гранитоиды; I I I  -  мо
лодые гранитоиды; IV  -  

кварцевые жилы

2 ;3

кварца в меньшей степени, чем включения. На кривых видно, что имеются два типа 
жильного кварца: 1 ) жильный кварц (см.рис. 1 , IV), в котором плотность зе
рен, лежит в широких пределах (от 2 ,6 2  до ~ 2 ,6 6  г/см ^).Это обусловле
но в основном газово-жидкими включениями минералообразующей среды, в 
меньшей степени -  включениями других минералов; в подавляющем большинст^ 
ве случаев плотность зерен этих образцов меньше плотности оптически чисто
го кварца 2 ,6 4 7 7  г/см^; 2 ) жильный кварц (см. рис. 1 , V ),  состоящий в оо - 
новном из оптически чистых зерен, плотности которых лежат в узком интер
вале (2 ,6 4 5 -2 ,6 4 8  г/см ^ ). Этот тип жильного кварца мы рассматривать не 
будем. По положению репера видно, что при переходе по ряду: метаморфиче
ские породы -  древние гранитоиды -  молодые гранитоиды -  жильный кварц -  
усредненные гистограммы сдвигаются в область меньших плотностей. Большая 
точность выделения разных плотностных фракций из мономинеральных образцов 
позволила установить серию плотностных типоморфных особенностей кварца 
кристаллических горных пород разного генезиса, в том числе по статистиче
ским характеристикам плотности, по отдельным частотам распределений и гра
диентам распределений в некоторых областях плотности.

Остановимся только на одном примере (рис. 2 ) .  По оси ординат отложены 
усредненные значения (по всем исследованным образцам) процента кварца, 
плотности зерен которых лежат в определенной области. Например^ в области 
< 2 ,6 4 5  г/см^ в кварце метаморфических пород такого типа зерен ^ 2 5 % ,  

древних гранитоидов ^ 4 0 % , молодых гранитоидов ~  70% и в жильном кварце 
~  85%; в области > 2 ,6 5 0  г/см^ соответственно ~  18, ^ 1 2 ,  ^  3 и 
— 1,5%; причем доверительные границы этих величин (вертикальные черточ
ки) с вероятностью 95% не перекрываются. Аналогичная картина имеет место 
и для других областей плотности, а также и для других плотностных типоморф
ных особенностей кварца.

На рис. 3 показаны результаты статистического анализа включений в зер
нах кварца поя укол ичест венным методом по шестибальной системе. По оси 
абсцисс отложена плотность зерен кварца, по оси ординат -  индекс, пропор
циональный проценту объема зерен кварца в определенном интервале плотно
сти, занятом данным включением. Кривые отражают газово-жидкие включения 
минералообразующей среды ( 1 ) и суммарные включения более тяжелых, чем 
кварц, минералов (2 ) .  При переходе от метаморфических пород к древним гра - 
ни той дам, молодым гранитоидам и жильным кварцам газово-жидкие включения 
увеличиваются, а включения более тяжелых минералов уменьшаются, причем 
кривые имеют специфическую приуроченность к шкале плотности. Результаты



Р и с . 3 . Суммарные значения содержания включений в зернах кварца из пород 
разного генезиса

По ординате показаны индексы, пропорциональные усредненным значениям 
процента от объема кварца в данном интервале плотности, занятого включе
ниями минералообразующей среды, по абсциссе -  всеми более тяжелыми, чем 
кварц, минеральными включениями (в  расчете на все исследованные образцы 
кварца из пород данного генезиса); 1  -  газово-жидкие включения минералооб
разующей среды; 2 -  суммарные включения минералов, более тяжелых, чем 
кварц; I -  кварц метаморфических пород; II -  кварц древних гранитоидов;
III -  кварц молодых гранитоидов; IV -  жильный кварц

статистического анализа плотностных свойств и включений, выполненного раз
ными методами с одними и теми же образцами, целиком коррелируются. Эти 
результаты экспериментов позволили выявить также ряд типоморфных особен
ностей кварца (из указанных четырех типов пород), обусловленных включени
ями (Кац, Симанович, 1 9 7 4 ).

Ряд экспериментов был выполнен с целью выяснения механизма изменения 
плотностных свойств кварцевого песка при разрушении. Природный, многократ- 
но переотложенный кварцевый песок размерной фракции 0 ,2—0 ,3 1  мм (Ново- 
селовский карьер, Харьковская область, дер. Новая Водолага) был тщательно 
разделен на разные плотностные фракции. Каждая размерно-плотностная фрак
ция подверглась разрушению. Осазалось, что и в исходной, и в образующихся 
более мелких размерных фракциях появились зерна большей плотности, кото
рых не было в исходной разрушаемой фракции. Аналогичные результаты были 
получены при разрушении различных исходных размерно-плотностных фракций.

Из всех экспериментов следует, что при любом разрушении всегда идут 
два параллельных процесса: изменение гранулометрии и изменение плотност
ных свойств кварцевого песка (плотность зерен всегда приближается к плот
ности оптически чистого кварца). Изменение плотностных свойств кварцевого 
песка при разрушении обусловлено смешением плотности зерен в сторону плот
ности оптически чистого кварца и различной разрушаемостью зерен разной 
плотности (более легкие и более тяжелые зерна разрушаются быстрее, чем 
оптически чистые) 1 .

Результаты статистического анализа плотностных свойств и включений в 
зернах кварца кристаллических горных пород в совокупности с основными за
кономерностями изменения плотностных свойств кварцевого песка при разру
шении дают физическую картину процесса вызревания кварца в терригенных 
породах при разрушении. Эти результаты также являются физическими осно-

деталях экспериментов см. статью М.Я. Каца и др. в наст, сборнике.



ваниями для использования плотностных свойств терригенного кварца при кор
реляции и палеогеографических реконструкциях, особенно при определении ис
точников сноса (Кац, Шутов, 1963 ; Кац, Каждая, 1967; Конев, Чалов, 1972; 
Анфимов, Силантьев, 1972 ; Анфимов, 1 9 7 3 ).

Описываемый новый подход при минералогических исследованиях мономине
рал ьных образцов оказался очень перспективным при анализе генезиса глобу
лярного глауконита (Shutov а.о., 1972 ; см. также статью В.Д. Шутова и др.,
в наст, сборнике). В частности была исследована кристаллохимическая гете
рогенность моно минера л ьных образцов глауконитов в зависимости от условий 
их образования и постседиментационного изменения.

Остановимся кратко на перспективности применения нового подхода в ми
нералогических исследованиях к определению абсолютного возраста калий-ар- 
гоновым методом по глаукониту и биотиту. Известно, что такого типа измере
ния проводятся на мономинерал ьных образцах; для некоторых древних пород в 
результате вторичной перекристаллизации получаются заниженные значения 
абсолютного возраста по сравнению с геологическими данными. Абсолютный 
возраст поэтому в ряде случаев следует определять не по мономинеральному 
образцу, а по тем типам зерен из него, которые, претерпели наименьшие вто
ричные изменения (Кац, 1967, 1968 ; Katz, 1967 , 1 9 7 0 ).

На рис. 4  приведены результаты исследования мономинерального образца 
биотита, выделенного общепринятыми методами из древней породы (очковый 
гнейс, Южный Урал, протерозой). Образец разделен на плотностные фракции 
методом ступенчатого изменения плотности. По разным фракциям измерены 
химический состав и абсолютный возраст, а также проведен рентгеноструктур
ный анализ. Значения абсолютного возраста для различных плотностных фрак
ций оказались различными (измерены М.М. Аракелянц в лаборатории абсолют
ного возраста ИГ ЕМ АН СССР под руководством Л .Л. Шанина). Это в основ
ном обусловлено тем, что при перекристаллизации по некоторым типам чешуек 
биотита образовался хлорит. В плотностной фракции 2 ,9 5 -3 ,0 0  г/см^ хлорит 
отсутствует. В следующей более легкой фракции 2 ,8 8 -2 ,9 5  г/см^ обнаруже
ны лишь небольшие признаки хлоритизации. С дальнейшим уменьшением плот
ности чешуек биотита концентрация хлорита в них резко увеличивается. Со
держание Si02 увеличивается, а содержание остальных компонентов структур

Р и с . 4 . Зависимость ряда компонентов химического состава биотита от их 
плотности (а )  и гистограмма распределения биотита по плотности (б )

1 -  ТЮ 2 ; 2 - F e O ;  3 -  F e ^  + F eO ; 4 -  A l ^  ; 5 -  V^O; 6 -  Si02 ;

7 -  MgO . Абсолютный возраст (млн. лет) измерен по плотностным фрак
циям биотита; рассчитано его среднее значение (с  учетом гистограммы)



soy

Cr, обр.нин

io,¥ w  10,1 10,1 10,1 10,1 10,0 10,0 io,o o,o s,o. i
” 18 ”17,0” tO L г,

0,8 00 9J8 0,8 9JB Of 0,0 0,0 0,0 9,0 0,0 J
0,0 0,8 0,8 10,1 10,1 0,0 0.0 0,7 0,8 0,8 0,8 Ш

*  SOY

\
l

R OSp.O(z)

S0\

R OBp. 5¥5(z)

г,50

10B*S

10,¥ 10,¥  10,1 10JJ 10,0 10,0 10,0 
9,8 0,8 0,8 9,8 0,8 9.9 9,0 

10,2 10,0 10,2 10,1 10,1 10,1 9,9 
тцрмЩ яо

млн. л ет

102 102 /0.0 10,0 10.0 10.0
f o  00 0,0 0.0 0.0 0,0

/6,1 Щ0 10,1 10,1 lb  0,0
710*10

Плотность

Р и с . 5. Гистограммы распределения зерен глауконита по плотности, получе-“ 
ные методом ступенчатого изменения плотности (Кац, 1 9 7 3 )

Для ряда плотностных фракций приведены абсолютный возраст и базальные 
межплоскостные расстояния ( I -  природный, II -  насыщенный глицерином 
и I II  -  прокаленный образец)

ры уменьшается с уменьшением плотности чешуек биотита. При такой сущест
венной перекристаллизации должен теряться аргон в тем большей степени, чем 
дальше зашел этот процесс. Соответственно наименьший возраст получен по 
чешуйкам биотита наименьшей плотности. Наибольший возраст, полученный по ’ 
более тяжелым чешуйкам биотита, следует,рассматривать как нижний предел 
истинного. Структурные формулы удалось рассчитать только для двух плот
ностных фракций.

2 ,89  г/см3 :

K0,75Na0f06̂ Si2,71A1l»29^,00^A10,58Fe0̂ 27Fe0̂ 67Mgl*29̂ 2»8lOl() ÔH 2̂:

2 ,9 5  г/см^:

K0,76Na0,06(Si2,66All,34U,00^A10l68Fe^ 13Fe0^77 М^1,28^2,86°! 0(ОН 2̂*

3 ,0 0  г/см3 .
Из этих данных следует, что идет процесс перекристаллизации.
Аналогичный результат получается и по глаукониту (Кац, и др., 1 9 7 4 ).  

Абсолютный возраст, полученный К—Аг методом по разным плотностным ф ра^  
циям глобул ь глауконита, выделенным из мономине рал ьных образцов рифей- 
ских пород, оказался различным (рис. 5 ) .  Однако это связано в основном не 
с потерей аргона при вторичной перекристаллизации, а с неравномерным уве
личением калия в структуре глауконита в глобулях разной плотности.

До настоящего времени исследование вещественного состава образцов гор
ных пород идет по схеме: порода — моно минеральные фракции, слагающие по
роду -  отдельные индивиды минерала. Установлено, что более перспективно



вести эти исследования по схем е: порода -  мономинеральные фракции, слагаю 
щие породу -  разны е типы зерен , слагаю щ ие моно минеральную фракцию — от^- 
дельны е индивиды м инерала.

Выявленная гетерогенность 'м он ом и н ер альн ы х ' образцов позволяет в ряде 

случаев  получить некоторые представления о неоднородности процессов мине— 
ралообразования , способствует  более полной реконструкции условий формирова
ния тех  или иных м инералов и их последующих преобразований.
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ИСПОЛЬЗОВАНИЕ КОМ ПЛЕКСА НЕКОТОРЫ Х ФИЗИЧЕСКИХ  
МЕТОДОВ ДЛЯ ВЫ ЯСНЕНИЯ ГЕНЕЗИСА СИЛИЦИТОВ

Силициты по сравнению с другими группами осадочных пород (карбонатных, 
глинистых, обломочных и др.) изучены значительно слабее как в литологиче
ском, так и в минералогическом и генетическом отношениях. Требуют более глу
бокой научной разработки такие вопросы, как минералогенез кремнезема оса
дочного происхождения, изучение структурных особенностей отдельных его при
родных модификаций, условия их образования и существования на отдельных 
стадиях фаз лито- и метагенеза.

В пределах исследуемой территории силикаты пластового типа слагают от
дельные мощные литолого-стратиграфические комплексы в платформенных об
разованиях альба, сеномана, турона и Маастрихта, а также прослеживаются в 
палеогене и неогене (Сеньковский, 1 9 68 ; Перес, 1969, Степанов, 1 9 6 9 ).
Они присутствуют во всех гео структурных элементах юго-западного склона 
Восточно-Европейской платформы и прилегающей к ней части Предкарпатского 
краевого прогиба. Силициты прослеживаются на разных глубинах -  от выходов 
пород на дневную поверхность (Подолье, Расточье) до глубины нескольких 
километров ( Предкарпатский прогиб, Львовская впадина).

Некоторые критерии выяснения генетической природы
кремнезема осадочного происхождения

Использование рентгенометрического метода, а также методов инфракрас
ной спектроскопии и масс-спектрометрического определения изотопного соста
ва кислорода дало возможность получить некоторые физические характеристи
ки для отдельных фаз кремнезема, участвующего в строении кремнистых оса
дочных образований биогенного, криптобиогенного и абиогенного происхожр- 
дения.

Дифрактометрические характеристики таких метастабильных фаз SiC^, как 
опал-кристобалит и низкотемпературный кристобалит, отмечены следующими 
особенностями. Кристобалит и опал—кристобалит, образовавшиеся за счет 
кремнезема биогенного происхождения различаются по характеру дифрак то - 
грамм от аналогичных минеральных форм абиогенного происхождения. Биоген
ные формы обладают относительно малой величиной 'структурного совершен
ства', выраженной отношением А/В* где А  -  общая высота, В -  ширина глав
ного кристобали то во го пика у 4 ,0 5 —4 ,1  А. В исследуемых нами кристобали- 
тах и опал-кристобалитах из меловых силицитов отложений Волыно-Подольской 
плиты эта величина обычно колеблется в пределах 2 -3 ,5 . Близкие значения 
были получены Дж. Г. Гендерсоном и его соавторами (Henderson а. о., 1 9 7 1 ) 
для диатомитов формации Монтерей (эоцен, Калифорния). Такую же характе
ристику (6 ,9  А ) обнаруживают дифрактограммы криптобиогенных силицитов 
мела и эоцена, вскрытые скважинами 1 2 -  В в северо-западной части Атлан
тического океана ( Calvert, 1 9 7 1 ). Наблюдения показывают, что для ряда 
биогенных форм опал —►опал-кристобалит —► низкотемпературный кристоба- 
л и т-̂  кварц величина отношения А/В в опал-кристобалите и кристобали те уве
личивается при формировании более стабильной фазы, т.е. с возрастанием со
вершенства структуры Si02 (рисунок).

Для абиогенного кристобалита и опал-кристобалита величина отношения 
А/В значительно выше. Согласно Дж.Г.Гендерсону и его соавторам (Hender
son а. о., 1 9 7 1 ), эта величина для низкотемпературного кристобалита из 
включения в обсидиане достигает 48 , а из гидротермального выделения (и о - 
точник) имеет значение 59^-.



Дифрактограммы кремнис
тых образований, сложен
ных отдельными минераль
но-структурными формами 
кремнезема

1 -  диатомит (олиго
цен, г. Добро миль, Карпа
ты, У С С Р ); 2 -  диатомит 
( сармат, Рибницкое мес
торождение, М С С Р ); 3 -  
диатомит (плиоцен, Гнде
ва дзское месторождение, 
Армения); 4 -  диатомит 
(плиоцен, Джрадзорское 
месторождение, Армения);
5 -  изотропный кремнезем 
( фракция<1 мк кремнисто
го известняка, Маастрихт, 
Потелычское месторожде
ние вторичных опок, У С С Р ),
6 -  нерастворимый оста
ток из спикулового извест
няка (Маастрихт, с. Сед- 
лище, П Н Р ); 7 -  опока 
(альб, с. Китай-город, 
У С С Р ); 8 -  трепел (се
номан -  турон ? , р. Днестр, 
с. Голошницы, М С С Р );
9 -  карбонатная опока 
(альб, скв. Коршев-Испас- 
59, У С С Р ); 10 -  кахо- 
лонг (мел -  палеоген ?, 
р. Горынь, с. Васькивци, 
У С С Р ); 11 -  выделение 
кремнезема в обсидиане 
(Калифорния); 1 2  -  оса
док гидротермального ис
точника (о . Тайвань);
13 -  крем незем  из изм е
ненного вулканического  

пепла ( Т е х а с ) ;  14 -  диа
томит (м иоцен, формация 

М онтерей, Калиф орния). 
Кривые 1 1 -1 4  -  по 

Дж. Г.Гендерсону и его  
соавторам  (H enderson  а .о .,  
1 9 7 1 )

29 МО 30 20



Весьма определенная характеристика выявляется по данным изотопного 
состава кислорода у минеральных форм кремнезема биогенного и аби
огенного происхождения. Биогенный кремнезем, как правило, обнаруживает 
более высокие значения <Ю ^, чем абиогенный. Как установил Дж.Г.Гендерсон 
и его соавторы (Henderson а. о., 1 9 7 1 ), опал-кристобалит миоценовых диато
митов формации Монтерей характеризуется изотопным составом кислорода 
а О*® в 34%. Близкое значение (аСг® 2 0 -3 0 % ) также оказалось у опал- 
кристобалита (4 ,1  X ), выделенного из эоценовых бентонитов месторождения 
Гелмс в Техасе. Опал-кристобалит, входящий в состав названных глин, как 
установили эти исследователи, образовался путем диагенетической пере
работки планктонного материала, первоначально сложенного аморфным 
кремнеземом.

Изотопный состав кислорода твердых фаз абиогенного SiC^ характеризуется 
низкими значениями аО , не попадающими в пределы, характерные для био
генного кремнезема. Так, для низкотемпературных кристобалитов. препариро
ванных из обсидиана и осадков гидротермального источника, оСг укладыва
ются в пределы 8,8  -  1 1 , 2%.

Минерально-структурные формы изотропного 
аутигенного кремнезема и их распределение в разрезе

Рентгенодифрактометрические исследования изотропного кремнезема, сла
гающего трепелы, опоки, диатомиты, опаловые пески, отдельные литологиче
ские разновидности спонголитов, гёз и спикупитов -  показали, что он' пред
ставлен такими фазами, как рентгеноаморфный опал опал-кристобалит и низко
температурный кристобалит.

Од а л. Дифрактограммы опалового кремнезема, являющегося породообра
зующим минералом диатомитов олигоцена (район Добромиля, У С С Р ) и сармата 
(Рибницкое месторождение, М С С Р ), характеризуются наличием дисперсных 
рефлексов в области около ~  4 ,9  и 3 ,4  X. В опалах с сильно выраженной 
структурной беспорядочностью интенсивность галоо имеет величину 20 -5 0 %
(за  100% принята интенсивность рефлекса 3 ,3 4  А  для кварца; рисунок, 
фиг. 1 -4 ) .

О п а л -к р и с т о б а л и т .  Исследования изотропного кремнезема силицитов 
мезо-кайноэоя указывают на существование постепенного перехода между опа
лом и опал-кристобалитом^. Наиболее отчетливо это наблюдается у биогенного 
кремнезема (с  пи купы кремневых губок). По структурному совершенству среди 
опал—кристобалитов выделяются опал-кристобалит I и опал-кристобалит II. Эти 
формы широко развиты в кремнистых образованиях мела, являясь Породообра
зующими минералами криптобиогенных (глобулярных) и явно биогенных сили
цитов.

Опал-кристобалит I характеризуется высокой степенью структурной беспоря
дочности кристобалитовых и присутствующих в подчиненном количестве триди— 
митовых слоев. На дифрактограмме наблюдается хорошо выраженная выпук
лость (гало ), ось которой располагается в области 4 ,0 7 -4 ,1  А  (рисунок,фиг. 5 ,6 ). 
На выпуклости фиксируется главный кристобалитовый рефлекс у 4 ,1 2 -4 ,0 7  X. 
Пик в этой области может быть осложнен вялым рефлексом у 4 ,3—4 ,2 8 X. Дан

*По Дж. Гендер со ну, эта величина представляет собой отношение высоты к 
ширине при 50% интенсивности (т .е. при половине высоты) пика 4 ,0 4  и 
4 ,1 2  L

^Согласно О. Брайтшу (Braitsch, 1 9 5 7 ), а также Д.Бардоши и его соавторам 
(1 9 6 5 ),  опал-кристобалит представляет собой форму SiC^ с однонаправлен
ной структурной беспорядочностью^ в которой чередуются а -кристобалитовые 
и а -тридимитовые слои.



ная минеральная форма SiC^ также обнаруживает на дифрактограмме слабый 
рефлекс 2 ,4 9 А.

Опал—кристобалит II характеризуется меньшей степенью структурной бео- 
порядочности. На дифрактограмме четко фиксируется рефлекс у 4 ,3 -4 ,2 8  А, как 
правило, усложняющий плечо основного кристобалитового рефлекса 4 ,0 7 -4 ,1 2 А* 
Интенсивно выражены рефлексы 2 ,49  и 2 ,51  А (рисунок, фиг. 7 ,8 ,1 4 ).

Н и зк о т е м п е р а т у р н ы й  к р и с т о б а л и т  осадочного происхождения обна
руживает на дифрактограмме четко выраженный пико высокой интенсивности 
4 ,0 5 А при отсутствии тридимитового рефлекса 4, ЗА. Характеристика его сов
падает с данными Т. Барта (Мак-Эван, 1 9 5 5 ) для а-кристобалит а.

Использование данных рентгенодифрактометрии дало возможность проследить 
развитие отдельных минерально-структурных форм кремнезема в разрезе оса
дочного чехла и провести деление верхней части зоны катагенеза юго-запад
ного склона Восточно-Европейской платформы и прилегающей части Предкар- 
патского прогиба на отдельные подзоны. Всего выделено три подзоны: опало
вая, опал-кри стобалитовая и кри стобалитовая.

Опаловая подзона охватывает неглубокую приповерхностную часть разреза, 
в которой присутствуют образования, слабо затронутые катагенетическими из
менениями. К этой подзоне приурочены залежи диатомитов, а также вторичные 
кремнистые образования верхней части зоны гипергенеза осадочных пород. Ха
рактерным минеральным индикатором подзоны является рентгеноаморфный опал, 
или так называемый опал диатомового типа (Swinefort, Franks, 1 9 5 9 ). На 
платформе глубина подзоны может достигать первой сотни метро в* в геосинкли- 
нальной области -  в Предкарпатском прогибе -  она не превышает нескольких 
десятков метров. Опал-кристобалитовая подзона охватывает образования оса
дочного чехла до глубин около 1 5 0 0 -2 0 0 0  м ( Пред карпатский прогиб, Львов
ская впадина). Основным минеральным индикатором ее является опал—кри сто ба— 
лит И. Опал-кристобалит I развит лишь в приповерхностных образованиях р а з 
реза, составляющих верхнюю часть зоны гипергенеза (Маастрихт Львовской 
впадины, с. Потелычи; сеноман-т урон (? ) Приднестровья). Кри стобалитовая под
зона характеризуется развитием низкотемпературного кристобалита (4 ,0 5  А ),  
доминирующего над другими метастабильными фазами SЮ2 • В юго-восточной 
части Предкарпатского прогиба, развитого на мезозойском платформенном ос
новании, эта подзона занимает глубины 2 0 0 0 -3 0 0 0  м, местами меньше. На 
нее обычно накладывается подзона широкого развития процессов халцедониза- 
ции и формирования низкотемпературного кварца.

Природа пространственного развития низкотемпературного кристобалита аби
огенного происхождения в геологическом разрезе рассматриваемого региона 
несколько другая. Эта форма SiC^ имеет развитие как на больших, так и на 
значительно меньших глубинах, достигая отметок дневной поверхности. Так, 
тонкие, ажурные выделения жильного кристобалита белого цвета установлены 
в халцедонизированных опоках альба на глубине 7 9 9  м (скв. Нестеров-9), 
развитых в зоне Нестеровского разлома (Львовский прогиб). Этот генетический 
тип кристобалита сформировался в результате циркуляции глубинных высоко
минерализованных вод по трещинам пород.

Новообразования кристобалита абиогенного происхождения широко развиты 
и на дневной поверхности. В коре выветривания кристаллических пород Украин
ского щита кристобалит участвует в строении пеликанитов, представляющих со
бой механическую смесь каолинита и кристобалита (Половинкина, Ковалев, 1949). 
Скопления кристобалита абиогенного происхождения, слагающие среди осадочных 
пород крупные выделения эмалевидного кахолонга, были установлены в песчано- 
конгломератовых отложениях мела-палеогена (бассейн р. Горыни, с. В ась - 
кивци).

Проведенный анализ распределения отдельных метастабильных форм аутиген- 
ного SiOv> при движении сверху вниз, в разных горизонтах геологического 
разреза показывает, что присутствие и существование той или другой формы 
на определенных уровнях разреза обусловлено не только геологическим возра



стом кремнеземного образования* Определяющими являются геостатический и 
геодинамический факторы. Последние наряду с другими факторами (геотерми
ческий градиент, наличие модификаций Si02 9с начинкой* и др.) влияют на 
кинетику монотропных превращений мета стабильных фаз S i02 • Имеются осно
вания предполагать, что фазы ряда опал —► опал—кристобалит I —► опал—кри— 
стобалит II —*• низкотемпературный кристобалит характеризуются неодинаковой 
скоростью этих превращений. Так, скорость перехода опала в опал—кристобалит, 
а последнего в низкотемпературный кристобалит значительно больше скорости 
превращения последнего в низкотемпературный кварц. Монотропные превраще
ния этих форм Si02 сопровождаются возрастанием степени совершенства струк
туры кремнезема, что определяет формирование и рост кристаллов его отдель
ных полиморфных модификаций. Приведенная выше схема отражает особенности 
процессов минералогенеза а ути генного кремнезема биогенного происхождения 
в осадочном чехле платформы и в приплатформенной части краевого предгорно
го прогиба с вялым тектоническим режимом. Рассмотренные фазы SiC^ допол
няют ряд известных природных минеральных индикаторов зоны эпигенеза. Тео
ретические аспекты этой проблемы изложены в работе А.Г.Коссовской и В.Д.Шу- 
това (1 9 7 1 ) .

Вопросы генезиса криптогенных силицитов 
по данным электронной микроскопии

При исследовании генезиса силицитов и других типов пород весьма важное 
значение имеют данные о микроструктуре породообразующего вещества. В на
стоящее время единственным методом познания структурных особенностей ос
новной массы кремнезема силицитов, как это убедительно показали в своих 
работах И.В. Хворова, А.Л.Дмитрик (1 9 6 9 , 1 9 7 2 ), А. Д. Петровский, В.А.Шитов 
(1 9 6 8 ),  М.Гарман, К.Борза (Harman, Borza, 1 9 7 0 ) и другие исследователи, 
является метод дифрактографии, базирующийся на применении электронного 
микроскопа. Следует отметить, что использование электронного микроскопа 
при изучении кремнистых и других типов пород прошлых геологических эпох
дало возможность исследователям получить новый, весьма ценный материал 
также и для развития отдельных новых концепций в области палеомикробио
логии, биохимии и палеонтологии (Swain, 1969 ; Barghoorn, 1971 ; Кальвин, 
1971; Кеньон, Стейнман, 1972; и др.).

Электронно-микроскопические исследования микроструктуры породообразук>- 
щей кремнекислой массы палеонтологически немых трепелов сеноман-гурона 
(? ) Приднестровья дали возможность выявить генетическую природу и особен
ности главных ее составляющих (Сеньковский, Шумейко, 1 9 7 2 ).  Впервые уста
новлено, что кремнистое вещество трепелов сложено частичками, принадлежа
щими коллоидному и истинному растворам кремнекислоты, участвующей в фор
мировании данной породы. Каждая из названных составляющих кремнезема вы
ражается определенными морфологическими формами. В процессе исследований 
в основной массе кремнезема были обнаружены скелетные остатки кокколито в 
(кремнистые псевдоморфозы по карбонатным скелетам) и диатомовые. Эти ор
ганизмы не были до сих пор обнаружены в глобулярных силицитах Приднест
ровья.

Выявление последних представляет собой первую находку этой группы крем— 
неорганизмов в образованиях сеноман-^уронского возраста. Это тем более ин
тересно, что до настоящего времени наиболее древними породами, вмещающими 
диатомовые, считались образования сантон—кампана Северной Америки Ч  Поле
ченные результаты в значительной мере дополняют данные для восстановления 
истории формирования глобулярных силицитов и подтверждают ранее предложен
ную концепцию об их биогенном происхождении (Сеньковский, 1 9 6 3 а ).

1 Устное сообщение Н.И.Стрельниковой (Л Г У ),



Весьма интересные данные по палеомикробиологии были получены при иссле
довании структуры минеральной массы конкреционных халцедоновых кремней 
мотасоматического происхождения из отложений сеномана и турона Волыно-По
долья. В конкреционных кремнях установлено широкое развитие окремнелых 
бактериеподобных форм. Рассмотрение последних в цитологическом отношении 
дало основание Г.М.Шавло веком у (Институт биохимии АН У С С Р ) отнести их к 
образованиям семейства бактерие видных микоплазм (Сеньковский, 1 9 7 2 ).  По
лученные данные дают возможность рассматривать названные микроорганизмы 
как стимуляторы процесса кремниевого метасоматоза в карбонатных образо
ваниях.
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Г. КНУБОВЕЦ, Л. Д. КИСЛОВСКИЙ

КРИСТАЛЛОХИМ ИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ М ИНЕРАЛОВ  
ГРУППЫ  А П АТИ ТА  ПО ДАННЫ М  ИНФ РАКРАСНОЙ  
СПЕКТРОСКОПИИ И ЯДЕРНОГО МАГНИТНОГО  
РЕЗОНАНСА

Вследствие сложности и неоднородности природной среды реальная структу
ра минералов всегда отличается от своей идеализированной модели. Минералы 
группы апатита, обладающие большой адсорбционной активностью, как правило, 
содержат многие элементы периодической системы. Общеизвестна подвержен
ность апатитов разнообразным изоморфным замещениям; некоторые из них (на
пример, карбонатсодержащие апатиты) являются предметом многочислен
ных споров.

Поэтому применение методов спектроскопии для выяснения деталей струк- 
руры минералов этой группы представляет определенный интерес.

ИК-спектры апатитов оказались чувствительными к различным изоморфным 
замещениям в структуре. Существенно изменились характер связей в кристал
лической решетке при замещении фтора на гидроксильную группу, а также ин
тенсивность и поляризация отдельных составляющих асимметричных валентных 
и деформационных колебаний ^  и фосфатного аниона. Интересные результа
ты были получены при изучении спектров апатитов в областях колебаний гид
роксильных групп. Природные минералы группы апатита в подавляющем боль
шинстве своем являются фторапатитами с незначительной степенью замещения 
фтора на гидроксильные группы. В спектрах этих апатитов удалось обнаружить 
полосы поглощения гидроксильных групп у 3 5 4 0  и 670  см—1. В спектре уни
кального образца природного гидроксилапатита (месторождение Кармен—Куус в 
Казахстане) полосы поглощения иные -  3 5 7 5  и 640  см~1 и гораздо более 
слабые полосы у 3 5 4 0  и 6 7 0  см -1 . Колебание 64 0  см—1 в спектре природ
ного гидроксилапатита оказалось настолько интенсивным, что его удалось за
фиксировать в поляризационных спектрах отражения монокристалла. Оказалось, 
что колебание у 6 4 0  см "1 почти полностью лежит в горизонтальной плоскости, 
параллельной сечению ( 0 0 0 1 ) , и дает малую составляющую вдоль гексагональ
ной оси кристалла. Это позволяет отнести колебание 6 4 0  см""1 к либрациям 
гидроксильных групп. В спектрах все-х исследованных апатитов всегда более 
высокочастотной полосе либрациоиных колебаний соответствовала более низко
частотная полоса валентных колебаний. Полосы поглощения 3 5 4 0  и 6 7 0  см -1  
мы отнесли соответственно к валентным и либрационным колебаниям ОН "-групп, 
связанных водородной связью со фтором (0H ...F ). Полосы. 3 5 7 0  и 640см ~1  -  
к валентным и либрационным колебаниям ОН"-групп, связанных водородной 
связью с кислородом (ОН...О).

Предлагаемое отнесение полос колебаний гидроксильных групп находит есте
ственное объяснение с точки зрения характера сил, определяющих различные 
колебания ОН-групп. Либрационные колебания -  это в данном случае колеба
ния ОН -группы в направлении, перпендикулярном к оси кристалла. Водородная 
связь играет роль возвращающей силы, обеспечивающей возможность таких ко
лебаний. Чем больше возвращающая сила, тем больше частота колебаний. Связь

Чем больше возвращающая сила, тем больше частота колебаний. Связь 
0H ...F  сильнее, чем ОН...О, поэтому частота либраций в случае связи 0H ...F  
больше, чем в случае связи ОН...О.

Для валентных колебаний должна быть обратная зависимость. Частота ва
лентных колебаний гидроксила, связанного водородной связью с фтором, мень
ше, чем в случае связи с кислородом, ибо частота валентных колебаний ОН— 
групп определяется силой связи внутри ОН -иона, уменьшающейся с усилением 
водородной связи. В спектрах апатитов со значительной степенью замещения 
фтора на гидроксил и кислород обнаружены оба типа гидроксильных групп, на
ходящихся в водородной связи со фтором и с кислородом. Ярким примером та



кого рода являются апатиты Ковдорского месторождения. На рис. 1 приведены 
ИК-спектры поглощения в областях валентных и либрационных колебаний гид
роксильных групп, в трех образцах апатитов Ковдорского месторождения. От
носительная интенсивность либрационных полос поглощения 67 0  см"- 1  и 6 5 0 см- 1 
оказалась в прямолинейной зависимости от относительной интенсивности ва
лентных колебаний 3 5 4 0  и 3 5 7 0  см"“1 (рис. 2 ) .

Интересные данные об изменении спектра гидрок сил апатита по мере введе
ния фтора в образец (рис. 3 )  были любезно предоставлены доктором Дж.Эллио- 
том (G .Elliot). Относительная интенсивность полос поглощения3 5 4 5 и 3 5 7 2  см" 1 
оказалась прямо пропорциональной процентному содержанию фтора в образце 
(рис. 4 ) .

Следует отметить, что в синтетических апатитах Дж. Эллиота назван
ные полосы поглощения ОН-групп появились только после прокаливания 
образцов при 1000 °С . Для изучения влияний условий формирования апатитов 
на установление водородной связи мы провели исследования синтетических об
разцов.

В апатитах, полученных методом осаждения, для образования водо
родных связей оказалось необходимым воздействие температур порядка 
1 0 0 0 °С .

В ИК-спектре синтетического фтора па ти та полоса поглощения валентных 
колебаний гидроксильных групп у 3 6 0 0  см~ 1  исчезла после прокаливания об
разца при 1000 С. Вместо нее появилась более широкая и интенсивная поло
са у 3 5 4 0  см~1 и одновременно возникла отсутствующая до прокаливания 
образца полоса поглощения либрационных колебаний у 67 0  см“ 1. Смещение 
валентных колебаний в сторону низких частот, усиление интенсивности этих 
колебаний, появление дополнительных либрационных колебаний -  таковы спек'г- 
ральные доказательства установления водородной связи. В синтетическом ги
дроксила па тите после прокаливания при 10 0 0 °С  обнаружены полосы 3 5 7 0  и 
64 0  см~1, являющиеся спектральным признаком наличия связей ОН...О. Ин
тересно отметить, что приготовление образца в виде суспензии во фторирован
ном масле приводит к исчезновению этих полос поглощения в спектре и появ
лению полос 3 5 4 0  и 6 7 0  см“ ^, свидетельствующих о проникновении фтора в 
структуру апатита. Фтор всегда предпочтительнее для структуры апатита, 
чем гидроксил и кислород, - поэтому связь ОН...О удалось обнаружить в еди
ничных природных образцах, образовавшихся, безусловно, в среде, бедной 
фтором.

Вывод о существовании в апатите водородных связей был подтвержден ме
тодом ядерного магнитного резонанса (Я М Р ), так как водород и фтор являются 
'магнитными* ядрами. Метод ядерного магнитного резонанса позволяет с вы
сокой точностью определять расстояние между 'магнитными* ядрами. Спектр 
протонного магнитного резонанса (П М Р ) во фтора па тите, в котором около 10% 
атомов фтора замещены на гидроксильные группы, имеет вид триплета 
(рис. 5 ) .

Интенсивность центрального пика при понижении температуры до -4 0 °С  резко 
падает, однако даже при -1 3 0 °С  в центре спектра сохраняется слабый цент
ральный пик. Это означает, что возникновение центрального пика обусловле
но суммарным влиянием молекул воды, подвижных при температуре выше 
—4 0 °С , и небольшим количеством протонов* удаленных от ближайших атомов 
F и Н на расстояние более 4Х . Возникновение интенсивного дублета в спект
ре ПМР можно связать с группами ОН, замещающими фтор в структуре фтор- 
апатита (отметим, что в идеальной структуре атомы F расположены на гекса
гональной оси кристалла бесконечными цепочками с периодом 3 , 4 4 А ) .  При за
мещении F—►- ОН в структуре возникают относительно тесные пары Н — F, 
взаимодействие между которыми должно привести к появлению в спектре ПМР  
пейковского дублета с расщеплением

ДН = 2/ipr“ ^(3cos^0— 1),



где/х|.'- магнитный момент ядра F ^ ;  г -  расстояние Н—F и 0 -  угол между 
вектором Н—F и направлением внешнего магнитного поля. Измеренное на опы
те значение АН (при Т — 1 3 0 °С  и 0 е 0° С )  равно (6 ,5 5 + 0 ,1 ) э, чему cootw 
ветствует г ■  2 ,0 1  А. Если принять длину связи 0 -Н  равной 0 ,9 вХ  и линей
ное расположение атомов ОН и F на оси кристалла, то для длины связи 
0 -H .. .F  находим значение 2, 9 9 Х. Таким образом, группа ОН в апатите не

Р и с . 1. ИК-спектры поглощения апатитов (обр. 1, 2 , 3 ) Ковдорского место
рождения в областях колебаний гидроксильных групп

Р и с . 2 . Зависимость относительной интенсивности (/ ) валентных й либраци- 
онных колебаний гидроксильных групп в апатитах Ковдорского месторождения

Р и с . 3. Изменения в спектре синтетического гидроксилапатита при разном 
содержании фтора в образце

11 и с. 4 . Зависимость относительной интенсивности (/ ) валентных колебаний 
гидроксильных групп от содержания фтора в образце



занимает точно положение К, а смешена вдоль гексагональной оси. При повы
шении температуры до +2 0 °С  величина АН уменьшается до значения ( 6 ,1  ±
+ 0 ,1 ) э, что, вероятно, связано с либрациями ОН-групп. Спектр ЯМР Ь 
того же образца апатита показал тонкую структуру, состоящую из пяти линий 
(рис. 6 ).

Поскольку в исследуемом образце некоторая часть фтора замешена 
на ОН, в структуре апатита появляются по крайней мере два неэквивалентных 
положения фтора. Первое из них, обозначаемое в дальнейшем F ( 1 ), принад
лежит регулярной неискаженной решетке фторапатита. Второе положение -  F 
( 2 ) — мы будем связывать с теми атомами фтора, которые находятся вблизи 
внедренных в решетку гидроксилов и образуют связь 0 -H ...F  ( 2 ) .  Вследствие 
различий взаимодействий F—F и F —Н спектр ЯМР F* 9 апатита приобретает 
сложную тонкую структуру. Если связать более интенсивную часть спектра 
ЯМ Р F19 апатита, представленную внутренним дублетом и центральным пиком, 
с атомами F ( 1 ), а более слабый внешний дублет с интенсивностью ^  0, 1 , 
интенсивности всего спектра -  с атомами F ( 2 ), то рассчитанные для F ( 1 ) 
и F ( 2 ) дублетные расщепления оказываются сопоставимыми с экспериментально 
наблюдаемыми ( 3 , 0 + 0,2 ) э и ( 7 , 4 + 0 , 3 )  э соответственно. При снятии спе
ктров ЯМР F19 применялось магнитное поле значительной напряженности 
(24  000 э ), что позволило с высокой точностью (+4 м.д.) измерить хими
ческий сдвиг flM P F *9. Для измерения химических сдвигов ЯМР F^9 апатита 
были записаны спектры вместе с жидким стандартом GClgF. На рис. 6 поло
жение стандарта показано стрелкой. Химический сдвиг для ядер атомов F ( 2 ) 
определялся как смещение центра тяжести для внутренних дублетов спектра 
ЯМР F *9, а для F (2 )  -  как смещение центра тяжести внешнего дублета. 
Измерения проводились при ориентации магнитного поля вдоль оси кристалла 
(измеренное при этом значение химического сдвига обозначено — 5||) и перпен
дикулярно к этой оси (5|). Полученные значения 5ц и 5  ̂ относительно сиг
нала ЯМР в газообразном (2 )  для двух типов фтора имеют величину:

Для F ( 1 ): 5 || 

5i

Для F ( 2 ): 5ц 

51

(4 6 0  + 4 ) • 1 СГ6 Н0; 

(5 4 0  + 4 ) - 10 “ 6 Н0; 

(4 8 5  + 4 ) • 1 СГ6 Н0; 

(5 2 0  + 4 ) -  1 О” 6 Н0.

Таким образом, компоненты тензора химического сдвига 5|| и 5  ̂значи
тельно различаются по величине, т.е. в апатите имеет место сильная анизо
тропия химического сдвига ЯМР F^9. В то же время анизотропия химическо
го сдвига для атомов F ( 1 ) и F ( 2 ) резко различна, что впервые позволило 
установить влияние водородной связи на химический сдвиг ЯМР F *9: при 
вступлении атомов фтора в водородную связь с гидроксильной группой величи
на анизотропии уменьшается в два раза. Расчеты заселенностей 2р -  орбита
лей фтора, приведенные на основе теории Карплуса и Даса и измеренных ком
понент тензора химического сдвига, показали, что водородная связь 0H ...F  в 
апатите носит частично крвалентный характер.

Таким образом, исследование монокристаллов апатита методами ИК-спект- 
ро скопи и и ЯМР привело к однозначному выводу о существовании водородной 
связи в апатитах и установлению важнейших характеристик этой связи. Знание 
спектральных признаков водородной связи позволило от монокристаллов перей
ти к изучению порошков. Тем самым появилась возможность исследования фоо- 
форитов, структурные особенности которых являются наиболее спорными в кри
сталлохимии минералов группы апатита именно вследствие отсутствия моно
кристаллов, с размерами, д©ста+очными для дифракционного изучения.



Р и с . 5. Первая произ
водная спектра ПМР 
монокристалла фторапа- 
тита, в котором 1 0 % 
фтора замешены на 
гидроксильные группы
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Сопоставление ИК-спектров большого числа природных образцов фосфоритов 
с их минералогическими и геологическими характеристиками показывает, что 
полосы поглощения, свидетельствующие о существовании водородной связи, по
являются обычно в спектрах метаморфиэованных фосфоритов, т.е. фосфоритов, 
подвергшихся действию высоких температур и давлений. В  спектрах немета- 
морфизова иных образцов эти полосы поглощения появились после прокаливания 
при 1 0 0 0 °С . Как было показано выше, необходимость высокой температуры 
для образования водородной связи в полученном методом осаждения апатите 
следует из результатов изучения синтетических образцов. Это свидетельству^- 
ет о том, что процесс метаморфизма фосфоритов включает образование водо
родной связи вдоль оси кристалла. Метод ИК-спектроскопии позволяет, таким 
образом, среди минералов группы апатита различать низко- и высокотемпера
турные разновидности.

Другая разновидность метода ИК-спектроскопии -  спектроскопия по зер
кальному отражению — оказалась полезной при изучении разнообразия форм 
фосфатного вещества фосфоритов. ИК-спектры поглощения фосфоритов различ
ных месторождений вследствие сильного поглощения в областях колебаний 
комплексного фосфатного аниона являются малохарактеристичными. Примене
ние спектроскопии отражения дало возможность четко разрешить структуру 
колебаний 1/3 и 1/4 аниона (РО^)^- . Спектры отражения тридцати изученных

нами образцов фосфоритов оказались весьма характеристичными -  в спектрах 
фосфоритов разных месторождений изменились число полос и их относительная 
интенсивность. Анализ полученных спектров позволил разделить все фосфориты 
на две группы. Фосфориты первой группы имеют те же две полосы колебания 
1/4 аниона что и монокристаллы апатита и, следовательно, ту же

точечную группу симметрии этого аниона -  Сзу. Такие фосфориты характери
зуются незначитсчл ным содержанием карбонат^-иона и имеют параметр а, близ
кий к апатиту. Тишиными представителями этой группы являются фосфориты 
месторождения Лао-Кай (Вьетнам), некоторые образцы Подольского месторож
дения и др. Большая же часть исследованных фосфоритов относится ко второй 
группе, для которой характерно появление третьей полосы трижды вырожден
ного колебания и, следовательно, снижение симметрии фосфатного* аниона

Представителями этой группы являются фосфориты месторождений 
Аксай, Джанатас, Хоперского, Рыльского, Тамалыкского, Егорьевского и др.

до С ^ .

i I I J ■ 1 J

Р и с . 6 . Первая произ
водная спектра Я М Р  
р19 монокристалла 
фторапатита, в котором 
1 0 % фтора замещены 
на гидроксильные груп
пы



Фосфориты этой группы могут быть классифицированы на подгруппы по отно
сительной интенсивности полос поглощения колебаний v3 и ^  фосфатного 
аниона. Зафиксировано изменение относительной интенсивности колебаний 1/3 и 

группы (РО^)3”  в фосфоритах* которое несет, безусловно, структурную 
информацию, хотя расшифровать ее пока, к сожалению, не представляется воз
можным. Тем не менее спектры отражения могут оказаться полезными при 
кристаллохимической и генетической классификации фосфоритов как объектив
ный критерий оценки сходства и различия отдельных разновидностей. На се
годняшний день одни и те же минералы этой группы известны в литературе 
под разными названиями вследствие большого разнообразия фосфоритов и не
совершенства методик изучения.

В заключение авторы считают своим долгом выразить искреннюю благо
дарность 3 .В.Васильевой и М.Д.Дорфману за любезное предоставление ряда 
монокристаллов апатитов и данных об их химическом составе и С.П.Габуде за 
помощь при проведении измерений методом ЯМР.

А. Л. ДМИТРИИ, В. И. КОПОРУЛИН, Н. Д. СЕРЕБРЕННИКОВА

ОБ ИЗУЧЕНИИ ТУФ ОГЕН Н Ы Х ПОРОД ПОД ЭЛЕКТРОННЫМ  
МИКРОСКОПОМ МЕТОДОМ РЕПЛИК

Туфогенные породы (туфы, тефроиды) имеют широкое распространение среди 
осадочных образований. Вулканическое стекло в них вследствие своей нестой
кости обычно интенсивно изменяется, давая начало ряду новообразований, сре
ди которых установлены различные глинистые минералы и цеолиты. Нередко 
оно практически полностью замещается новообразованными минералами.

Изучение вещественного состава туфогенных пород проводится обычно комп
лексно и включает следующие методы: оптический (изучение шлифов и иммер
сионных препаратов), рентгеноструктурный (исследование глинистых и других 
новообразованных минералов), электронно-микроскопический (изучение суспен
зий). Каждый из них дает представление о той или иной стороне веществен
ного состава пород. Однако только в случае изучения прозрачных шлифов ис
следователь имеет дело с породой, естественные соотношения компонентов 
которой не нарушены при подготовке к анализу. Остальные методы предпола
гают предварительную дезинтеграцию породы, в результате которой нарушают
ся взаимоотношения слагающих ее минеральных компонентов.

Оптический микроскоп дает сравнительно небольшие увеличения. Авторами 
была предпринята попытка изучения туфогенных пород под электронным микро
скопом с использованием угольных реплик. В качестве объекта были выбраны 
туфы из верхнемеловых отложений восточного побережья Пенжинской губы.
Эти отложения имеют мощность около 4 ,5  тыс. м и сложены в основном тер- 
ригенными породами -  конгломератами, гравелитами, песчаниками, алевролита
ми, заключающими редкие пласты каменного угля и туфогенных пород. В со
ставе толщи присутствуют континентальные (аллювиальные, озерные, озерно
болотные, болотные) и морские (прибрежные и сравнительно глубоководные) 
фации (Копорулин, Вознесенский, 1 9 6 9 ).

Туфогенные породы образуют в разрезе горизонты мощностью от долей 
метра до 5 -7  м. Их накопление происходило в различных фациальных усло
виях: в руслах и поймах рек, в прибрежных и сравнительно глубоководных 
частях крупных пресноводных озер, в мелких застойных и заболачивающихся 
озерах, в прибрежных или относительно глубоководных частях крупного моря.

Туфы и тефроиды, присутствующие в разрезе, представляют собой плотные 
светло- или зеленовато-юерые породы, с трудом разбиваемые молотком. На 
изломе они шероховатые или гладкие с раковистой поверхностью скола.



Как показывает микроскопическое изучение, вулканическое стекло в туфах 
и тефроидах было представлено частицами размером от сотых долей миллимет
ра до 1 ,5 -2  мм. Пепловый материал хорошо отсортирован и сложен частицами 
близкой размерности. Частицы менее 0 ,1  мм имеют резко остроугольную ро
гу льчатую форму, более крупные часто заметно окатаны. Собственно обломоч
ный материал в породе представлен окатанными и полуокатанными зернами 
кварца, полевых шпатов и обломков пород.

Показатели преломления стекла, измеренные в иммерсионных препаратах, 
изменяются от 1 ,496  до 1 ,506 . Химический состав туфов с низким содержа
нием обломочных зерен кварца, полевых шпатов и обломков пород характери
зуется следующими соотношениями компонентов (в вес. % ):

Si02 -  69,4-72,8; Т.Ю2 -  0,15 -  0,29; А120 3 -  12,2-13,1; Fe20 3 -  1,2-1,3; FeO -  

-  0,50 -  0,78; MnO -  0,2 -  0,3; CaO -  1,48 -  2,02; MgO -  0,44 -  0,64; Na20 -  

1,24 -  1,82; K20  -  3,07 -  3,54; P 20 5 -  0,03 -  0,05; -  2,13 -  4,68; H20 “  -

2,45 -  3,48.

Эти данные показывают, что вулканическое стекло соответствует кислым 
эффузивным породам типа риолитов и дацитов.

Пепловый материал обычно почти полностью изменен вторичными преобра
зованиями. Среди новообразований установлены глинистые минералы и цеолиты.

Новообразованный глинистый материал представлен тонкодисперсным агрега
том, развивающимся обычно с периферии пепловых частиц. Последние в резуль
тате этого приобретают корродированную поверхность или полностью замеща
ются глинистым материалом. Полному или почти полному замещению подвер
гаются самые мелкие частицы, в то время как более крупные лишь корроди
руются с поверхности.

Агрегат глинистых частиц бесцветен или окрашен в бледный золотистый 
цвет, интерференция -  в желтых цветах, показатели преломления варьируют:
Ngj = 1 , 5 1 8 -  1,535; Npj = 1 ,485 -1 ,500 .

Рентгеноструктурное изучение глинистой фракции, выделенной из туфов, по
казывает присутствие в. ней монтмориллонита и с мешанослойных минералов ряда 
гидрослюда -  монтмориллонит. На рисунке приведены дифрактограммы двух об
разцов глинистой фракции, один из которых сложен чистым монтмориллонитом 
(см. рис., а,б), а другой -  смешанослойным минералом ряда гидрослюда -  монт
мориллонит (см. рис. в ,г).

На дифрактограммах глинистой фракции монтмориллонита фиксируется цело-0 
численная серия базальных рефлексов с d = 17 ,9 -18 ,0 ; 8 ,9 -9 ,0; 5,9; 4 ,45-4,48А  
и т.д. в образцах, насыщенных глицерином, и рефлексы с d = 9 ,7 -9 ,8 ; 4 ,86 - 
4,87; 3,34 в нагретых до 550°С . Дифрактограммы образцов глинистой фрак
ции, сложенной смешанослойными минералами в насыщенном глицерином состоя
нии обнаруживают рефлексы с d= 17 ,8-18,0; 9 ,1 -9 ,ЗА и т.д., которые не об
разуют целочисленной серии. После прокаливания при 550  С в них устанавли
ваются рефлексы с d = 9,8; 4 ,86а  и т .д.

Новообразованные цеолиты образуют в пределах пепловых частиц мелкие 
(не более 10 мк) беспорядочно ориентированные кристаллики. По периферии 
частиц пепла цеолитовый материал имеет нередко крустификационное строение.

Показатели преломления цеолитов изменяются от 1,486 до 1,504.
По рентгеноструктурным особенностям этот цеолит наиболее полно отвечает 

клиноптилолиту, описанному Дж.Мамптоном (Mumpton, I9 6 0 ).  Рентгенограммы 
обоих образцов приведены в таблице.

Во всех изученных породах присутствуют обычно как глинистый материал, 
так и цеолиты. Однако соотношение их резко различное. Устанавливаются вес* 
стадии постепенного перехода от разностей с резким преобладанием новообра
зованных глинистых минералов до разностей с резким преобладанием цеолитов.



Высокое содержание монтмориллонита,. образовавшегося по вулканическому 
стеклу, характерно для туфов континентального генезиса; высокое содержание 
цеолитов -  для туфов морского генезиса (Копорулин, 1 9 7 3 ).

При подготовке образцов туфов к изучению под электронным микроскопом 
из них изготовлялись одноступенчатые и двухступенчатые угольные реплики 
с оттенением платиной и хромом под углом 1 0 -1 5 ° .  Пленка одноступенчатой 
угольной реплики отделялась от породы химическим путем; в двухступенчатой 
изготовлялся первичный желатиновый отпечаток, угольная пленка отделялась 
в горячей воде. В данной работе в основном использовались одноступенчатые

Дифрактограммы образцов глинис
той фракции из туфов

а -  монтмориллонит; б -  про
каленный монтмориллонит; в -  
с мешанослойная фаза гидрослюда -  
монтмориллонит; г -  прокаленная 
с мешанослойная фаза

платино-угольные реплики. Они изучались в электронном микроскопе Э М -7  и 
Г Е М -7 , ускоряющем напряжении 5 0  и 80 кв.

Фотосъемки велись при электронно-микроскопическом увеличении от 5 0 0 0  
до 30 0 0 0  раз. Из каждого изученного образца приготовлялось несколько реп
лик (пленок), причем делались сколы параллельно и перпендикулярно к слои
стости пород.

Изучение реплик цеолитиэированных и монтмориллонитизированных туфов по
казывает, что микроструктура поверхности обеих разностей резко различна.

В образцах монтмориллонитизированных туфов наблюдалась средне- и мел
кокристаллическая поверхность с натечными формами блоков и значительной 
пористостью (табл. I, а ).  Эта структура поверхности реплик очень близка к 
структуре поверхности монтмориллонитовых глин, наблюдаемой в растровом 
электронном микроскопе (Burst, Keller, 1 9 6 9 ). Она определяется тонкодисперс- 
ностью монтмориллонита, неправильной формой частиц этого минерала и их 
беспорядочным расположением. Среди тонкодисперсной глинистой массы четко 
фиксируются сравнительно крупные (до 1 5 -2 0  см) обломочные зерна, принад
лежащие вулканическому стеклу, кварцу или полевому шпату. Их внешний кон
тур заметно корродирован со стороны глинистого материала (табл. I, б ).

Микроструктура поверхности цеолитизированного туфа крупноблочная, соот
ветствующая призматическому или даже игольчатому очертанию кристаллов кли- 
ноптилолита. В зависимости от степени окристаллизованности минерала и ори
ентировки кристаллов относительно поверхности скола могут быть выделены 
следующие типы поверхности реплик: 1 ) удлиненно-призматическая с взаимно 
параллельным или радиальнолучистым расположением граней (табл. |, в; 
таО л. II,а ); 2 ) пористо-губчатая и мелкотаблитчатая с хорошо выраженными 
Гранями ( т айл .  11,6) •



Рентгенограммы изученного цеолита и эталонного клиноптилолита (Mumpton, 
1960)

Изученный
цеолит

Эталонный 
клинопт ИЛОЛИТ

Изученный
цеолит

Эталонный
КЛИНОПТИЛОЛИТ

I d/n I d/n / d/n I d/n

0 9,0 10 9,0 1 2,42
5 7,99 4 7,94 — - 1 2,38
5 6,7 3 6,77 1 2,35

1 2,29
- - 2 6,64 2 2,270 - -

- - 1 5,91 1 2,186
0,5 5,8 3 5,24 • - -

6 5,1 1 5,11 2 2,124
6 4,64 2 4,69 1 2,069
- - 2 4,48 2 2,011
- - 2 4,34 - -

2 4,27 - - 4 1,956
3 4,04 — - - -

10 3,97 10 3,96 1 1,869
— - 8 3,90 2 1,818
— - 1 3,83 3 1,772
- - 1 3,7 3 - -

2 3,69 - - - -

2 3,50 2 3,55 1 1,728
— — 2 3,46
7 3,41 6 3,42 2 1,691
8 3,32 - - 2р 1,657
7 3,22 - - - -

3 3,11 3 3,12 - 1,610
- - 2 3,07 - -

- - 2 3,04 2 1,588
10 2,97 5 2,97 0,5 2,318

8 2,81 1 2,87 -

- - 3 2,82 1 т.р. 2 ,069
- - 1 2,80 - • . -

4 2,73 1 2,73 1 1,990
- - 1 2,72 - -

- - 1 2,68 1 1,949
4 2,54 - - 1 1,901
5 2,436 1 2,44 1 1,804

Первый тип поверхности скола ориентирован вдоль удлинения кристаллов 
цеолита; второй -  под некоторым углом к удлинению, а третий -  перпендику
лярно к нему. Изучение реплик показывает, что обычно преобладает первый 
тип поверхности скола, а два других встречаются более редко. Иногда можно 
наблюдать, как удлиненно-призматическая поверхность очень постепенно сме
няется раковистой или пористо-губчатой.

Как показывает электронно-микроскопическое изучение, в образцах цеолити- 
зированных туфов присутствуют участки, состоящие из монтмориллонита. Они 
фиксируются по характерной для этого минерала поверхности реплики. Ветре-



чаются также обломочные зерна, принадлежащие неизмененному вулканическому 
стеклу, кварцу или полевому шпату (табл. II, в ).

Изложенные данные показывают высокую эффективность изучения туфов под 
электронным микроскопом методом реплик. Использование этого метода позво
ляет уверенно диагностировать глинистые минералы (монтмориллонит, смешано— 
слойные фазы состава гидрослюда -  монтмориллонит), цеолиты и обломочные 
зерна. Отсутствие предварительной механической дезинтеграции дает возмож
ность наблюдать при высоких увеличениях (до 10 0 0 0 -1 3  0 0 0  раз и бодее) 
естественные соотношения компонентов.
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И. Л. КОМОВ, Л. H. ХЕТЧИКОВ, Л. И. ЦИНОБЕР, M. И. САМ0ЙЛ0ВИЧ

ПРИМЕНЕНИЕ ИК-СПЕКТРОСКОПИИ И ЭПР К ИЗУЧЕНИЮ  
ГЕОХИМИЧЕСКИХ ОСОБЕННОСТЕЙ ФОРМИРОВАНИЯ  
КРИСТАЛЛОВ КВАРЦ А

Были изучены инфракрасные спектры поглощения, а также закономерности 
распределения структурной примеси алюминия по данным ЭПР в кристаллах 
кварца из различных хрусталеносных провинций Советского Союза. Получен
ные данные и разработанные методики представляют несомненный интерес, 
так как могут применяться для изучения типоморфных особенностей кварца, 
образованного при осадочных, метаморфических и магматических процессах.

Нами изучены спектры поглощения для 360  кристаллов кварца из 51  место
рождения Памира, Алдана, Приполярного Урала; они записаны на двухлучевом ав
томатическом инфракрасном спектрофотрметре U R -10  М в области 3 2 0 0 -  
3 7 0 0  см "1. Образцы приготовлялись в виде плоскопараллельных полирован
ных пластин толщиной 2 ,5  мм. Они вырезались из кристаллов кварца преиму
щественно параллельно плоскости XY. Пластины подвергались гамма-облучению 
(источник Со60, доза 10  Мрд) при температуре 2 0 °С . Кристаллы имели раз
личную окраску. Наиболее широко были представлены цитриновые и дымчато- 
цитриновые, реже дымчатые кристаллы и аметисты. Из разных зон одного 
кристалла спектры снимались раздельно, при этом были получены основные 
графики ИК-спектров поглощения.

Метод ИК-спектроскопии позволяет идентифицировать природу водородсодер— 
жащих дефектов и определять их концентрацию. В кварце известны следующие 
виды водородсодержащих дефектов: ОН в тетраэдрах, где А 1 ^  замещает Si4+ 
(полосы 3 3 2 0 , 3 385  см—1 ),  ОН-полосы, возмущенные присутствием иона лития 
(3 4 8 7 ,  3 510  с м -1 ),  ОН в кремнекислородном тетраэдре (3 6 0 0 см —1) и 
0Н_группы. принадлежащие молекулярной воде (диффузная полоса в области 
34 0 0  с м -1 ; Brunner а. о .,1 9 6 1 ; Kats, 1 9 6 2 ).

Важными параметрами ИК-спектров кварца является интенсивность (высо
та) пиков ( I ) при качественном рассмотрении и площадь (AS) основных по
лос поглощения в области 3 3 2 0 , 3 3 8 5 , 3 4 8 7 , 3 5 1 0 , 3 6 0 0  см" 1  при ко-



личественной оценке. Для каждой из названных полос поглощения на графиках 
вычислялись соответствующие координаты9 состоящие не менее чем из трех 
точек для одной полосы. Численная величина (в  %) каждой точки переводилась 
по таблицам в оптическую плотность, выраженную величиной D см -1 . Чтобы 
исключить влияние размеров образца, значения параметров ИК-спектров (в  
D см—1) были приведены к единой толщине пластины, равной 1  см, по формуле

° i
D = — . 10, где D i коэффициент поглощения; d -  толщина образца. По

полученным численным значениям координат для каждой из полос поглощения 
строились графики ИК-спектров в области 3 1 0 0 -3 7 0 0  см ~*, на которые нано-

Принципы измерения площадей полос 
поглощения ИК-спектров кристаллов 
кварца

А -  полоса поглощения ИК-спектров; 
Б -  диффузивная полоса поглощения; 
В -  дискретные полосы кварца; 1 -  
13 -  координаты точек для постро
ения площади полос поглощения

сились дискретные полосы. При интерпретации результатов ИК-спектров ис
пользовалась величина, которая учитывала бы основной параметр полос погло
щения -  площадь AS (рисунок). Наиболее рациональный способ измерения от
носительной площади соответствующих полос поглощения был подобран эмпи
рически. Для этого было использовано два приема. Первый -  измерение пло
щади планиметром и второй -  взвешивание кальки, фиксирующей контуры полос 
поглощения. Установлено, что наиболее точные результаты получаются при 
втором способе. Различия площадей полос поглощения с максимумами', соот

ветствующими 3 3 2 0 , 3 3 8 5 =  ОН (А 1 ), 3 4 8 7 , 3 5 1 0 =  ОН (A l -L i )  и 3 6 0 0 -О Н  
а также площадь ОН диффузионной и ОН общей полос были положены в основу 
сравнения ИК-спектров кристаллов кварца.

Данные, полученные при изучении ИК-спектров искусственного кварца, вы
ращенного в различных условиях (среда, температура, скорость роста), позво
лили установить определенные закономерности в изменении относительной ин
тенсивности полос различных ОН дефектов.

Известно, что в случае замкнутой системы изменение температуры минера- 
лообразования само по себе не должно вести к существенному изменению кон
центрации примеси щелочных ионов. В то же время концентрация водородных 
ионов в значительной степени зависит от температуры. Поэтому можно пред

полагать, что отношение площадей полос поглощения
O H (A l-L i)

-онШГ 6],‘" 1 *
ной степени характеризовать температурные условия кристаллообразования.



Отношение площадей основных инфракрасных полос поглощения кристаллов кварца

Место рождение

O H (A l-L i) 0Н( 36 0 0 ) ОНдифф

0Н(А1) 0Н(А1) 0*Ъбщ

С *
Пределы
изменения
и

с
Пределы из
менения С

С
Пределы
изменения
С

К р и с т а л л ь >1 Д Ы М Ч £1 т о й  о к р а с к и

Сураиз 0,1 о д 0,16 0 ,1 3 -0 ,1 8 0,92 0 ,9 0 -0 ,9 6
Пуйва о д о д 0,21 0 ,1 7 -0 ,2 7 0 ,89 0 ,8 6 -0 ,9 5
И шорское о д о д 0,66 0 ,6 4 -0 ,6 8 0 ,94 0 ,9 1 -0 ,9 4
Иркусей о д о д 0,46 0 ,4 5 -0 ,4 7 0,95 0 ,9 8 -0 ,9 4
Новое о д о д 0,36 0 ,3 5 -0 ,3 7 0,86 0 ,8 5 -0 ,8 7
Южное Лезвие о д о д 0,23 0 ,2 2 -0 ,2 4 0 ,96 0 ,9 5 -0 ,9 7
Маньхобею о д о д 0 ,13 0 ,1 2 -0 ,1 4 0 ,93 0 ,8 3 -0 ,9 5
Зор-Ярчи-Чак о д о д 0,34 0 ,1 8 -0 ,3 6 0,92 0 ,8 4 -0 ,9 6
Кукурт-Джилга о д о д 0,22 0 ,1 6 -0 ,3 2 0 ,89 0 ,8 0 -0 ,9 0
Буры-Д жилга о д о д 0,31 0 ,2 0 -0 ,4 0 0,92 0 ,9 0 -0 ,9 6
Мукур-Чечекты о д о д 0,20 0 ,1 6 -0 ,2 4 0,96 0 ,9 6 -0 ,9 8
Рабину о д о д 0,35 0 ,3 4 -0 ,3 6 0 ,83 0 ,8 2 -0 ,9 2
Пастхуф о д о д 0,20 0 ,1 9 -0 ,2 1 0 ,91 0 ,9 0 -0 ,9 2
Бартанг о д о д 0,16 0 ,1 5 -0 ,1 8 0,96 0 ,9 5 -0 ,9 7
Ракзоу (аметист) о д о д 0 ,13 0 ,1 2 -0 ,1 4 0 ,93 0 ,9 0 —0,96

К р и с т а л л ы  д ы м ч а т о * - ц и т р и н о в о й  о к р а с к и

Холодное о д - 0,42 _ 0,56 _
Пять Пальцев о д - 0,20 _ 0,90 _
Перекатное ОД - 0,19 _ 0 ,89 -
Бугарыкта о д - _ 0,82 -
Левый Борт
Мраморов о д - 0,12 0,86 -
Хорджив ОД - 0,32 _ 0 ,88 -
Дальнее о д - 0,14 _ 0 ,84 _
Одуди о д - 0 ,18 _ 0 ,84 -
Гудживас о д - 0,25 _ 0,86 -
Баджу о д - 0,25 0,91 -
Бартанг о д - 0,18 _ 0,96 -
Лянгар о д - 0,20 _ 0 ,83 -
Находка 5 о д - 0,10 _ 0,82 _
Барнавадж о д - 0 ,23 _ 0,80 -
Хугас ОД - 0,16 _ 0,72 -
Рооч о д - 0 ,11 _ 0,86 _
Гранитное о д - 0,18 _ 0,90 _
Лапча о д - 0,36 _ 0,90 _
Николай-Шор о д 0,16 0 ,84 -

К р и с т а л л ы  ц и т р и н о в о й  о к р а с к и

Гранитное 0,37 0 ,8 3 -0 .1 6 0 ,23 0 ,1 0 -0 ,5 7 0 ,83 0 ,4 3 -0 ,9 8
Лапча ОД  9 0 ,4 0 -0 ,1 2 0,24 0 ,1 3 -0 ,3 3 0 ,93 0 ,8 5 -0 ,9 8
Николай-Шор 0,50 0 ,3 8 -0 ,5 5 0,12 0 ,1 0 -0 ,2 0 0,75 0 ,6 5 -0 ,8 4
Пирамида 0,47 0 ,5 0 -0 ,4 7 0 ,11 0 ,1 0 -0 ,1 2 0 ,96 0 ,9 2 -0 ,9 8
Вангур 0,83 0 ,9 0 -0 ,7 6 0 ,21 0 ,1 6 -0 ,2 3 0 ,89 0 ,8 8 -0 ,9 0
Золото-Шор 0,66 0 ,9 0 -0 ,6 2 0,36 0 ,3 5 -0 ,3 7 0,85 0 ,8 4 -0 ,8 6
Пеленгичей 3 0,33 0 ,4 7 -0 ,2 7 0 ,20 0 ,1 9 -0 ,3 4 0,66 0 ,6 3 -0 ,7 0
Желанное 0,38 0 ,8 3 -0 ,1 7 0 ,23 0 ,1 0 -0 ,4 6 0 ,85 0 ,7 6 -0 ,9 3
Холодное 0,38 0 ,9 0 -0 ,2 2 0 ,39 0 ,3 3 -0 ,4 7 0 ,90 0 ,8 7 -0 ,9 6
Пять Пальцев 0,58 1 ,00 -0 ,3 7 0,16 0 ,0 6 -0 ,2 3 0,85 0 ,7 5 -0 ,9 6
11е|,екатное 0,52 0 ,8 3 -0 ,3 2 0 ,19 0 ,1 8 -0 ,2 0 0 ,94 0 ,7 9 -1 ,0
I >у 1 ' 1 1 >1Л ктп 0,21 0 ,5 2 -0 ,1 2 0,25 0 ,1 2 -0 ,3 9 0 ,84 0 ,7 2 -0 ,9 6
Таборное 1,00 1 ,25 -0 ,5 2 0,10 0 ,0 6 -0 ,1 8 1.0 0 ,9 8 -1 ,0
Пустынно* 0,66 0 ,7 6 -0 ,5 8 0 ,16 0 ,0 6 -0 ,2 3 0 ,83 0 ,7 7 -0 ,9 0



Месторождение

OI I (A I - L i )

OH(AI )
ОН(ЗбОО)

0Н (А )
01,ли(1н1

ОНоб,„

С Пределы
изменения
С

С Пределы
изменения
С

с Продол 1.1 
изменения С

Малый Нихот 0 ,7 1 1 ,0 0 -0 ,5 5 0 ,2 8 0 ,2 0 -0 ,2 9 0 ,8 3 0 ,7  1 -0 ,8 9
Большой Нихот 
Левый Борт

0 ,2 0 0 ,5 0 -0 ,2 5 0 ,2 3 0 ,2 0 -0 ,2 6 0 , 71 О ,< ;н _0 ,75

Мраморов 0 ,2  1 0 ,5 8 -0 ,1 0 0 ,3 3 0 ,2 3 -0 ,3 5 0 ,8 7 0 ,7 0 - 0 ,9 *
Шавуд 0 ,6 2 0 ,7 1 -0 ,5 2 0 , 12 0 ,0 8 -0 ,2 0 0 ,8 9 0 ,8 7 -0 ,9 1
Хорджив 0 ,3 6 0 ,5 0 -0 ,2 8 0 ,3 1 0 ,2 8 -0 ,4 6 0 ,8 8 0 ,8 0 -0 ,9 0
Дальнее 0 ,2 5 0 ,5 8 -0 ,1 4 0 ,1 0 0 ,0 7 -0 ,2 2 0 ,8 6 0 ,7 7 -0 ,9 5
Пик Облачный 0 ,2 0 0 ,2 1 -0 ,1 8 0 ,2 6 0 ,2 0 -0 ,3 0 0 ,8 8 0 ,8 2 -0 ,9 5
Одуди 0 ,2 2 0 ,2 5 -0 ,2 1 0 ,3 6 0 ,1 0 -0 ,4 0 0 ,7 6 0 ,7 0 -0 ,7 8
Гудживас 0 ,2 8 0 ,3 3 -0 ,2 2 0 ,2 6 0 ,1 0 -0 ,3 6 0 ,8 0 0 ,7 0 -0 ,8 5
Баджу 0 ,2 0 1 ,1 1 -0 ,1 1 0 ,1 4 0 ,1 0 -0 ,2 5 0 ,9 9 0 ,9 6 -1 ,0
Бартанг 0 ,5 0 0 ,8 3 -0 ,3 7 0 ,1 8 0 ,1 1 -0 *2 0 0 ,9 6 0 ,9 5 -0 ,9 8
Лянгар 0 ,4 7 0 ,3 2 -0 ,5 4 0 , 1 6 0 ,1 0 -0 ,2 3 0 ,8 5 0 ,7  1 -0 ,9 4
Шумное 0 ,4 7 0 ,4 5 -0 ,5 5 0 ,1 7 0 ,1 0 -0 ,2  1 0 ,8 4 0 ,8 1 -0 ,8 5
Poor 0 ,9 0 1 ,0 0 -0 ,7 1 0 ,2 6 0 ,1 9 -0 ,3 0 0 ,8 9 0 ,8 0 -0 ,9 2
Рооч 0 ,5 5 0 ,7  1 -0 ,3 8 0 ,1 6 0 ,1 1 -0 ,2 0 0 ,4 0 0 ,8 6 -0 ,9 6
Барнавадж 0 ,5 9 0 ,6 6 -0 ,5 0 0 ,4 3 0 ,3 0 -0 ,4 8 0 ,8 6 0 ,8 2 -0 ,9 0
Джауваси 0 ,3 6 0 ,3 6 -0 ,2 5 0 ,1 6 0 ,1 0 -0 ,2 0 0 ,8 6 0 ,8 2 -0 ,8 9

* Среднее значение величины отношения.

При увеличении температуры это отношение должно уменьшаться. Конечно 
необходимо учитывать то, что это отношение также зависит от ряда других 
факторов. Отношения площадей полос поглощения приведены в табл. 1. Из 
таблицы видно, что для дымчатых кристаллов кварца характерно небольшое 
содержание водородных дефектов, лития, а отношение площадей полос погло
щения меньше 0 ,1 .  Поэтому использование ИК-спектров поглощения для кри
сталлов с дымчатой окраской для оценки температурных условий их формиро
вания затруднительно. Можно только отметить, что эти кристаллы кварца об
разовались при более высоких температурах, чем цитриновые. Это подтверждается 
данными ЭПР, так как кристаллы с повышенным содержанием структурной при
меси алюминия и соответственно высокой плотностью дымчатой окраски обра
зуются при высоких температурах.

п .  OH (A l-Li)
Для цитриновых кварцев в зависимости от отношения площадей полос —

0Н(А1)

можно выделить три группы объектов:
1 ) высокотемпературные (отношение 0 , 1 -0 ,3 )  — месторождения Лапча, 

Большой Нихот, Бугарыкта, Пик Облачный, Левый Борт Мраморов, Одуди, Бад
жу, Гудживас, Дальнее;

2 ) среднетемпературные (отношение 0 ,2 - 0 , 5 )  -  месторождения Желанное, 
Николай Шор, Гранитное, Пирамида, Холодное, Шумное, Лянгар, Хорджив, Джау- 
васи, Пеленгичей;

3 ) низкотемпературные (отношение 0 ,5 - 1 , 0 )  -  месторождения Пять Паль
цев, Перекатное, Пустынное, Таборное, Шавуд, Poor, Барнавадж, Рооч, Вангур.

Такое разделение на группы соответствует данным по относительным тем
пературам образования кристаллов, определяемым методом гомогенизации. 
Применение ИК-спектроскопии для оценки относительных температур роста 
имеет ряд преимуществ перед методом гомогенизации, поскольку достаточно 
однородные участки кварца не содержат включений, а для непрозрачных зон 
возможности опеределения температур этим методом ограничены.



Изучение ИК-спектров дало также возможность оценить относительные ско
рости роста кристаллов кварца из различных месторождений и условно выде
лить среди них пять групп. Для этого использовалось отношение площадей

ОН
поглощения

дифф

ОН общ
, причем экспериментально было установлено ( Крейскоп,

Цинобер, 1 9 6 2 ),  что чем ближе это отношение к единице, тем больше ско
рость роста кристаллов.

1. Отношение 0 ,9 5 —1; цитриновые и дымчатые кристаллы следующих место
рождений (в  скобках указано отношение): Таборное ( 1 ) ,  Пирамида (0 ,9 6 ) ,
Баджу (0 ,9 9 ) ,  Южное Лезвие (0 ,9 6 ) ,  Мукур—Чечекты (0 ,9 7 ) .

2. Отношение 0 ,9 5 -0 ,9 0 ;  Холодное (0 ,9 0 ) ,  Перекатное (0 ,9 4 ) ,  Лапча 
(0 ,9 3 -0 ,9 0 ) ,  Иркусей (0 ,9 5 ) ,  И шорское (0 ,9 4 ) ,  Сураиз (0 ,9 2 ) ,  Зор—Ярчи— 
Чак (0 ,9 2 ) ,  Буры-Джилга (0 ,9 2 ) ,  Пастхуф (0 ,9 1 ) ,  Ракэоу (0 ,9 3 ) .

3. Отношение 0 ,9 0 -0 ,8 5 ; Лянгар (0 ,8 5 ) ,  Дальнее (0 ,8 6 ) ,  Пик Облачный 
(0 ,8 8 ) ,  Пуйва (0 ,8 9 ) ,  Новое (0 ,8 6 ) .

4. Отношение 0 ,8 5 -0 ,8 7 ; Гранитное (0 ,8 3 ) ,  Барнавадж (0 ,8 0 ) ,  Хугас 
(0 ,7 2 ),О д у д и  (0 ,8 4 ) ,  Лянгар (0 ,8 3 ) ,  Бугарыкта (0 ,8 2 ) .

5. Отношение менее 0 ,8 0 ; Николай Шор (0 ,7 5 ) ,  Пеленгичей ( 0 ,6 6 ) ,  Мионо- 
Дара (0 ,7 5 ) .

0 Н Г
Отметим, что минимальные значения отношения

Дифф

ОНобщ
-характерны для высоко

качественных кристаллов кварца.
По данным изучения ИК-спектров синтетического кварца, выращенного в 

различных условиях, интенсивность полос поглощения в области 3 6 0 0  см“ 1 
зависит от величины кислотности — щелочности среды образования кристаллов.

ОН(ЗбОО)
Отношение площадей полос - — -----  может использоваться в качестве харак-

0Н(А1)

теристики кислотности -  щелочности кварцобразуюших растворов. С  увеличени
ем щелочности это отношение должно возрастать. Согласно приведенным в 
табл. 1 данным, можно расположить изученные месторождения по степени 
уменьшения щелочности хрусталеобразующей среда в следующий ряд: 
Холодное, Золото-Шор, Хорджив, Желанное, Пик Облачный, Малый Ни— 
хот, Бугарыкта, Лапча, Мионо—Дара, Гранитное, Перекатное, Пять Паль
цев, Пустынное, Лянгар, Рабину, Баранавадж, Хугас, Пирамида, Ни— 
ко лай-Шор, Гудживас, Шавуд, Дальнее, Шумное, О дуди, Таборное, Джа- 
уваси.

Изменения величины кислотности -  щелочности среды для отдельных месторож
дений наряду с другими генетическими особенностями, обусловливают физико
химические характеристики образования кристаллов кварца, содержание в них 
элементов-примесей, особенно алюминия.

Для оценки изменения условий роста во времени, особенно при изучении 
эонарной структуры, эффективно применение метода ЭПР, позволяющего опре
делять тип и концентрацию структурных примесей. Известно, что в кварце из 
таких примесей наиболее распространенной является алюминий. Его содержание 
как раз и обусловливает дымчатую окраску при гамма-облучении за счет об
разования парамагнитных дырочных A l -центров (О  Brieп, Ргусе, 1 9 5 4 , G rif
fiths и др., 1 9 5 4 ).  Этот элемент в решетке кварца может присутствовать 
также в качестве неструктурной примеси (Цинобер и др., 1 9 6 5 ).  Однако 
в этом случае он не участвует в образовании центров дымчатой ок
раски.

Метод ЭПР дает возможность выяснить относительное содержание алюми
ниевых центров дымчатой окраски. Из монокристаллов кварца месторождений 
II.»м и р а  и Приполярного Урала вырезали пластинки одинакового веса и размера 
20x4x3 мм. При измерениях большую грань пластинки располагали вертикаль-



но, и все образцы имели одинаковую ориентацию кристаллографических осей 
относительно направления магнитного поля. Измерение относительного содер
жания алюминия в образцах кварца проводили после гамма-облучения (источник 
C o 6 0 f доза 10 Мрд) на установке Р Э -1 3 0 1  при температуре 7 7 °К . Резуль
таты приведены в таблицах 2 и 3. Для кристаллов кварца характерно неравно
мерное распределение структурной примеси алюминия. Установлена прямая за
висимость между температурой гомогенизации газово-жидких включений в квар
це и содержанием структурной примеси алюминия. Так, в кристаллах кварца 
Восточного Памира (температура гомогенизации включений в которых составля-

Т а б л и ц а  2

Относительное содержание алюминиевых центров в кристаллах кварца Памира 
и Урала по данным ЭПР

Месторож f  
дение

Вмещаю
щие по
роды

Число
проб

Среднее 
значение 
интенсив
ности сиг
нала ЭПР, 
усл.ед.

Пределы ко
лебаний ин
тенсивности 
сигналов 
ЭП Р, усл.ед.

Окраска кварца 
после гамма- 
облучения

Мионо-Дара Кюрциты 4 3 5 0 ,0 (2 ,7 )* 1 1 -1 4 0 Дымчато-шггри-
новая

Лянгар т 24 5 3 ,0 (3 ,0 ) 1 4 -0 0 9

Дальнее » 20 3 0 ,0 (6 ,2 ) 1 1 -9 3 »
Джауваси 9 4 0 3 7 ,0 1 1 -8 7 Цитриновая
Барнавадж 9 40 4 5 ,0 (6 ,0 ) 3 0 -6 4 Дымчато-цитри-

новая
Шумное 9

Граниты
10 7 4 ,0 (7 ,2 ) 5 0 -1 1 1 9

Одуди 9 2 3 0 ,0 (5 ,0 ) 1 2 -4 6 9

Ракзоу  
Пик Облач

Сланцы 5 3 ,0 (2 .3 ) 2 -3 Аметистовая

ный Мраморы 3 9 5 ,0 9 0 -1 0 0 Дымчатая
Poor
Зор-Ярчи-

Граниты 2 4 5 ,0 (5 ,1 ) 2 0 -4 8 Цитриновая

Чак Амфиболиты 30 1 1 2 ,0 (5 ,7 ) 1 2 -3 5 0 Дымчатая
Желанное №арциты 36 5 1 ,0 (1 5 ) 1 1 -9 8 Дымчато-цитри-

новая
Желанное 9 14 4 7 ,0 (1 4 ) 1 5 -8 0 Цитриновая
Черное 9 5 4 0 ,0 (1 0 ) 1 1 -5 6 Дымчато-цитри-

новая
Новое 9 6 4 1 ,0 (5 ) 1 6 -5 2 9

Скалистое 9 8 4 1 .0 (0 ,5 ) 1 2 -9 4 9

Сураиэ Сланцы 2 4 1 2 ,0 (0 ,5 ) 1 1 -2 3 Дымчатая, бес
цветная

Иркусей Диориты 10 5 8 ,0 (1 2 ,0 ) 1 1 -6 0 Дымчатая
Пуйва Сланцы 5 3 0 ,0 (2 ,0 ) 2 1 -4 8 9

Маньхобею 9 8 5 0 ,0 (1 ,0 ) 1 4 -7 7 9

Лапча 9 6 4 9 ,0 (2 ,0 ) 1 6 -6 0 9

Пеленгичей Мраморы 5 6 5 ,0 (7 ,0 ) 1 2 -8 0 Дымчато-шггри-
новая

В скобках указано содержание алюминия (в  тысячных долях процента) на ос
новании химических анализов.



Распределение алюминиевых центров по объему кристаллов кварца по 
данным ЭПР

Месторождение
Окраска
кварца

Число
опреде
лений

Относительное содержание А 1-центров, 
уел. ед.

в голов
ке

в сред
ней ча
сти

основа
нии

колебания 
в средней 
части кри
сталлов

Мионо-Дара Дымчато- 60 4 5 ,0 5 5 ,0 4 6 ,0 3 2 ,0
цитриновая

Лянгар т 30 6 1 ,0 8 2 ,0 9 2 ,0 4 2 ,0
Джауваси н 65 3 6 ,0 37 ,0 38 ,0 10
Дальнее ш 25 3 5 ,0 3 3 ,0 32 5
Шумное 0 15 7 2 ,0 8 1 ,0 69 25
Желанное 0 28 5 9 ,0 5 5 ,0 5 2 ,0 32
Скалистое 0 10 12 16 16 14
Сураиз Дымчатая 20 1 2 12 12 -
Зор-Ярчи-Чак т 40 7 4 10 0 9 3 5 0
Маньхобею 0 10 30 60 50 26
Пуйва 0 5 2 1 48 25 -

ет 3 2 0 -3 5 0 °С ) содержится значительно больше структурного алюминия (до 
112 уел. ед .), чем в других объектах. Интенсивность линий ЭПР корре лиру ет 
с плотностою дымчатой окраски. Показателем равномерности распределения 
структурной примеси алюминия принята величина минимального и максимально
го значения интенсивности линий ЭПР определенных объектов (табл.З ).

Постепенное и плавное изменение относительного содержания алюминия харак
терно для однородно окрашенных (обычно высококачественных) кристаллов.

Таким образом» приведенные данные показывают, что использование струк
турно-чувствительных методов (ИК-спектроскопия, ЭПР) позволяет оценить 
характер изменения условий образования кристаллов кварца (относительная 
температура, кислотность -  щелочность среды, скорость роста). При этом раз
личия в условиях роста кристаллов по месторождениям могут быть охарактери
зованы определенными количественными значениями.
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М. Я. КАЦ, А. А. РАССКАЗОВ, Е. Ф. МИХАЙЛОВА

РЕПЕРЫ  ПЛОТНОСТИ

За последнее время метод гравитационного градиентного поля стал широко 
использоваться в геолого-минералогических лабораториях как для анализа плот
ностных свойств минералов, так и для разделения по плотности * мономинера ль - 
ных* образцов и поликомпонентных смесей. Этому способствуют два обстоя
тельства: 1 ) среди всех известных методов исследования минералов и пород 
по плотности метод гравитационного градиентного поля является наиболее точ
ным и наиболее приспособленным для массовой работы, при этом образцы ис
следуют либо в гравитационной градиентной трубке, либо в колонке жидкости 
со ступенчатым изменением плотности (Кац, 1966', 1 9 7 3 );  2 ) исследование 
мономинеральных образцов в гравитационном градиентном поле часто дает воз
можность получить интересную генетическую информацию, в особенности при 
использовании этого метода в совокупности с другими физико-химическими ме
тодами исследования -  микроскопическими, структурными, химическими и дру
гими (Кац, Симанович, 1 9 7 4 ; см, также статьи М .Я. Каца,и др., В.Д. Шутова 
и др. в наст. сб .).

Исследования плотностных свойств минералов в гравитационных градиентных 
трубках и в колонках жидкостей со ступенчатым изменением плотности невоз
можны без заранее откалиброванных реперов плотности. Для того чтобы калиб
ровочные данные реперов не менялись во время работы, реперы должны быть 
изготовлены из материала, химически не взаимодействующего с используемыми 
тяжелыми жидкостями, быть по возможности прочными и иметь гладкую по
верхность без пор и трещин, исключающую прилипание к ней микропузырьков 
газа.

В гравитационных градиентных трубках равновесные положения реперов иг
рают роль опорных точек, которые позволяют переводить шкалу прибора в шка
лу плотности. Успех разделения минералов посредством создания колонок жид
костей со ступенчатым изменением плотности определяется исключительно 
наличием точно откалиброванных и правильно подобранных реперов, которые 
используются при изготовлении жидкостей с требуемой плотностью.

В настоящее время используют два типа реперов (рис. 1 ) .  К первому ти
пу относятся реперы, изготовленные из однородного материала. Например, 
чистые обломки отдельных минералов (кварц, микроклин и др.), кусочки опти
ческого стекла и т.п. Преимуществом этого типа реперов является то, что при 
случайном откалывании от них небольших осколков их плотность не изменяется 
и они могут быть снова использованы. Для реперов второго типа характерен 
неоднородный состав. Они могут быть выполнены из стекла "пирекс* с пузырь
ком воздуха или со впаянной платиновой проволочкой. Реперы этого типа обла
дают тем преимуществом, что их плотность может быть подогнана под необхо
димые значения. В то же время они требуют исключительно бережного отноше
ния и подлежат частым повторным калибровкам, так как при случайном откалы
вании кусочка стекла их калибровочные данные изменяются. Поэтому при прак-

Вверху -  реперы из однородно
го материала. Внизу -  неодно
родные реперы (стекло гпирексг
с впаянной платиной или пузырь
ком воздуха)



Т а б л и ц а  1

Плотность бесцветного оптического стекла разных марок *

Марка
стекла

Плотность,
г/см^

Марка
стекла

Плотность,
г/см^

Марка
стекла

Плотность,
г/см 3

Кварцевое
стекло 2 ,2 0 К 20 2 ,61 ТК 1 3 ,0 8
ЛК б 2 ,27 К 19 2 ,62 БК 9 3 ,10
ЛК 6 2 ,3 0 БФ 1 2 ,67 БК 10 3 ,12
ЛК 7 2 ,3 0 КФ 8 2 ,6 8 ТФ 11 3 ,1 4
ЛК 1 2 ,3 3 КФ 1 2 ,6 9 ОФ 3 3 ,15
ЛК 4 2 ,3 3 KD 3 2 ,71 БФ 6 3 ,16
К 1 2 ,36 ОФ 2 2 ,7 1 ТК 2 3 ,20
К 2 2 ,3 8 ЛФ 10 2 ,7 3 ЛФ 6 3 ,22
ЛК 3 2 ,4 6 К 15 2 ,7 6 ЛФ 7 3 ,2 3
К 3 2 ,47 БК 4 2 ,7 6 ЛФ 5 3 ,2 3
К 5 2 ,47 БК 8 2 ,85 БФ 7 3 ,2 3
КФ 5 2 ,5 0 БК 6 2,8 6 ТК 23 3 ,2 4
К 17 2 ,5 1 ЛФ 1 2,8 6 БФ 8 3 ,28
КФ 7 2 ,5 1 БК 11 2 ,9 1 ТК 3 3 ,29
К 8 2 ,5 2 БФ 4 2 ,92 БФ 19 3 ,36
КФ 6 2 ,5 2 БФ 23 2 ,92 ФК 4 3 ,3 8
К 14 2 ,5 3 ФК 13 2 ,9 3 ФК 14 3 ,3 9
ЛФ 12 2 ,5 4 Ф 9 2 ,9 3 ТК 13 3 ,4 4
ОФ 1 2 ,56 ФК 3 2 ,9 4 СТК 12 3 ,46
ЛФ 8 2 ,57 БК 12 3 ,02 БФ 27 3 ,46
КФ 4 2 ,57 ЛФ 11 3 ,02 БФ 25 3,47
ФК 1 2 ,5 8 БК 13 3 ,04 ОФ 4 3 ,4 8
К 18 2 ,5 8 ТК 12 3 ,06 Ф 6 3 ,4 8
ЛФ 9 2 ,6 1 БФ 18 3,07

*См. каталог 'Бесцветное оптическое стекло', а также 'Справочник конструк
тора оптико-механических приборов'.

тическом использовании они уступают однородным реперам. В то же время 
подбор необходимого количества чистых обломков минералов требуемой плот
ности довольно сложен, и их поверхность в большинстве случаев осложнена 
кавернами, микротрещинами и другими дефектами. Поэтому наиболее целесо
образным является изготовление реперов плотности из оптического стекла. 
Подобные реперы впервые были изготовлены во ВСЕГЕИ и представляли собой 
обломки оптического стекла. В настоящее время реперы, изготовляемые из раз
ных марок оптического стекла в Геологическом институте АН СССР, делаются 
в форме цилиндриков, таблеток или прямоугольных параллелепипедов с соот
ветствующим номером. Форма и размеры рёперов определяются условиями их 
эксплуатации; поверхность их полируете^.

Каждая марка оптического стекла характеризуется определенной плотностью. 
В таблицах 1 и 2 приведены плотности бесцветных и цветных стекол разных 
марок, подобранных в интервале 2 ,2 -3 ,5  г/см^. Список не претендует на 
полноту, но он может быть полезен при подборе определенных марок стекол 
для использования в качестве реперов плотности. В этом плотностном интерва
ле расположены основные породообразующие минералы осадочных пород (кварц, 
полевые шпаты и др.). На рис. 2 приведено распределение по плотности более 
сорока марок цветных и бесцветных оптических стекол. На рисунке видно, что



в некоторые плотностных интервалах оптических стекол очень мало или их нет. 
В этих случаях, а также в случаях применения реперов более легких, чем 
2,2  г/см05, можно использовать неоднородные реперы, плотность которых может 
быть подогнана под требуемые значения.

Согласно ГОСТам на оптические стекла каждая марка характеризуется 
плотностью до второго знака после запятой. Плотность данной марки стекла

Т а б л и п а  2

Плотность цветных стекол разных марок*

Марка Плотность! Марка Плотность, Марка Плотность, Марка Плотность,
стекла г/см3 1 стекла г/см3 стекла г/см3 стекла г/см3

СЗС 19 2 ,27 ТС  2 2 ,5 3 СС 4 2 ,51 КС 13 2 ,6 4
СЗС 20 2,27 ТС  3 2 ,5 3 СС 1 2 ,51 КС 14 2 ,64
БС 2 2 ,2 8 ТС  4 2 ,5 3 НС1 2 ,5 1 КС 15 2 ,64
СЭС 12 2 ,2 8 ОС 5 2 ,55 СС 13 2 ,52 КС 17 2 ,64
СЗС 1 1 2 ,2 8 ОС 6 2 ,55 СС  9 2 ,52 КС 18 2 ,64
ВС 11 2 ,3 3 ОС 16 2 ,55 СС 8 2 ,52 КС 19 2 ,64
БС 4 2 ,3 8 ЗС 2 2 ,56 ЗС 1 2 ,52 УФС 6 2 ,65
ЖС 19 2 ,4 0 СЗС 7 2 ,57 ЗС 3 2 ,52 УФС 2 2 ,65
ФС 6 2 ,4 0 КС 2 2 ,5 8 ЗС 6 2 ,5 2 БС 12 2 ,6 6
ФС 7 2 ,4 0 СЗС 8 2 ,5 9 ЖЗС 9 2 ,5 2 СЗС 14 2 ,67
УФС 4 2 ,4 1 СЗС 16 2 ,6 0 ЖЗС 4 2 ,52 ЖЗС 10 2 ,73
НС 6 2 ,42 СЗС 9 2 ,61 ЖЗС 1 2 ,52 ПС 7 2 ,72
НС 7 2 ,42 СЗС 5 2 ,6 3 НС 2 2 ,52 СЗС 10 2 ,7 4
НС 8 2 ,42 СС 14 2 ,6 3 НС 3 2 ,52 ЖС 3 2 ,78
НС 9 2 ,42 СЗС 15 2 ,6 4 ТС 5 2 ,52 ПС 11 2 ,83
НС 13 2 ,4 3 ЖС 1 1 2 ,6 4 ТС 6 2 ,52 ЗС 8 2 ,83
НС 10 2 ,4 3 ЖС 12 2 ,6 4 ТС  7 2 ,52 ЖЗС 18 2 ,84
НС 11 2 ,4 6 ЖС 16 2 ,6 4 БС  3 2 ,52 УФС 1 2 ,84
ЖС 9 2 ,47 ЖС 17 2 ,6 4 ФС 1 2 ,53 ЗС 7 2 ,85
БС 12 2 ,47 ЖС 18 2 ,6 4 СЗС 3 2 ,53 ПС 2 2,8 6
НС 12 2 ,4 8 ОС 1 1 2 ,6 4 ЖЗС 12 2 ,53 УФС 3 2 ,8 8
БС 10 2 ,5 0 ОС 12 2 ,6 4 ЖЗС 13 2 ,53 БС 5 3 ,23
ЖЗС 6 2 ,5 0 ОС 13 2 ,6 4 ЖЗС 17 2,53 СС 5 3 ,25
ЖЗС 5 2 ,5 0 ОС 14 2 ,64 ИКС 1 2 ,53 ПС 13 3 ,26
СЭС 17 2 ,5 0 ОС 17 2 ,6 4 ИКС 2 2 ,53 ПС 9 3 ,26
СС 6 2 ,5 1 КС 10 2 ,6 4 ИКС з 2 ,53 СЗС 18 3 ,2 9
СС 2 2 ,51 КС 11 2 ,6 4 Т С  1 2 ,5 3 ПС 8 3 ,37

*См. каталог 'Цветное оптическое стекло'.

Т а б л и ц а  3

Плотности образцов разных варок оптического стекла марки ЛК 5

№
варки

Плотность,
г/см3

№
варки

Плотность,
г/см3

N?
варки

Плотность,
г/см3

1 2 ,265 5 2 ,276 9 2 ,2 7 0
2 2 ,2 7 3 6 2 ,272 10 2 ,275
3 2 ,2 7 0 7 2 ,2 7 4 1 1 2 ,2 7 4
4 2 ,2 7 2 8 2 ,2 7 1 12 2 ,2 6 8



может изменяться от варки к варке в этих пределах. Значения плотности раз
ных варок одной и той же марки стекла представляют собой некоторое распреде
ление (рис. 3, 4 ) .

В таблицах 3 и 4  приведены измеренные значения плотности разных варок 
стекла одной и той же марки. Из рисунков видно, что разброс плотности до
стигает ^  0 ,0 1  г/см^ в соответствии с ГОСТами. Это позволяет в случае 
необходимости иметь реперы с близкими плотностями, подбирать их из опти
ческого стекла одной марки, но разных варок. Приведенные материалы пока
зывают, с какой точностью можно использовать значения плотности разных 
марок оптических стекол, даваемые в каталогах, для подбора раперов плот
ности.

Однородные реперы из оптического стекла, так же как и реперы неоднород
ного состава, подлежат калибровке. Калибровка может проводиться разными 
способами. Наиболее точным и широко распространенным является метод гид
ростатического взвешивания {в  Институте метрологии им. Д.И. Менделеева 
методом гидростатического взвешивания реперы калибруются до - 1 0 "^ г/ см ^ ;  
Смирнова, Торопин, 1 9 6 7 ).  Можно калибровать реперы и в гравитационной 
градиентной трубке (путем сопоставления их с ранее откалиброванными эта
лонными реперами). Необходимая точность калибровки реперов определяется 
задачами, для решения которых их готовят.

Гак, например, для приготовления жидкостей, необходимых при разделении 
минералов, можно использовать кусочки оптического стекла определенных ма
рок. Согласно данным таблиц 1 и 2 их плотности известны с точностью +0,01г/см^. 
Именное этой точностью возможно разделение минералов таким простым путем.

При исследовании статистических характеристик плотности кварца песчаных 
отложений разного генезиса в гравитационных градиентных трубках необходимо 
использовать реперы, откалиброванные с точностью - 0 ,0 0 1  г/см^, а иногда 
и точнее.

М -

§ зо \

К

£Л7

2,0

Рис.  2

2 J  3,0 3,5
Плотность, г/сп°

I  2,205 2,275
^  Плотность, г/сн*
Р и с . 3

Р и с . 2. Распределение плотности разных 
марок оптических стекол

Р и с . 3. Распределение плотности образцов 
разных варок оптического стекла марки 
ЛК 5

Р и с . 4. Распределение плотности образцов 
разных варок оптического стекла марки 
К 8



Плотность образцов разных варок оптического стекла марки К 8

№
варки

Плот
ность,
г/смЗ

№
варки

Плотность,
г/см^

N°
варки

Плотность,
г/см^

N°
варки

Плотность,
г/см^

1 2 ,5 2 3 14 2 ,5 3 0 27 2 ,5 2 2 40 2 ,527
2 2 ,5 2 5 15 2 ,5 2 8 28 2 ,5 2 0 41 2 ,5 3 0
3 2 ,5 3 1 16 2 ,531 29 2 ,5 3 0 42 2 ,5 3 0
4 2 ,5 2 8 17 2 ,5 3 0 30 2 ,5 2 3 43 2 ,5 2 9
5 2 ,5 2 7 18 2 ,5 2 7 31 2 ,5 2 4 44 2 ,522
6 2 ,5 2 3 19 2 ,5 2 8 32 2 ,527 45 2 ,5 3 1
7 2 ,5 2 9 20 2 ,5 2 9 33 2 ,5 2 7 46 2 ,5 3 2
8 2 ,5 2 9 2 1 2 ,5 2 7 34 2 ,5 2 2 47 2 ,5 2 9
9 2 ,5 2 7 22 2 ,5 2 4 35 2 ,5 2 8 48 2 ,5 2 9

10 2 ,5 3 0 23 2 ,5 2 4 36 2 ,5 2 8 4 9 2 ,5 2 9
1 1 2 ,531 24 2 ,527 37 2 ,5 2 8 50 2 ,5 2 6
12 2 ,5 2 3 25 2 ,5 2 3 3 8 2 ,5 2 1 51 2 ,5 2 8
13 2 ,5 3 1 26 2 ,5 2 4 3 9 2 ,5 3 1

В заключение необходимо отметить, что изготовление комплектов реперов 
плотности с равномерной шкалой требует предварительного решения некоторых 
методических вопросов, связанных с технологией варки оптических стекол с 
заданной плотностью»

Л и т е р а т у р а

Б е с ц в е т н о е  о п т и ч е с к о е  с т е к л о .  Каталог. М ., Всес. объедин. Машприборинторг, 
[б / г ].

К ац  М .Я. Новые методы исследования минералов в гравитационном поле. М ., 'Н ау к а ' 
1 9 6 6 .

Кац М .Я. Конус жидкости со ступенчатым изменением плотности. -  Приборы и техни
ка эксперимента, 1 9 7 3 , № 1.

К ац  М .Я ., С и м а н о в и ч  И.М. Кварц кристаллических горных пород. М ., 'Н ау к а ', 
1 9 7 4 .

С м и р н о в а  Н .А., Т о р о п и н  С.И . Определение плотности твердых тел. -  Измерит, те*, 
ника, 1 9 6 7 , № 4.

С п р а в о ч н и к  к о н с т р у к т о р а  оптико-механических приборов. М .-Л .,  Машгиз, 1 9 6 3 .
Ц в е т н о е  о п т и ч е с к о е  с т е к л о .  Каталог. М ., Внешторгиздат, [б / г ].

С. С. САВКЕВИЧ, Н. А. ШЕЙНЕРМАН, И. Г. МУРАТОВА,
Т. Н. ПОПКОВА

ОБ ИЗУЧЕНИИ ЭФ Ф ЕК ТА  ТЕРМОВЫ СВЕЧИВАНИЯ  
ИСКОПАЕМЫ Х СМОЛ

В последние два десятилетия с момента появления работы Ф. Даниельса и 
его соавторов (1 9 5 3 )  термолюминесценция как средство научного исследова
ния геологических объектов стала привлекаться для определения относительно
го возраста ряда минералов и некоторых горных пород, при палеотемператур- 
ных исследованиях и т.п. Вместе с тем до сих пор было неизвестно приложе
ние термолюминесценшш к изучению органических минералов полимерного 
строения, не было даже ясно, обладают ли они таким свойством. Поэтому



нами впервые было предпринято изучение янтаря и янтареподобных ископаемых 
смол для выяснения наличия у них термолюминесценции, а также возможное» 
тей решения применительно к интересующим нас объектам задач, доступных 
для этого метода. При этом было изучено 1 2 0  образцов янтаря и янтарепо
добных ископаемых смол, в том числе сукцинита, геданита, румэнита, шрау- 
фита, стантинита и других.

Исследование производилось на установке У Т Л -1  ( 'Термолю м') , пред
назначенной для сравнительной оценки термо^юминесценции минералов в воз
духе в области температур от +20  до +400  С  с помощью так называемых 
кривых свечения. Проба исследуемых ископаемых смол, измельченных до пудры 
с диаметром частиц 1 -5  мкм, насыпаласб тонким слоем на нагревательное 
устройство. Люминесцентный поток, вызванный нагреванием пробы, отражает
ся от поворотного зеркала и попадает на катод Ф Э У-2  9^*. Сигнал с ФЭУ по
ступает на вход усилителя и после усиления записывается самописцем на диа
граммной ленте. Температура пробы измеряется хромель-копе левой термо
парой и наблюдается с помощью милливольтметра, шкала которого проградуи
рована.

Открытие явления люминесценции ископаемых смол при нагреве позволило 
изучить влияние некоторых факторов: степени иэмельченности образца, ско
рости нагрева на температуру и интенсивность пиков свечения. Сравнение 'кри
вых свечения* образцов при различной степени иэмельченности показало, что 
интенсивность свечения янтаря, растертого до состояния пудры ( диаметр час
тиц 1 -5  мкм), является максимальной, а температура пика высвечивания -  
наиболее низкой по сравнению с другими пробами более крупного помола 
( тертый янтарь -  30  мкм и стружка -  10 0  мкм), для которых характерно 
систематическое смещение пиков высвечивания на 30 + 5 °С  в область более 
высоких температур. Поскольку интенсивность свечения ископаемых смол зна
чительно ниже, чем у большинства изученных ранее минералов (съемка кри
вых производилась без ослабления люминесценции), оказалось целесообразным 
впредь работать с образцами, измельченными до 1 -5  мкм, тем более, что 
изменение характера кривых высвечивания (появление дополнительных пиков 
и т.п.) для проб янтаря различной степени измельчения не отмечалось. По
вышение скорости нагрева также влечет смещение пиков высвечивания в об
ласть более высоких температур.

Отмеченное повышение интенсивности и понижение температуры максимума 
свечения в более измельченных образцах, совпадающее с понижением темпера
туры экзо эффектов на кривых Д ТА  изученных объектов, может быть приписано 
более интенсивному окислению, что приводит к выводу о специфической природе 
термовысвечивания янтаря и янтареподобных ископаемых смол, которое может 
быть отнесено за счет хемилюминесценции при термоокислительной деструкции 
изучаемых объектов.

В пользу такого предположения свидетельствует:
а) известное положение о том, что возбуждение свечения происходит при 

экзотермических процессах ( Алла бугаев и др., 1 9 6 5 );
б) совпадение температур пиков высвечивания и экзотермических эффектов, 

предшествующих плавлению, на кривых янтареподобных ископаемых смол (Сав— 
кевич, 1 9 7 0 );

в) интенсивность свечения окисленной зоны одного и того же образца зна
чительно ниже, чем у неокисленной (рис. 1 ) ;

г ) окисленные янтареподобные ископаемые смолы с содержанием кислорода 
около 20% (по разности) не дают эффекта термовысвечивания. Нако’нец необ
ходимо отметить разительное совпадение соотношения интенсивности пиков на 
'кривых свечения' ( рис. 2 )  с конфигурацией полосы поглощения в области час
тот 1 7 0 0 -1 7 4 0  см"^* на ИК-спектрах сукцинита, геданита и гедано-сукшшита

7
Режим работы ФЭУ: напряжение питания 1 2 0 0  в, усиление 2 ,0 x 1 0  .



Р и с . 1. Сравнение 'кривых свечения' ископаемых смол различной степени 
окисленноети

1  -  окисленная корка; 2 -  неизмененное ядро того же образца; 3 -  румэ- 
нит неокисленный; 4 -  румэнит сильно окисленный (содержание кислорода око
ло 18%)

Р и с . 2. Сравнение 'кривых свечения'

1 -  геданита (обр. К -2 6 );  2 -  гедано-сукцинита (обр. К -2 4 );  3 -  сукци
нита (обр. К -2 5 )

(Савкевич, Шакс, 1 9 6 4 ),  причем низкотемпературные пики коррелируют с низ
кочастотными максимумами. Поскольку за полосы в области 1 7 0 0 -1 7 4 0  см“ 1 
на ИК-спектрах ответственно поглощение связей типа С -О  и С -О -С , изменение 
содержания связей этого типа в макромолекуле перечисленных ископаемых 
смол, по-видимому, и находит свое отражение в изменении соотношения пиков 
на соответствующих 'кривых свечения'.

Полученные нами 'кривые свечения' различных видов ископаемых смол, от
личающихся также по возрасту и термической истории, позволили оценить воз
можность использования указанных кривых для целей диагностики ископаемых 
смол.

Большая выборка образцов из переходного ряда геданит -  сукцинит (С а в -  
кевич, 1 9 6 6 ) показала, что по 'кривым свечения' легко различаются крайние 
члены этого ряда. Так, для геданита характерна кривая с резким максимумом 
в области 1 6 5 +1 0 °С , в то время как для сукцинита характерны кривые с 
пиком в области 2 5 5 + 1 0 °С , иногда осложненные слабым плечом в области 
3 1 0 -3 6 0  С. У  костяной разности сукцинита основной пик иногда смещается 
в область 2 2 0 -2 3 5  С. Для промежуточных членов этого ряда конфигурация 
кривых свечения при наличии пика 2 5 5 ± 1 0 °С  осложняется дополнительным мак
симумом или плечом в области 1 6 5 ±1 0 ^  (см . рис.2 ) .

Р и с . 3 . Сравнение 'кривых свече
ния'различных видов ископаемых 
смол Арктики

Образцы: 1 -  Ж Б -2 0 1 , 2 -  Ж 
252 , 3 -  Ж -303



Изучение выборки образцов из меловых отложений Арктики также позволило 
с достаточной четкостью различать встречающиеся там виды ископаемых смол, 
для которых характерны единичные пики в области 1 30^5 , 1 6 5 ±5  и 2 4 0 ^5  С  
( рис. 3 ) .  Показательно, что ископаемые смолы Арктики, обладающие * кривы
ми свечения', аналогичными таковым у геданита, характеризуются также И К - 
спектрами, весьма близкими к спектрам геданита.

Немногочисленные 'кривые свечения' румэнита, шрауфита и других янтаре
подобных ископаемых смол, имеющихся в нашем распоряжении, также обнару
живают специфические особенности, однако, чтобы судить с уверенностью об 
их диагностической ценности, необходимо привлечение дополнительного мате
риала.
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Е. В. ТКАЧЕНКО, Ц. М. РАЙТБУРД, В. М. ЖУКОВСКИЙ

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНОЕ ИЗУЧЕНИЕ МЕХАНИЗМА  
ДИФФУЗИОННОГО ПЕРЕНОСА ПРИ ТВЕРДОФ АЗН Ы Х РЕАКЦ И ЯХ  
СИНТЕЗА СЛОЖНЫХ ОКИСЛОВ

Диффузию в твердых телах традиционно относят к наиболее медленно проте
кающим явлениям массопереноса ( Захарьевский, 1 9 6 3 ; Уэрт, Томсон, 1 9 6 9 ).  
Поэтому не удивительно, что один из коренных принципов старой химии 'C orpo 
ra non agunt nisi lign ida '^  еще два десятилетия назад находил себе многочис
ленных сторонников, а любые макроиэменения в смесях твердых веществ, обус
ловленные химическими взаимодействиями, сопряженными с диффузионным м ао- 
сопереносом в твердых телах, считались маловероятными ( Будников, Бережной, 
1 9 4 9 ; Хауффе, 1 9 6 2 ; Будников, Гинстлинг, 1 9 6 5 ).

Сказанное относится и к природным материалам. В  частности, Ф.Г. Смит 
(1 9 6 8 ) ,  опираясь на данные Дж. Верхугена (Verhoogen, 1 9 5 2 ) по определению 
скорости диффузии Li+ , Na+ , Kf вдоль различных кристаллографических направле
ний монокристалла кварца при 3 0 0  и 5 0 0 °С , пришел к выводу, что только ще
лочные металлы и, возможно, меньшие по размерам щелочноземельные катио
ны могут медленно диффундировать через относительно 'открытые' решетки 
каркасных силикатов, таких как кварц и плагиоклаз, вдоль плоскостей спайно
сти слоистых силикатов, таких как слюда, и вдоль линейных элементов цепо
чечных силикатов, например, пироксенов и амфиболов. По его мнению, сквозь 
плотно упакованные структуры диффузия практически не идет, а гипотезы, пред
полагающие метасоматоз пород посредством диффузии через кристаллические 
силикаты, следует считать малосостоятельными (Смит, 1 9 6 8 ).

1 'Т ело  не деятельно, если оно не жидкое' (л ат .)



Имеющийся в справочной литературе материал о параметрах диффузионных 
процессов, на основе которых делаются подобные выводы, как правило, полу
чен на монокристаллических объектах (Хауффе, 1 9 6 2 ; Кубашевский, Гопкинс, 
1 9 6 5 ; Болтакс, 1 9 7 2 ; Мурин, Лурье, 1 9 6 7 ; Маннинг, 1 9 7 1 ).  Если не счи
тать вакансий и примесных атомов, эти объекты обладали идеальной структу
рой. Накопленный в последние годы экспериментальный материал в области фи
зики, химии, минералогии и петрографии (Уэрт, Томсон, 1969; Будников, Береж
ной, 1 9 4 9 ; Будников, Гинстлинг, 1 9 6 5 ; Хауффе, 1 9 6 2 ; Смит, 1 9 6 8 ; Барт, 
1 9 5 6 ) позволяет в ряде случаев по новому оценить роль диффузионного м ас- 
сопереноса в твердых телах, если приняты во внимание дисперсность образцов, 
их природа (плотность упаковки, характер химической связи) и степень несо
вершенства кристаллической структуры, природа и состояние диффундирующего 
элемента, термодинамические параметры (Т ,  Р ) процесса и т.д. На геологи
ческих объектах это иллюстрируется, в частности, явлениями образования и 
последующей гомогенизации зональных плагиоклазов при их кристаллизации из 
силикатных расплавов (Барт, 1 9 5 6 ; Schairer, 1 9 5 7 ).

Особое внимание при рассмотрении явлений диффузионного массопереноса 
следует обращать на степень несовершенства кристаллической структуры. В об
щем случае изучение одной лишь объемной диффузии недостаточно для описания 
процесса массообмена и, соответственно, механизма химических взаимодейст
вий с участием твердых тел, находящихся в поликристаллическом состоянии.

Реальные твердые тела содержат разнообразные структурные несовершенст
ва различного масштаба. В дополнение к точечным дефектам решетки (от 
дельные вакансии, группировки вакансий атомно-микроскопических размеров, 
отдельные атомы, дислоцированные в междоузлиях, или их группировки, отдель
ные замещения и группировки замещающих атомов), среди возможных зон иска
жений правильной кристаллической структуры можно различать дислокации ре
шетки, межблочные сочленения в макро- и микромозаике, образуемые парал
лельными рядами дислокаций (дислокационные стенки или малоугловые гра
ницы) , междвойниковые сочленения, межкристаллитные сочленения в поликрис
таллах (включая сочленения различно ориентированных кристаллитов одной и 
той же фазы и сочленения кристаллитов данной фазы с кристаллитами другой 
фазы), слои, прилегающие к границе кристалла с внешней газовой или жидкой 
фазой и т.д. (Уэрт, Томсон, 1 9 6 9 ; Хауффе, 1 9 6 2 ).

Установлено, что средняя частота перескока атома в этих искаженных уча
стках гораздо выше, чем в объеме решетки, а скорость диффузии в них соот
ветственно больше (Маннинг, 1 9 7 1 ; Шьюмон, 1 9 6 6 ; Кинжери, 1 9 6 7 ).  Ско
рость диффузии является функцией степени неупорядоченности диффузионной 
среды. Поэтому, как и в случае некристаллических твердых тел или жидкой 
фазы, диффузионная подвижность вдоль протяженных дефектов, на которых упо
рядоченность решетки нарушается, будет выше, чем в основной матрице крис
талла. Таким образом, реальный кристалл пронизан путями повышенной подвиж
ности. Энергетические барьеры на этих путях и, следовательно, энергия акти
вации диффузии меньше, чем в объеме кристалла. Однако доля площади сечения 
этих путей от сечения всего кристалла обычно невелика. Поэтому межкристал-
литная диффузия в практических случаях играет заметную роль только при 

4 5-^межкр/0об> Ю  “  10 (Кинжери, 1967), что вовсе не является редким в 

реальных процессах.
Можно отметить, что роль межкристаллитной диффузии при формировании 

величины эффективного коэффициента диффузии особенно возрастает с пониже
нием температуры, с увеличением степени дисперсности образцов и разупоря- 
дочения их кристаллических решеток. А  такая ситуация реализуется прежде 
всего в процессах реакционной диффузии, проходящей с еще более высокими 
скоростями, поскольку перемещение компонентов решетки через зону только 
что образовавшегося на границе сочленения фаз неравновесного химического 
соединения особенно облегчено. Другими словами, образующийся в реальных



твердофазных взаимодействиях продукт редко является термодинамически рав
новесным. Он обладает не только разветвленной системой границ зерен, но и 
микрокаверн, сдвигов, трещин. По К. Хауффе (1 9 6 2 ) ,  в силу этих обстоятельств, 
часто диффузионные процессы в основной матрице кристаллической решетки 
можно исключить. В  определенных условиях энергетически возможным и даже 
определяощим является перенос целых молекул по структурным дефектам второ
го рода, приближающимся по своей природе уже к макродефектам (механизмы 
переноса макровключений в твердых телах подробно рассмотрены в работе 
Я.Е.Гегуэина и М. А. Кривоглаза, 1 9 7 1 ).

Таким образом, скорость реальных процессов, осуществляющихся за счет 
диффузионного взаимодействия в твердой фазе, является прежде всего функцией 
степени неупорядоченности диффузионной среды и условий эксперимента (темпе
ратуры, природы, и давления газовой фазы, дисперсности образца и т.д .). Соот
ветственно и сама возможность образования вещества за счет взаимодействия 
в твердой фазе будет определяться некими * эффективны миг значениями коэф
фициентов диффузии, относящимися к конкретным реальным условиям процесса 
и существенно отличающимися в большую сторону от коэффициентов самодиффу- 
эии компонентов, полученных на монокристаллах.

Высказанные соображения иллюстрируются в настоящей работе примерами 
рассмотрения диффузионного массопереноса в повеллите (монокристалл, поли
кристалл), но они характерны и для окислов, молибдатов, вольфраматов и мно
гих негидротированных солей различных металлов.

В практическом отношении чаше всего наибольшую ценность имеет информа
ция о качественных и количественных закономерностях диффузионных явлений и 
взаимодействий (прирюда массопереноса, эффективные коэффициенты диффузии, 
энергии активации само- и гетерю диффузии, константы скорости реакций, их 
энергии активации на различных стадиях и т.д .). Надежное выявление этих за
кономерностей в количественной форме требует использования комплекса прин
ципиально различных методов.

Определение эффективных коэффициентов диффузии и энергий активации про
водилось с использованием таких методов:

1 ) терэмогравиметрический с анализом кривых 'степень образования веще
ства -  время* по ур>авнению Дюнвальда-Вагнере-Сбрина-Эпликсона (Жуков
ский и др., 1 9 7 1 ; Жуковский, Петров, 1 9 7 2 );

2 ) электрофизические: определение электропроводности, коэффициентов термо- 
э.д.с., чисел переноса ( с использованием уравнения Нернста-Эйнштейна (Жу
ковский, Петров, 1 9 7 2 );

3 ) диффузионные таблеточные отжиги, выполненные по методам граничных
поверхностей и моделирования реакционных зон (Жуковский, Петров, 1 9 7 2 ) с 
использованием уравнения Фика для стационарной диффузии через плоский слой; 
^ 4 )  абсорбционный с использованием jS-радиоактивных изотопов и

W (Мурин, Лурье, 1 9 6 7 );  применение изотопа объясняется отсут
ствием удобного для работы изотопа молибдена и близостью свойств обоих 
элементов).

Коэффициенты самодиффузии ионов в монокристалле определяли методом ра
диоактивных индикаторюв и с использованием электрюфизических данных. При
рода раэупорядочения молибдата кальция (преимущественный тип дефектов и их 
эффективные заряды) была определена из рассмотрения зависимости электро
проводности и коэффициента термо-э.д.с. СаМоО^ от парциального давления 
кислорода в окр>ужающей газовой атмосфере при фиксированной температуре 
(Жуковский, Петров, 1 9 7 2 ).

Экспериментальные данные, связывающие параметры диффузии с состоянием 
обрезца ( монокристалл, поликристалл) , его предысторией ( заранее спеченный 
поликржсталл и продукт, непосредственно возникающий в процессе реакционной 
диффузии), условиями синтеза ( темперетура, состав, давление газовой фазы, 
состояние исходных компонентов: брикет, порошок) и т.д. приведены в табл. 1 - 4  
и на рис. 1 - 4 .



о Е
Температурная зависимость коэффициента диффузии ионов D = d  • ехр ( ------- )I I RT
в спеченной поликристаллической прессовке СаМоО^

Ион
Температурный 
интервал, °С

° 2 
D см /сек Е, ккал/г-ат

45Са 7 0 0 -8 5 0 8 ,5 1 -1 0 "11 1 3 ,5
185w 7 0 0 -8 5 0 9 ,0 6 -Ю -1 1 5 3 ,0 +1 0 ,0

Т а б л и ц а  2

Коэффициенты диффузии металлических компонентов в поли- и монокристап- 
лических объектах СаМоО^ при 8 0 0 °С

Объект
СаМоО^,

монокристалл
СаМоО^,

поликристалл
CaW04,

монокристалл

Ион:

45Са 7 ,6 3 -1 0 - 1 5 1 .5 5 -1 0 " 1 3 7 ,0 0 ' 1 0 " 1 5
185уу 1 .0 4 1 0 -1 3 1 ,3 9 -1 0 - 1 1 1 ,0 0 1 0 " 1 3

Т а б л и ц а  3

Температурные зависимости коэффициентов реакционной диффузии 

°хим = °хим  e x p (-E /RT ) в СаМо04

Процесс образования 
СаМоО^

Температур
ный интервал, 
°С

0°хим,
I

см^/сек

Е,

ккал/г-ат

Взаимодействие в порошко 5 5 0 -6 2 5 1,7 8 -1 0 +5 57±3
образной смеси MoO^ и
СаСОз

Взаимодействие таблеток 5 5 0 -6 4 0 1 ,0 3 -1 0 +1° 7 4 ±5
М0О3 и СаСОз

Т а б л и ц а  4

Температурные зависимости коэффициентов диффузии Мо в заранее синтези
рованном СаМоО^ , вычисленные из данных электрических измерений D- =
= 0°. -e x p (-E /R T )

г г____________________________________________________________________________________

Состояние СаМоОл
Т емпературный 

о,-* 0°., см^/сек Е, ккал/г-атинтервал, С г

Поликристалл 5 5 0 -6 5 0 1 ,67  • 1 0 +5 67±10

Монокристалл 5 5 0 -6 5 0 4 ,1 7  • 1 0 - 2 4 6 *1 0



Анализ полученных результатов позволяет отметить следующие основные за
кономерности:

1. Коэффициенты диффузии металлических компонентов в монокристалле
СаМоО^ имеют весьма низкие значения, характерные для большинства оксид
ных фаз, находящихся в монокристаллическом состоянии. Q

2. Для повеллита существует критическая температура (5 9 0  С ) 9 выше ко
торой преимущественной подвижностью обладают элементы молибденовой под
решетки по сравнению с подрешеткой кальция (рис. 1 ) .  Преимущественный 
массоперенос за счет молибдена особенно нагляден в экспериментальных дан
ных по синтезу СаМоО^ при диффузионных отжигах таблеток МоОд и СаО(СаСОд), 
выполненных по методу граничных поверхностей и моделирования реакционных 
зон.

3. Во всех случаях переход в ряду монокристалл-эаранее синтезированный
и спеченный поликристалл -  продукт взаимодействия, непосредственно возникаю
щий в процессе реакционной диффузии -  наблюдается скачкообразное увеличение 
эффективных коэффициентов диффузии на несколько порядков. Например, для 
^Мо в СаМоО^ это увеличение составляло 4 -5  порядков, достигая для случая

—8 2 о
синтеза СаМо04 из СаСОд и МоОд 10  см /сек уже при 6 5 0  (рис. 2 ) .  
Если использовать это значение и допустить, что во времени процессы ре
кристаллизации и 'залечивания' дефектов СаМоО^ незначительны, то оказыва
ется, что слой повеллита толщиной в один метр может образоваться при ука
занной температуре в результате твердофазной реакции за 1 ,6 . 104  лет, что 
соизмеримо с принятым временем процессов минералоо бра зова ния по другим 
механизмам.

4. Молибдатные системы, с точки зрения возможности ускоренных механиз
мов диффузии, не являются исключительным явлением. Так, ускоренный диффу
зионный массоперенос ионов Mg^+ и SiO^“  в форстерите в процессе реакци

онной диффузии отмечен в работах В.А. Броне с сотрудниками (Брон, Уэберг, 
1 9 7 1 ;о Брон и др., 1 9 7 1 ),  показавших, что при значительных температурах 
(1 5 0 0  С ) , когда несомненно интенсивное развитие процессов рекристаллиза
ции, коэффициенты реакционной диффузии были на 3 порядка выше, чем опреде
ленные изотопными методами. В.Р. Рао и Дж. Б. Катлер ( Rao, Cutler, 1 9 7 2 )  
показали, что эффективные коэффициенты диффузии компонентов решетки А 120 д 
достигают 1 0 ~ ^  см^/сек, в то время как коэффициенты самодиффузии ионов в 
монокристалле на 6 -8  порядков ниже (рис. 3 ).

5. Приведенные выше результаты лишь иллюстрируют возможность уско
ренных механизмов диффузии в оксидных фазах. Однако и они достаточны для 
демонстрации возможности диффузионного массопереноса в твердой фазе, в 
определенных условиях соизмеримого по своим скоростям с диффузией в рас
плавах.

6 . Кинетика твердофазного синтеза сложных оксидов, в том числе синтеза, 
моделирующего процессы минералообра зова ния, является функцией природы и 
степени разупорядочения продукта реакции. Так, для СаМоС^ -  полупроводника 
р-типа -  наблюдается увеличение температурной зависимости коэффициента диф-^

+—

фузии молибдена с увеличением давления кислорода в газовой фазе: = к 1 -ро ч
т

где т  -  6 ( рис. 4 ) .  Обратная зависимость наблюдается для полупроводника 

n-^гипа: Fe2(Mo04)g D = К2Pq 2 ^/ т , где ш - 5 ,3 .

7. Степень разупорядочения и подвижность элементов кристаллической ре
шетки в значительной степени зависят от присутствия иновалентных примесей. 
Примеси, в том числе и органического происхождения, способны инициировать 
окислительно-восстановительные процессы, увеличивать степень дефектности 
кристаллической решетки, резко повышать скорость реакционной диффузии, и,



Р и с . 1 . Температурные зависимости коэффициента диффузии в поликристалли- 
ческом образце повеллита

1  _  W185; 2 -  45Са

Р и с . 2. Температурные зависимости коэффициента диффузии молибдена, рас
считанные различными методами, в различных образцах повеллита

1 -  метод меченых границ, поликристалл СаМоО^ при синтезе его из MoQj 
и СаСО^; 2 -  то же, по данным термогравиметрических измерений (метод 
Дюнвальда -  Вагнера -  Серина -  Элликсона); 3 -  электрофизические методы , 
поликристалл Са Мо04, заранее синтезированный из М0О3 и СаСО^; 4 -  моно
кристалл (измерения см. 3 )

Р и с . 3 . Температурная зависимость коэффициента диффузии компонентов А^О ^  
как функция состояния образца

1 -  диффузия кислорода в монокристалле А ^О ^ ; 2 -  то же, в поликристал

ле А ̂ 0 ^  ; 3 -  диффузия алюминия в поликристалле А ^О д ; 4 -  бикристалл, в 
пересчете на объемную диффузию; 5 ,6  -  термический рост, интерпретирован
ный как межкристаллитная диффузия; 7 -  то же, с примесями; 8 -  порошковые 
прессовки, поверхностная диффузия; 9 -  коэффициенты диффузии, вычисленные 
по данным роста шеек

Р и с . 4. Зависимость эффективного коэффициента диффузии молибдена в повелли- 
те при его синтезе из М0О3 и СаО при 7 0 0  С от парциального давления 
кислорода в газовой фазе. Исходные образцы для синтеза СаМоО^ спечены:
М0О3 при 7 0 0 °С , СаО при 1 2 0 0 °С



таким образом, еше более интенсифицировать процессы, протекающие особенно 
с участием мелкодисперсных поликристаллических веществ.

8 . Ускоренные механизмы диффузии в твердых фазах типичны не только для 
простых и сложных оксидных материалов природного или синтетического про
исхождения. Достаточно сослаться на подвижность серебра в кристаллах ме
таллического серебра. Так, по данным К. Мейера (1 9 7 2 ) ,  в зависимости от 
условий диффузии (монокристалл-объемная диффузия, поликристалл- поверхно
стная диффузия) коэффициент диффузии серебра изменяется на семь порядков: 
от 1 0 ~ 1 1  до 1 0 “ 4 см^/сек.

Все вышеизложенное позволяет считать, что в каждом конкретном случае 
необходимо тщательное изучение характера разупорядочения твердых фаз, ме
ханизма и природы диффузионных явлений. Игнорирование ускоренных механиз
мов диффузионного массопереноса в реальных твердых телах может приводить 
к искаженным оценкам роли диффузионных явлений в природных процессах ми— 
нералообраэования с участием твердых тел.
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ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫ Е ИССЛЕДОВАНИЯ ПО СИНТЕЗУ  
КАРБОНАТОВ ИЗ УГЛЕКИСЛО-ХЛОРИДНЫ Х РАСТВОРОВ  
И ИХ ПРИМЕНЕНИЕ К РАЗРАБОТКЕ ТЕОРИИ  
ДОЛОМИТООБРАЗОВАНИЯ

Осаждение карбонатов из углекисло-хлоридных растворов моделирует форми
рование этих минералов в морских бассейнах различной солености. Анализ ли
тературы, освещающей эксперименты с растворами этого типа, показывает, 
что факторами, определяющими этот процесс, являются: 1 ) карбонатная щелоч
ность; 2 ) величина pH: 3 ) отношение между катионами, главным образом 
кальцием и магнием; 4 ) присутствие в растворе сульфат-иона, органических 
веществ и других соединений.

Карбонатная щелочность определяется суммарным содержанием HCOQ и
2_ d 

СО3 (Алехин, 1 9 7 0 ).  Обычно она близка к общей щелочности, так как
содержание остальных составляющих (HSiCg", , HS , НР0^~ ) невелико.

Отношение НСО3 /СО3 устанавливается в растворе в зависимости от pH 
(таблица). Эксперименты с хлоридными растворами кальция, магния и нат
рия, имеющими pH = 5 -6 , показали, что в этих условиях при обработке их 
раствором карбоната калия происходит осаждение только арагонита и кальцита* 
В случае повышения pH до 8 -9  . путем добавления в раствор аммиачной воды 
при прочих равных условиях вместе с кальцитом, нередко магнезиальным, на
блюдается осаждение протодоломита (Белобородова и др., 1 9 7 2 ).  Эти опыты 
позволяют говорить о том, что образование богатых магнием кальцитов и про
тодоломита возможно только при заметном накоплении в растворе иона ССг” .

и
В свете этих данных следует уточнить роль высокого парциального давле

ния СО2 при доломитообраэовании (Страхов, 1 9 6 3 ; и др.). Действительно, 
повышенные количества углекислого газа в атмосфере и, следовательно, в мор
ской воде будут увеличивать содержание производных форм угольной кислоты в 
растворю. Благодаря сдвигу pH в сторюну кислых значений в рюстворю должно 
повышаться количество ^ С О ^ .  Таким обрэазом, благоприятное влияние повы
шения рС03, верюятно, может иметь место только в том случае, если в 
рэастворю содержатся компоненты, обеспечивающие высокие значения pH.

Роль отдельных катионов и их отношений рассмотрели В.Медлин (Med lin, 
1 9 5 9 ),  X. Будзински (Budzinski, 1 9 6 1 ),  Е. Конрад (Conrad, 1 9 6 8 ) и другие. 
В Медлин проводил эксперименты с хлоридами кальция и магния при высоких 
темперютурюх и давлениях. Он показал, что в этих условиях отношение Mg/Ca 
играет первостепенную роль. X. Будзински получил доломит из концентрирюван- 
ных рэастворюв хлоридов путем добавления карбоната натрия срюдней концентра
ции, причем отношение ионов кальция и магния в рюстворе было равно 1 :5 .

Е. Конрад изучал осаждения карбонатов кальция из разбавленных растворов 
хлоридов, обрабатывая их Na2C03« его опытов следует, что повышение со
держания магния в кальците зависит от концентрации растворю и отношения 
кальцита к магнию. Наиболее богатые магнием осадки были получены при от
ношении Mg/Ca, близком к единице.

Г.В. Белобородова и ее соавторы (1 9 7 2 )  проводили опыты с рюствором, со
держащим хлориды кальция, магния и натрия, причем соотношение между ка
тионами изменялось в разных прюделах, но общая сумма солей всегда состав
ляла 35  г/л. Для сохранения величины pH в пределах 8 ,3 -8 ,5  перюд опытом 
в раствор вводилось небольшое количество аммиачной воды. Исходный рюствор 
хлоридов объемом 2 0 0  мл обрабатывался 2 -5  мл насыщенного рюстворю К2СО3 
при температуре 2 0 -2 2 °С . В результате многочисленных экспериментов были 
получены три группы карбонатов -  низкомагнезиальные кальциты, высокомагне- 
эиальные кальциты и высокомагнезиальные кальциты с той или иной пршмесью 
протодоломита. Характерно, что протодоломит был получен только при вполне



Соотношение форм производной угольной кислоты в зависимости от pH воды 
без учета активности (по О. А. Алехину, 1 9 7 0 )

Форма pH

4 5 6 7 8 9 1 0

^2^0$ +С02 99,7 96 ,2 7 1 ,5 20,0 2 .4 0 ,2 -

н сО з 0 ,3 3,8 2 8 ,5 8 0 ,0 97 ,2 95 ,7 7 0 ,4

m 2- - - - - 0 ,4 4,1 2 9 ,6

определенных соотношениях катионов ( Mg/Ca = 1) и преобладании щелочных
земель над натрием в растворе.

Значение различных компонентов-примесей при карбонатонакоплении отме
чается многими исследователями. Ниже рассматривается только роль органи
ческих соединений и сульфат-иона. При экспериментах с использованием орга
нических соединений обычно применялась мочевина (Medlin, 1 9 5 9 ; Белоборо
дова и др., 1 9 7 2 ).  Присутствие этого компонента обусловливает более устой
чивое осаждение протодоломита.

Роль сульфат-иона в карбонатообраэовании изучал Ф. Зигель (Siegel, 1961 ),
который установил, что в присутствии SO2-  образуется комплекс CaS0° ,

4 4
что в свою очередь приводит к росту величины Mg/Ca. Указания на роль суль
фат-иона в доломитообраэовании были сделаны также Г.В. Валяшко (1 9 5 2 ) ,
Дж.Чилингаром и Г. Бисселлом (Chilingar, B isse ll, 1 9 6 3 ).

Приведенный обзор экспериментальных данных может быть использован в 
какой-то мере для объяснения условий морского доломитоо бра зова ния в исто
рии Земли. Как известно, в протерозое были широко распространены доломиты 
химического и биохимического происхождения (Соколов, 1 9 6 3 ; Докембрий 
Скандинавии, 1 9 6 7 ; Докембрий Канады, 1 9 6 8 ; Браун и др., 1 9 7 0 ).  Их фор
мирование можно связать со своеобразием состава атмосферы и гидросферы 
того времени. Карбонатная щелочность и повышенная pH, вероятно, были обус
ловлены присутствием больших объемов углекислого газа и аммиака в атмо
сфере (Виноградов, 1 9 6 4 ; Казанский, 1 9 7 2 ).  Изучение состава газово-жидких 
включений в кремнистых породах указывает на возможные высокие содержания 
в морской воде кальция и магния (Казанский и др., 1 9 6 9 ).  Таким образом, 
можно допустить, что осаждение доломита в протерозое было широко распро
странено благодаря высоким значениям карбонатной щелочности, pH и повы
шенным содержаниям кальция и магния в морской воде. Этот процесс мог быть 
характерен не только для прибрежных, мелководных, зон, но и для открытых 
частей морского бассейна, особенно эпиконтинентального типа.

В  конце докембрия и в раннем палеозое в связи с захоронением в сульфат
ных и органогенных карбонатных осадках значительного количества кальция 
баланс катионов в морской воде мог нарушиться в сторону возрастания значе
ний Mg/Ca. В  связи с этим для раннего палеозоя характерно смещение доло- 
митонакопления в участки морских бассейнов с повышенной соленостью. Еще 
больше этот сдвиг мог проявиться в девоне, когда в атмосфере заметно со
кратилось количество углекислого газа.

Современное доломитообразование, имеющее место в прибрежных зонах тропи
ческого или засушливого жаркого климата (Багамские острова, Персидский за
лив, побережье Австралии и др.) является реликтом палеозойского типа карбо- 
натонакопления.
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M. Я. КАЦ, M. M. КАЦ, А. А. РАССКАЗОВ,
E. Ф. МИХАЙЛОВА

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНОЕ ИССЛЕДОВАНИЕ ПРОЦЕССОВ 
«ВЫЗРЕВАНИЯ» КВАРЦЕВОГО ПЕСКА ПРИ РАЗРУШЕНИИ

Ранее было показано, что в процессе седиментации в природных условиях, 
а также при механическом или химическом разрушении в лабораторных усло
виях, кроме изменения размеров зерен, наблюдается изменение распределения 
зерен кварца по плотности (Кац, Кац, 1 9 6 9 ; Кац и др., 1 9 7 1 ).  Это происхо
дит потому, что зерна кварца разной плотности (с  различной концентрацией 
газово-жидких и твердых включений и других дефектов структуры) имеют не
одинаковую прочность, а также потому, что при разрушении кварцевого песка 
плотность отдельных зерен может изменяться. Из этих экспериментов следует, 
в частности, что при исследовании осадочных пород наряду с гранулометрией 
часто можно использовать и данные по плотностным свойствам кварцевого пес
ка. До сих пор это явление наблюдалось на кварцевом песке узкой размерной 
фракции, содержащем зерна разной плотности. Совершенно очевидно, что изме
нение распределения зерен кварца по плотности происходит и при разрушении 
природного кварцевого песка, содержащего разные размерные фракции. Для. тео
ретического анализа и практического использования этого явления важно уста
новить закономерности изменения плотностных свойств и гранулометрии по воз
можности в наиболее простых актах разрушения кварцевого песка, когда имеет 
место лишь какой-то один тип разрушения и когда зерна исходного образца ле
жат в узких интервалах размерности и шкалы плотности. Такого типа процес-



сы практически невозможно наблюдать в природе, но природные процессы раз
рушения кварцевого песка по существу можно рассматривать как совокупность 
аналогичных простых актов разрушения.

Настоящая работа посвящена исследованию изменения плотностных свойств 
и гранулометрии кварцевого песка при простых актах механического и хими
ческого разрушения его в лабораторных условиях. Для первых экспериментов 
в этом плане был выбран многократно переотложенный стекольный кварцевый 
песок меловых отложений (Харьковская область, дер.Новая Водолага, Ново
селове кий карьер) на том основании, что в кварцевом песке из менее пере
мытых пород тем более должны происходить подобные процессы. В этом об
разце исследовались лишь фракции кварца с плотностью, меньшей чем у оп
тически чистого кварца.

Результаты экспериментов

Природный образец кварца кипятился около 10  минут в 10%-ном растворе 
HCI с тем, чтобы освободить зерна от возможных поверхностных железистых 

пленок. Затем выделялась фракция 0 ,2 -0 ,3 1  мм, и в ней определялась гисто
грамма распределения зерен по плотности на гравитационной градиентной труб
ке методом деления (рис. 1 ) .

Т а б л и ц а  1

Минералогический анализ * зерен кварцевого песка разной плотности; фракция 
0 ,2 -0 ,3 1  мм (Харьковская область, дер. Новая Водолага, Новоселовский карьер)

Пределы ^  
плотности, г/см

Результаты микроскопического анализа

2 ,6 1 3 -2 ,6 1 8 Кварц (К в ) -  100%. Зерна средне и слабо насыщены вклю
чениями минералообразующей среды ( В М С ), иногда содер
жат углистые включения ( У В ) .

2 ,6 1 8 -2 ,6 2 3 Кв. -  1 0 0 % - ~  80% зерен очень сильно насыщены УВ;
^  20% -  средне и слабо насыщены ВМС, иногда -  мелки
ми включениями биотита (B r f  и магнетита (М т ).

2 ,6 2 3 -2 ,6 2 8 Кв. -  100%. Из них ~  80% зерен, сильно насыщенных УВ  
и ВМС (но заметно меньше, чем в предыдущей фракции); 
20% -  зерна, слабо насыщенные УВ и ВМС.

2 ,6 2 8 -2 ,6 3 3 Кв. -  100%. Зерна средне и сильно насыщены УВ и ВМС. 
В единичных зернах включения циркона (Пир) и Мт.

2 ,6 3 3 -2 ,6 3 8 Кв. -  100%. Насыщенность зерен ВМ С, реже -  УВ , преиму
щественно средняя, реже -  высокая. В единичных зернах 
включения Пир, Мт, рутила (Р у т ).

2 ,6 3 8 -2 ,6 4 3 Кв. -  100%. Насыщенность зерен ВМС низкая, 10% зерен 
с мелкими включениями Би и Цир.

2 ,6 4 3 -2 ,6 4 8 Кв. -  100%. Из них — 50% зерен слабо насыщены ВМС, 
~50%  их не содержат. ~  50% зерен с мелкими включения
ми Цир, Мт, Би и апатита ( А п ).

2 ,6 4 8 -2 ,6 5 3 Кв. -  100%. Почти все зерна с довольно крупными включе
ниями Цир, Ап и Би. Некоторые (^ 1 0 % ) сильно насыщены 
Цир. Насыщенность ВМС низкая.

*
Минералогический анализ любезно выполнен И.М.Симановичем.



Р и с . 1. Гистограмма распределения 
зерен по плотности во фракции 0 , 2-  
0 ,3 1  мм исходного природного кварце
вого песка (Харьковская область, дер. 
Новая Водолага, Новоселовский карьер)

Все эксперименты проводились на фракции этого размера, вполне предста
вительной для кварцевых песков; зерна еще достаточно велики, чтобы можно 
было исследовать плотностные свойства более мелких фракций кварца, полу
чающихся после разрушения; такой размер зерен наиболее удобен для точного 

определения гистограммы распределения зерен по плотности в исходном образ
це. Согласно задаче исследования и гистограмме распределения зерен по плот
ности в исходном образце необходимые плотностные фракции выделялись при
мерно из 4  кг исходного природного песка. Делить на градиентной трубке та
кие большие количества весьма затруднительно. Поэтому образец предваритель
но грубо делился в жидкостях с необходимыми плотностями, заготовленных

Р и с . 2 . Гистограммы распределения зерен по плотности до и после механи
ческого разрушения двух плотностных фракций исходного природного кварцево
го песка с размером зерен 0 ,2 5 -0 ,3 1  мм

3
а -  для исходной плотностной фракции 2 ,6 2 3 -2 ,6 2 8  г/см (существенно 

легче оптически чистого кварца); б -д ля  исходной плотностной фракции 2 ,6 4 3  -  
2 ,6 4 8  г/см ^ (вблизи плотности оптически чистого кварца). Заштрихованные 
столбики — гистограммы образцов до разрушения; не заштрихованные гисто
граммы характеризуют распределение зерен по плотности в ряде размерных 
фракций (в  том числе и в исходной), обнаруженных в образце после разруше
ния (см. табл. 4 , а,д)



с помощью реперов плотности. Затем на градиентной трубке точно выделялись 
лишь необходимые количества определенных плотностных фракций, и для каж
дой из них определялась контрольная гистограмма ( на ~  500  м г ). При необ
ходимости очистка данной плотностной фракции от зерен кварца других плот
ностей продолжалась до тех пор, пока ее контрольная гистограмма не показы
вала, что в образце присутствуют зерна только требуемой плотностной фрак
ции. Результаты минералогического анализа зерен кварца каждой плотностдюй 
фракции, выделенной из исходного образца, приведены в табл. 1 .

Все подобные фракции подвергались механическому и химическому разру
шению аналогично тому, как это делалось ранее (Кац и др., 1 9 7 1 ).  Химичес
кому разрушению подвергались зерна кварца размером 0 ,2 -0 ,2 5  мм, а меха
ническому -  зерна размером 0 ,2 5 -0 ,3 1  мм. Механическое разрушение осу
ществлялось путем встряхивания колбочки объемом 1 0 0  мл, в которую вводили 
разрушаемый образец кварцевого песка, 2 5  мл воды и 45  кубиков нержавею
щей стали (каждый объемом ~ 6 0  мм3 ).  При химическом разрушений также при
меняли встряхивание, но уже полиэтиленовой колбочки объемом 10 0  мл, в

Р и с . 3. Гистограммы 
распределения зерен 
по плотности до и пос
ле химического разру
шения двух плотностных 
фракций исходного при
родного кварцевого 
песка с размером зе
рен 0 ,2  -  0 ,25  мм

Условные обозна
чения см. рис. 2 (см . 
также табл. 5, в, ж)

которую помимо разрушаемого образца песка, вводилось 4 0  мл 3%-ного рас
твора плавиковой кислоты (табл. 2 ,3 ).  Время разрушения каждого образца бы
ло ориентировочно определено на основании предварительных опытов с таким 
расчетом, чтобы степень разрушения была не слишком большой, но достаточной 
для анализа исследуемого явления, и не слишком различалась у разных исход
ных плотностных фракций при данном типе разрушения. Результаты опытов 
приведены в таблицах 4 и 5. Как и следовало ожидать, для получения должно
го изменения плотностных свойств исходный образец пришлось разрушать ме
ханически значительно сильнее, чем химически. При механическом разрушении 
в получающемся спектре более мелких фракций оказался существенно больший 
процент зерен, чем при химическом.

Для каждой более мелкой размерной фракции (в  том числе и для исходной), 
полученной из каждой плотностной фракции в результате разрушения, определя
лась гистограмма распределения зерен по плотности на градиентной трубке 
методом деления (табл.4 ,5 )'. Однако это удалось сделать с должной точностью 
лишь для тех размерных фракций, в которых оказалось материала не менее 
нескольких десятков миллиграммов. В таблицах для каждого эксперимента 
указано также время разрушения (t) образца и значение Ар (в  процентах) для 
той части исходного образца, которая не вошла во фракции, исследованные 
после его разрушения ( более мелкие размерные фракции, растворенный кварц, 
а также потери).

Для иллюстрации динамики изменения плотностных свойств кварца в резуль
тате разрушения приведены рисунки 2 , 3 (по данным таблиц 4  и 5 ).



Изменение гранулометрического состава при механическом разрушении кварцевого песка
&

Пределы
плотности,
г/см^

Бремя
разру
шения,
часы

Вес исходно
го образца до 
разрушения ,г  
( размерная 
фракция 0 ,2 5 -  

-0 ,3 1  мм)

Процент от исходного образца в разных размерных фракциях после разрушения

>0,25мм 0 92 5 -0 920мм 0 92 0 -0 916  мм 0 91 6 -0 910 мм 0 ,1 0 -0 ,0 6 3  мм 0 ,0 6 3 —0 ,0 1  мм

2 ,6 2 3 -2 ,6 2 8 1 0 1 ,5 0 9 8 3 0 ,7 2 1 7 ,92 7 ,8 5 4 ,91 2 ,6 9 2,20
2 ,6 2 8 -2 ,6 3 3 14 1 ,5 0 8 6 2 5 ,3 8 1 4 ,5 0 6 ,1 2 2 ,52 3 ,47 3 ,8 5
2 ,6 3 3 -2 ,6 3 8 20 1 ,5 0 8 0 1 6 ,3 2 1 0 ,9 4 2 ,8 2 1 ,19 1 ,2 1 2 ,62
2 ,6 3 8 -2 ,6 4 3 22 1 ,5 0 8 5 1 9 ,0 4 1 2 ,1 0 3 ,9 9 1,61 1 ,52 3 ,4 9
2 ,6 4 3 -2 ,6 4 8 25 1 ,5 2 0 5 2 6 ,4 3 1 5 ,87 5,2 2 2 ,9 8 1 ,28 1 ,04

Т а б л и ц а  3

Изменение гранулометрического состава при химическом разрушении кварцевого песка

Пределы
плотности,
г/см^

Время разру
шения, часы

Вес исходного образца до разру
шения, г (размерная фракция 
0 ,2 -0 ,2 5  мм)

Процент от исходного образца после разрушения в разных 
размерных фракциях

> 0 ,20  мм |о,20—0 ,1 6  мм |0,1 6 -0 ,1 0 м м |0 ,1 0 -0 ,0 6 3  мм

2 ,6 1 3 -2 ,6 1 8 0 ,1 3 0 ,7 0 9 6 8 7 ,6 3 4 ,2 6 0 ,0 7 _

2 ,6 1 8 -2 ,6 2 3 0 ,2 5 0 ,7 0 9 1 93 ,91 1 ,0 2 0 ,2 3 0 ,1 3
2 ,6 2 3 -2 ,6 2 8 0 ,5 1 ,5 0 7 0 9 5 ,5 5 1 ,62 0 ,31 0 ,0 3
2 ,6 2 8 -2 ,6 3 3 1 1 ,5 0 1 6 8 2 ,1 8 8 ,6 2 0 ,6 3 0 ,1 5
2 ,6 3 3 -2 ,6 3 8 2 1 ,5 0 2 7 9 3 ,7 4 1 ,46 0 ,1 7
2 ,6 3 8 -2 ,6 4 3 3 1 ,5 1 4 3 9 2 ,1 4 1 ,78 - -
2 ,6 4 3 -2 ,6 4 8 5 1 ,5 0 0 3 8 6 ,0 3 5 ,88 - -



Обсуждение результатов экспериментов

Во всех опытах преимущественное направление процесса состоит в том, что 
в результате разрушения плотность зерен кварца увеличивается, приближаясь 
к плотности оптически чистого кварца (см . табл. 4 ,5 ; рис. 2 ,3 ) .  Эго можно 
объяснить тем, что любому разрушению, при прочих jpaBHbix условиях, быстрее 
всего подвергаются зерна с наибольшей концентрацией включений и других де
фектов структуры, т.е. с наименьшей плотностью (в  данных экспериментах) 
по сравнению с плотностью оптически чистых зерен. ^

Во всех опытах небольшой процент зерен становится на < 0 ,0 1  г/см легче 
исходных. По-видимому, имеется некоторая вероятность, что в исходном образ
це находятся такие зерна, в которых более легкие включения расположены не 
у поверхности зерна. В этом случае в результате разрушения зерно может 
стать легче.

При механическом разрушении во всех опытах и при химическом разрушении 
в некоторых опытах очень небольшой процент зерен становится тяжелее менее 
чем на 0 ,0 0 5  г/см^ по сравнению с оптически чистым кварцем. Это можно 
объяснить тем, что многие зерна кварца содержат одновременно включение бо
лее легкие и более тяжелые, чем кварц (см . табл. 1 ) .

Во всех опытах, где исходный образец содержал зерна с плотностью 
< 2 ,6 3 8  г/см^ (см . табл.4 ,а, б , в и 5 , а ,б ,в ,г ,д ) , мы наблюдаем одну и ту 
же закономерность: процент зерен, в результате разрушения переходящих из 
исходной плотностной фракции в смежную, более тяжелую, на порядок или бо
лее превышает процент зерен, попадающих не в смежную, а в последующие, 
еще более тяжелые плотностные фракции. Использованный нами метод анализа 
позволил фиксировать процесс увеличения плотности зерен кварца на интерва
лах не менее 0 ,0 0 5  г/см^ по шкале плотности. При химическом разрушении 
вероятность того, что процесс пойдет иначе, чем последовательное изменение 
плотности зерен, мала. При механическом разрушении вероятность существен
ного изменения плотности зерна в результате какого-либо одного акта разру
шения больше, чем при химическом, и зерно может перейти не только в смеж
ную, но и в последующие, более тяжелые плотностные фракции.

Результаты экспериментов (см . табл. 4 ,5 ) показывают, что процесс разру
шения кварцевого песка характеризуется таблицей коэффициентов, где по вер
тикали и горизонтали расположены размерные и плотностные фракции. Цифры 
таблицы для каждого опыта (5  при механическом разрушении и 7 при хими
ческом) непосредственно показывают, какой процент зерен от исходной на
вески образца оказался в соответствующей размерно-плотностной фракции в 
результате данного разрушения. Другими словами, эти цифры дают эксперимен
тально измеренную в заданных условиях вероятность. изменения г ранул ометрии 
и плотностных свойств разрушающегося исходного кварцевого песка, зерна 
которого характеризуются узким интервалом размеров и плотности. Все опыты 
подтверждают, что при разрушении одновременно изменяются и гранулометрия, 
и плотностные свойства кварцевого песка 1 .
Из данных таблиц 4 и 5 следует, что изменения гранулометрического соста
ва и плотностных свойств при одном и том же типе разрушения существенно

Процессам измельчения материалов, в том числе кварцевого песка, посвя
щено много работ (Зверевич, 1 9 5 1 ; Андреев, 1 9 5 2 ; Андреев и др., 1 9 5 9 ,  
и д р .). Однако ни в одной из них не указывалось, что при разрушении квар
цевого песка изменяются не только гранулометрический состав, но и плот
ностные свойства. Закономерности измельчения изучались, как правило, в 
шаровых мельницах. Несмотря на то, что результаты разрушения зависят от 
многих факторов, обусловленных свойствами разрушаемой среды и условиями 
разрушения, всегда при определенных условиях эксперимента имеет место 
устойчивая связь между временем разрушения и процентом материала, остав
шегося в исходной наиболее крупной размерной фракции.



Размерные фракции, мм
Плотностные фракции, г/см^

2 ,6 1 3 -
2 ,6 1 8

2 ,6 1 8 -
2 ,6 2 3

2 ,6 2 3 -
2 ,6 2 8

0 ,3 1  -  0 ,2 5 0 ,2 5 1 3 ,7 4
0 ,2 5  -  0 ,2 0 • 0 ,3 4 7 ,1 5
0 ,2 0  -  0 ,1 6 0 ,0 7 0„29 1 ,97
0 ,1 6  -  0 ,1 0 0 ,0 5 0 ,2 5 1 ,0 1
0 ,1 0  -  0 ,0 6 3  

t •  1 0  часов; Лр ■ 35 ,91

0 ,1 0 0 ,3 6

0 ,3 1  -  0 ,2 5 0 ,2 1
0 ,2 5  -  0 ,2 0 - 1 ,1 5
0 ,2  -  0 ,1 6 - О Д  5 0 ,4 9
0 ,1 6  -  0 ,1 0 - — 0 ,2 0
0 ,1 0  -  0 ,0 6 3  

t ■ 14  часов; Лр ■ 4 6 ,3 8

0 ,1 1

0 ,3 1  -  0 ,2 5
0 ,2 5  -  0 ,2 «в - 0 ,0 6
0 ,2  -  0 ,1 6 - - -
0 ,1 6  -  0 ,1

t = 2 0  часов; Лр = 68 ,77

0 ,0 4

0 ,3 1  -  0 ,2 5
0 ,2 5  -  0 ,2 0 - - -
0 ,2 0  -  0 ,1 6 - - -
0 ,1 6  -  0 ,1 0 - - -
0 ,1 0  -  0 ,0 6 3  

t а 2 2  часа; ЛР“  6 1 ,8 5

0 ,3 1  -  0 ,2 5 и. ..

0 ,2 5  -  0 ,2 0 - - -
0 ,2 0  -  0 ,1 6 - - -
0 ,1 6  -  0 ,1 0

t ■ 2 5  часов; Лр -  4 9 ,5 2

тт

П р и м е ч а н и е . Приведен процент от исходной навески образца, оказавше
гося в разных размерных и плотностных фракциях после разрушения. Рам
кой обведены плотностные фракции исходных образцов.

различны для зерен разной плотности. Чтобы придать результатам эксперимен
тов наглядный и сопоставимый вид, таблицы были пересчитаны к единому для 
всех опытов, сравнительно малому времени разрушения. В качестве такового 
выбрано время г, в течение которого при механическом или химическом раэ-



3
Плотностные фракции» г/см

2 ,6 2 8 -
2 ,6 3 3

2 ,6 3 3 -
2 ,6 3 8

2 ,6 3 8 -
2 ,6 4 3

2 ,6 4 3 -
2 ,6 4 8

2 ,6 4 8 -
2 ,6 5 3

1 5 ,2 9 1 ,1 0 0 ,3 8
8 ,0 8 1 ,2 0 0 ,4 2 0 ,7 2 —
3 ,2 5 1 ,32 0 ,3 6 0 ,5 3 -  a
1 ,72 1,0 0 0 ,4 5 0 ,3 0 0 ,1 2
0 ,7 1 0 ,7 0 0 ,41 0 ,3 6 0 ,0 9

\1 2 Щ \ 1 2 ,0 5 0 ,9 4 0 ,1 5 •

7 ,0 3 6 ,0 6 1 ,60 0 ,2 9 —

2 , 1 1 2 ,2 1 0 ,7 6 0 ,3 2 0 ,1 0
0 ,6 2 0 ,8 3 0 ,5 5 0 ,2 0 0 ,1 0  6
0 ,6 7 1 #14 0 ,9 9 0 ,4 6 0 ,1 0

0 ,6 4 112.10 1 3,21 0 ,3 8 -
0 ,6 6 6 ,6 0 2 ,9 6 0 ,5 9 -

0 ,3 3 1 ,2 3 0 ,9 0 0 ,2 6 0 ,0 8  в
0 ,1 3 0 ,3 5 0 ,4 3 0 ,1 7 0 ,0 8

0 ,1 1 0 ,7 2 |15,10 3 ,0 8
- 0 ,3 8 8 ,0 8 3 ,6 4 -
- 0 ,2 0 2 ,0 9 1 ,4 3 0 ,2 0

0 ,0 6 0 ,2 2 0 ,9 2 0 ,41 .  г
0 ,1 1 0 ,2 4 0 ,5 2 0 ,5 6 0 ,0 8

- - 1 Д 4 22,501 2 ,7 6
- — — 1 5 ,9 -
- - - 5 ,2 -  д
- - 0 ,4 7 2 ,4 0 0 ,1 1

рушении исходная фракция оптически наиболее чистых зерен кварца (2 ,6 4 3 -  
-2 ,6 4 8  г/см3 ) уменьшается на 1 %. Это время из экспериментальных дан
ных (табл. 4 ,д  и табл. 5 ,ж) можно определить по формуле (Кац, Кац, 1 9 6 9 ):

г =; t-

ln (— )
"So

"Hr
ln(— )

"Ho



Размерные фракции,

з
Плотностные фракции» г/см

мм
2 ,6 0 8 -
2 ,6 1 3

2 ,6 1 3 -
2 ,6 1 8

2 ,6 1 8 -
2 ,6 2 3

2 ,6 2 3 -
2 ,6 2 8

0 ,2 5  -  0 ,2 0 2 ,9 3 |41,22| 3 7 ,2 9 3 ,47
0 ,20  -  0 ,1 6  0 ,2 8  
t = 0 ,1 3  часа; Д р«8 ,17

1 ,29 2 ,2 1 0 ,31

0 ,2 5  -  0 ,2 0  0 ,3 6  
t -  0 ,2 5  часа; Ар ”6 ,1 0

0 ,0 3 |32,56| 5 3 ,8 4

0 ,2 5  -  0 ,2 0 — 1 ,0 3 140,331
0 ,2 0  -  0 ,1 6  
t -  0 ,5  ч а с а ;А р «2 ,8 0

0 ,1 3 0 ,7 8

0 ,2 5  -  0 ,2 0 0 ,0 7 0 ,5 6
0 ,2 0  -  0 ,1 6  
t ■ 1 час; Ар = 9 ,4 4

0 ,1 0

0 ,2 5  -  0 ,2 0 0 ,1 3
0 ,2 0  -  0 ,1 6  
t = 2 часа; Ар =4 ,81

■“ “

0 ,2 5  -  0 ,2 0
0 ,2 0  -  0 ,1 6  
t -  3 часа; Ар = 6 ,1 2

•“ ■■ —

0 ,2 5  -  0 ,2 0
0 ,20  -  0 ,1 6 - - — -
t ■ 5  часов; А рв 8 ,1  

П р и м е ч а н и е . См. табл. 4.

п
где t *- время разрушения фракции 2 ,6 4 3 -2 ,6 4 8  г/см ; mit/mio “  Д°ля квар
ца, оставшегося в этой фракции после разрушения в течение времени t; 
mjr /mio ■ 0 ,9 9 . При механическом разрушении гм -  0 ,1 7  часа, при хими
ческом разрушении гх -  0 ,2 2 2  часа. Пересчитаем таблицу коэффициентов 
каждого опыта (табл. 4 ,5 ) ,  экспериментально полученных для соответствующего 
времени разрушения t, к выбранному единому малому времени или гх .

Процент зерен кварца, попадающих в результате разрушения в какую-либо 
другую размерно-плотностную фракцию, будет зависеть, при прочих равных ус
ловиях наших опытов, от времени разрушения. Если бы переход из исходной 
фракции осуществлялся только в какую-нибудь одну размерно-плотностную фрак
цию, то уменьшение процента зерен кварца в исходной фракции и соответствую
щее увеличение его в конечной можно* было бы рассчитать по экспоненциальной 
зависимости от времени разрушения (как это и принято в работе М .Я .Капа и 
М .М .Каца, 1 9 6 9 ).  Но поскольку в наших экспериментах в результате разру
шения исходной фракции происходит переход зерен в разные размерно-плотно
стные фракции, то закономерность будет более сложной, чем экспоненциальная, 
и точно рассчитать это затруднительно. Однако задача облегчается тем, что в 
каждом опыте процент кварца, перешедшего из исходного образца в разные



Плотностные фракции, г/см^

2 ,6 2 8 -
2 ,6 3 3

2 ,6 3 3 -
2 ,6 3 8

2 ,6 3 8 -
2 ,6 4 3

2 ,6 4 3 -
2 ,6 4 8

2 ,6 4 8 -
2 ,6 5 3

1 ,5 5 0 ,81 0 ,3 2
0 ,1 5 — — —

а

4 ,5 1 0 ,8 6 0 ,7 4 - -  б

4 9 ,5 1 4 ,0 5 0 ,6 6
0 ,6 6 0 ,0 5 -

“  в

138.561 3 8 ,3 0 3 ,9 5 0 ,5 0
5 ,2 3 ' 3 ,12 0 ,1 7 —

1 ,1 3 |егщ] 3 0 ,7 9 1 ,1 9 0 ,2 8
0 ,0 9 0 ,8 5  ' 0 ,4 5 0 ,0 7 д

0 ,2 6 2 ,1 7 5 0 ,5 3 1 37 ,61 1 ,5 3
— 0 ,1 5 1 ,0 6 0 ,51 0 ,0 6  ®

2 ,4 2 17 9 ,7 7 3 ,8 3
- - - 5 ,88 -  Ж

размерно-плотностные фракции (з а  исключением одной), как правило, мал 

(см . табл. 4 . 5 ) .  В  этих условиях можно в первом приближении считать згу 
зависимость от времени разрушения линейной. На основании этих соображений 
была принята следующая методика пересчета каждой цифры таблиц 4  и 5 к 
соответствующему времени гм или гх .

а ) В  каждом опыте устанавливалось, в какую размерно-плотностную фрак
цию перешло в результате разрушения наибольшее количество (в  %) зерен 
кварца из исходного образца. По экспоненциальному закону сделана прибли
женная оценка, на какое количество зерен (в  %) уменьшился исходный образец 
за время г , предполагая в первом приближении, что кварц переходил в резуль
тате разрушения только в эту фракцию.

б) Небольшой процент зерен исходного образца кварца, перешедших во все 
другие размерно-плотностные фракции за  время г, рассчитан по линейному 
закону.

в) Найденные цифры позволяют оценить общее уменьшение (в  %) исходного 
образца за счет разрушения в течение времени г .

г ) Уточненное значение процента зерен исходного образца кварца, перешед
шего только в наибольшую вновь образованную размерно-плотностную фракцию, 
рассчитано по разности между общим уменьшением зерен исходного образца
(в  %) и тем количеством зерен (в  % ), которое перешло во все другие вновь 
образованные фракции.



Плотностные фракции, г/с
Размерные фракции, мм

2 ,6 1 3 -
2 ,6 1 8

2 ,6 1 8 -
2 ,6 2 3

2 ,6 2 3 -
2 ,6 2 8

0 ,31  -  0 ,2 5 _ 0 ,0 0 4 Ш Э
0 ,2 5  -  0 ,2 0 - 0 ,0 0 6 0 ,1 2
0 ,2 0  -  0 ,1 6 0 ,0 0 1 0 ,0 0 5 0 ,0 3
0 ,1 6  -  0 ,1 0 0 ,0 0 1 0 ,0 0 4 0 ,0 2
0 ,1 0  -  0 ,0 6 3 — 0 ,0 0 2 0 ,0 0 6
Ар= 1 ,0 6

0 ,3 1  -  0 ,2 5 __ 0 ,0 0 2
0 ,2 5  -  0 ,2 0 - - 0 ,0 1
0 ,2 0  -  0 ,1 6 — 0 ,0 0 2 0 ,0 0 6
0 ,1 6  -  0 ,1 0 - - 0 ,0 0 2
0 ,1 0  -  0 ,0 6 3 - - 0 ,0 0 1
Др = 1 ,10

0 ,3 1  -  0 ,2 5 _ _ _

0 ,2 5  -  0 ,2 0 - - 0 ,0 0 0 7
0 ,2 0  -  0 ,1 6 - - -
0 ,1 6  -  0 ,1 0 - - 0 ,0 0 3
А р »  1 ,2 9

0 ,3 1  -  0 ,2 5 —

0 ,2 5  -  0 ,2 0 - - -

0 ,2 0  -  0 ,1 6 - - -
0 ,1 6  -  0 ,1 0 - - -
0 ,1 0  -  0 ,0 6 3 - - -
Д р *  0 ,9 5

0 ,3 1  -  0 ,2 5 _ • _

0 ,2 5  -  о ,'2 0 - - -

0 ,2 0  -  0 ,1 6 - -
0 ,1 6  -  0 ,1 0 - - -
А р »  0 ,5 6

П р и м е ч а н и е . Приведен процент от исходной навески образца, оказав
шегося в разных размерно-плотностных фракциях после разрушения в те
чение времени т м . Рамкой обведены исходные образцы.

д) Во всех расчетах величина Др в каждом опыте рассматривалась как 
самостоятельная размерно-чтлотностная фракция (см . табл .4 ,5 ).

Результаты расчетов приведены в таблицах 6 и 7.
Отметим также, что принятый приближенный метод пересчета по нашим 

оценкам может привести к занижению цифр менее, чем на 10%. Эти погреш
ности сопоставимы с погрешностями экспериментов (см . табл. 4 ,5 ) .  В  боль
шинстве случаев можно считать, что погрешности цифр, приведенных в таб
лицах 6 и 7 и относящихся ко вновь образованным размерно-плотностным 
фракциям, не превышают ±20% . Причем, погрешность малых цифр может быть 
существенно больше, чем больших.



Плотностные фракции, г/см^

2 ,6 2 8 -
2 ,6 3 3

2 ,6 3 3 -
2 ,6 3 8

2 ,6 3 8 -
2 ,6 4 3

2 ,6 4 3 -
2 ,6 4 8

2 ,6 4 8 -
2 ,6 5 3

0 ,2 6 0 ,0 2 0 ,0 0 6 _
0 ,1 4 0 ,0 2 0 ,0 0 7 0 ,0 1 —

0 ,0 5 0 ,0 2 0 ,0 0 6 0 ,0 0 9 -

0 ,0 3 0 ,0 2 0 ,0 0 8 0 ,0 0 5 0 ,0 0 2
0 ,01 0 ,0 1 0 ,0 0 7 0 ,0 0 6 0 ,0 0 2

198,431 0 ,1 5 0 ,0 1 0 ,0 0 2
0 ,0 8 0 ,0 7 0 ,0 2 0 ,0 0 3 -
0 ,0 3 0 ,0 3 0 ,0 0 9 0 ,0 0 4 0 ,0 0 1
0 ,0 0 7 0,1 0 ,0 0 7 0 ,0 0 2 0 ,0 0 1
0 ,0 0 8 0 ,0 1 0 ,0 1 0 ,0 0 4 0 ,0 0 1

0 ,0 0 5 198,551 0 ,0 3 0 ,0 0 3
0 ,0 0 6 0 ,0 6 0 ,0 3 0 ,0 0 5 -

0 ,0 0 3 0 ,0 1 0 ,0 0 8 0 ,0 0 2 0 ,0 0 0 7
0 ,0 0 1 0 ,0 0 3 0 ,0 0 4 0 ,0 0 1 0 ,0 0 0 7

0 ,0 0 0 9 0 ,0 0 6 198.871 0 ,0 2
- 0 ,0 0 3 0 ,0 6 0 ,0 3 -
- 0 ,0 0 2 0 ,0 2 0 ,01 0 ,0 0 2

0 ,0 0 0 5 0 ,0 0 2 0 ,0 0 7 0 ,0 0 3 -

0 ,0 0 0 8 0 ,0 0 2 0 ,0 0 4 0 ,0 0 4 0 ,0 0 0 6

0 ,0 0 8 199,251 0 ,0 2
- - - 0 Д 1 -
- - - 0 ,0 3 -

- - 0 ,0 0 3 0 ,0 2 0 ,0 0 0 7

Из таблиц 6 и 7 видно, что при любом разрушении изменяются и 
гранулометрия, и плотностные свойства кварцевого песка* Результаты поз
воляют оценить ряд характерных деталей обоих процессов. Для наглядности 
остановимся лишь на одном параметре таблиц. Разность между 100%  и остат
ком зерен ( в %) в исходной размерно-плотностной фракции после разрушения в 
в течение времени г обусловлена обоими процессами. Кривые на рис. 4  иллю
стрируют, во-первых, что при обоих типах разрушения с увеличением плотнос
ти исходного образца этот параметр уменьшается и имеет минимальное значе
ние для исходных фракций с плотностью 2 ,6 4 3 -2 ,6 4 8  г/см^, близкое к вели
чине плотности оптически чистых зерен. Во-вторых, при переходе, например, 
от фракции 2 ,6 2 3 -2 ,6 2 8  к фракции 2 ,6 4 3 -2 ,6 4 8  г /с ъ г  этот параметр при 
механическом разрушении уменьшается всего в ~ 1 ,9 раза, а при химическом -  
в ~  30  раз. Следовательно, скорость изменения размерно-плотностных свойств



Размерные 
фракции, мм

О
Плотностные фракции» г/см

2 ,6 0 8 -
2 ,6 1 3

2 ,6 1 3 -
2 ,6 1 8

2 ,6 1 8 -
2 ,6 2 3

2 ,6 2 3 -
2 ,6 2 8

0 ,2 5  -  0 ,2 0 4 ,8 8 |10,82| 5 2 ,4 3 5 ,8 0
0 ,2  -  0 ,1 6 0 ,4 7 2 ,1 5 3 ,6 9 0 ,5 2
Др = 1 3 ,6

0 ,2 5  -  0 ,2 0  
Др“ 5,41

0 ,3 2 0 ,9 2 138.671 5 0 ,1 2

0 ,2 5  -  0 ,2 0 0 ,4 6 |'66,5б|
0 ,2 0  -  0 ,1 6 У " - 0 ,5 8 0 ,3 5
Др= 2 ,2 4

0 ,2 5  -  0 ,2 0 0 ,0 2 0 ,1 2
0 ,2 0  -  0 ,1 6 - — — 0 ,0 2
Др= 2 ,1 0

0 ,2 5  -  0 ,2 0 _ 0 ,0 1
0 ,2 0  -  0 ,1 6 - - - -
Др= 0 ,5 4

0 ,2 5  -  0 ,2 0 _ _ а.
0 ,2 0  -  0 ,1 6 - — - -
Др = 0 ,4 5

0 ,2 5  -  0 ,2 0 «»
0 ,2 0  -  0 ,1 6 - - - -
Др= 0 ,3 8

П р и м е ч а н и е . Приведен процент от исходной навески образца» оказавшегося 
в разных размерно-плотностных фракциях после разрушения в течение 
времени гх. Рамкой обведены исходные образцы.

о
исходного образца кварца при изменении плотности зерен на ~ 0 ,0 2  г/см при 
химическом разрушении примерно в 15  раз больше, чем при механическом.

В заключение отметим, что цифры таблиц 6 и 7 каждого опыта, относящие
ся ко вновь образованным размерно-плотностным фракциям, несут основную,

т
§ 1

95

I I  
? 1  50 

. 1 *  и ,

О О О w

Тп=0J7 часа

tx =0,22 часа

2,9/8 2,928 2,938 2,698 
П лотность, г/с п 3

Р и с . 4 . Зависимость между плотностью 
и содержанием зерен кварца в исходной 
размерно-плотностной фракции, остающих
ся после разрушения в течение времени 
г = 0 ,1 7 8  часа (при механическом раз
рушении) и г  *0 ,2 2  часа (при химическом 
разрушении), ^ м . табл. 6 и 7



Плотностные фракции, г/см^

2 ,6 2 8 -
2 ,6 3 3

2 ,6 3 3 -
2 ,6 3 8

2 ,6 3 8 -
2 ,6 4 3

2 ,6 4 3 -
2 ,6 4 8

2 ,6 4 8 -
2 ,6 5 3

2,5.8 1 ,3 5 0 ,5 3
0 ,2 5 — — — —

4 ,0 0 0 ,7 7 0 ,6 6 -

2 6 ,9 2 1 ,80 0 ,2 9
0 ,2 9 0 ,0 2 — —

183.931 1 0 ,9 3 0 ,8 8 0 ,11
1 ,16 0 ,6 9 0 ,0 4 — “

0 ,1 3 194.921 4 ,0 8 0 ,1 3 0 ,0 3
0 ,0 1 0 ,0 9 0 ,0 5 0 ,0 1 —

0 ,0 2 0 ,1 6 195,631 3 ,5 6 0 ,11
- 0 ,01 0 ,0 8 0 ,0 4 0 ,0 0 4

_ 0 ,11 199.081 0 ,17
- - - 0 ,2 6 -

наиболее ценную информацию из проведенных экспериментов. Можно считать, что 
относительные значения этих цифр, полученные при лабораторных разрушениях 
кварцевого песка, в первом приближении правильно отображают процессы, име
ющие место при разрушении зерен кварца разных плотностей в природных ус
ловиях.
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ОБЪЯСНЕНИЯ К ТАБЛИЦАМ

К ст. А .Г, Коссовской 'Геокристаллохимия в решении проблем литологии'

Таблица I
а -  океанический ферримонтмориллонит из кремнисто-глинистой породы эоцена Атлан

тического океана. 2-й рейс 'Гломар Челленджер', обр. 8 -2 -3 -2 5 -2 7 , х 30 000. В ле
вом углу -  базальные отражения (001) от отдельной частицы ферримонтмориллонита;

б -  скол ферримонтмориллонитовой глины, меловые отложения Атлантического океана. 
2-й рейс 'Гломар Челленджер', обр. 9А -3 -1 , глубина 768 м, 'Стереоскан'. Деталь фо
тографии на обложке, х 30000

Таблица II
Кристобалит-клиноптилолитовая порода, эоценовые отложения Атлантического океана. 2-й 
рейс 'Гломар Челленджер', обр. 8А -2 -1 -33 -35 , глубина 295-296 м, х~10 000, 'Сте
реоскан'

а -  призматические кристаллы клиноптилолита; б -  таблитчатые кристаллы клиноптило- 
лита с разъеденными гранями

К ст. А.В. Сидоренко, Г.С, Гридаенко, 0.И, Луневой, М.И. Ильина, Св,А, Сидоренко и др. 
fКомплексное применение просвечивающей и растровой электронной микроскопии к изу- 
чению докембрийских пород'

Таблица  I

а, б -  биогенные структуры, выявленные в черных кремнистых сланцах свиты Онфервахт, 
Южная Африка, 'Стереоскан', х 3300;

Таблица  II

Углеродистые частицы (черное), извлеченные на реплики
а -  из черного кремнистого сланца свиты Онфервахт, х 12 000, б -  из черного квар

ца свиты кейв, х 12000

Таблица П1

Спайный скол черного кианита кейвских сланцев
а -  сросток шаровидных частиц графита, х 6600; б -  биогенные структуры (?),  

х 5000, 'Стереоскан'

Таблица  IV

Микровкрапленники пирита в шунгите
а -  изображение во вторичных электронах, х 2500; б -  в характеристическом рентге

новском излучении (FeK)

Таблица  V

Обломочный монацит в цементе кварца КМА
а -  изображение во вторичных электронах, х 920; б -  распределение церия на том 

же участке скола



Новообразованный минерал группы рутила в цементе кварцита КМА
а -  изображение во вторичных электронах, х 2500; б -  рас пре деление титана на том 

же участке

К ст. В .А. Ерощева-Шака, А. Л. Дмитрика, С «И, Ципурского 'Генетические структурно
морфологические особенности гидротермальных каолинитов Камчатки'

Та блица I

Сканирующие электронно-микроскопические снимки:
а -  агрегаты каолинита и галлуазита в породах, измененных действием гидротермаль

ных растворов, х 6000; б -  агрегаты каолинита в пропаренных породах, х 10 000. 
Электронно-микроскопические снимки, х 60 000:

в, г -  каолинит с галлуазитом из туфов, измененных действием гидротермальных рас
творов

Та блица II

а -  каолинит из пропаренных туфов; б -  каолинит из грязевых котлов и вулканчиков; 
в -  каолинит из термальных озер

К ст. О .С .  Ломовой 'Глубоководные палыгорскитовые глины Восточной Атлантики'( мате
риалы рейсов 2, 14 'Гломар Челленджер* *)

Таблица  I

Электронно-микроскопические снимки суспензий осадков, скв. 12
а -  ианопланктоново-фораминиферовые глины, обр. 43, х 13 300 (1  -  ферримонтмо- 

риллонит, 2 -  смектиты, 3 -  каолинит, 4 -  кокколит); б -  палыгорскитовые глины, обр. 
48, х 13 300 (1  -  палыгорскит, 2 -  смектиты, 3 -  каолинит)

Таблица  II

Электронно-микроскопические снимки осадков, скв. 12
а -  палыгорскитовые глины, обр. 52, х 13 300, суспензия (1  -  палыгорскит, 2 -  

смектиты); б -  поверхность скола пал ыгорскитов ых глин, обр. 50, х 10 000, сканирую
щий микроскоп

К ст. А.Ф. Федотова, Б.Б. Звягина 'Новые возможности съемки электронограмм монокрис
таллов в высоковольтном электронографе'

Таблица  I
*

а -  электронограмма плоскости (103 ) в обратной решетке, полученная при 0 = 0.
Для нее характерно чередование сильных рядов с h = 3n (через два на третий); б -  
электронограмма плоскости а * Ь *  обратной решетки (001)*, при 0 = 9  . В ней представ
лены все ряды с h = const без пробелов

Таблица II

а -  электронограмма плоскости (1 0 1 ), полученная при 0= 3 5 °3 0 '. В ней, как и на 
табл. I ,б, представлены все ряды с h  = const без пробелов, но расстояния между рядами 
увеличены и сетка рефлексов в большей степени искажена; б -  электронограмма, пока
зывающая чередование интенсивных рядов рефлексов через один: h=2n ; ф -  -5  50 , изоб
ражает плоскость (102 )*

К ст. И.П. Хаджи, С.С, Горохова 'Электронно-микроскопическое изучение процесса гра- 
фитизации органических веществ'

Таблица I

а -  выборочная графитизация растительных остатков; образование зародышей кристал
лов графита округлой и гексагональной формы; б -  активная графитизация растительных



остатков с образованием крупных кристаллов графита; Р -15 катм; t -  20 мин; Т «  
1050°С; х 30 000

Таблица  II

Активная графитиэация растительных остатков с образованием крупных кристаллов гра
фита; Р *15 катм; t *20 мин

а -  T sl050 °C , х 45 000; б -  Тв1250°С, х 36 000

Таблица  III

Кристаллы графита из докембрийских толщ Уралтау, метаморфиэованных в условиях фа
ции зеленых сланцев

а -  х 17 000; б -  х 40 000

К ст. А.Л. Дмитрика, В.И. Копорулина, HJL Серебренниковой 'Об изучении туфогенных
пород под электронным микроскопом методом реплик'

Т аблицаI

а, б -  электронно-микроскопический снимок реплики монтмориллонитизированного туфа, 
х 13 300; в -  плоскость скола цеолитиэированного туфа, ориентированная вдоль удли
нения кристаллов, х 13 300

Таблица II

Плоскость скола цеолитиэированного туфа, ориентированная:
а -  под углом к удлинению; б -  перпендикулярно к нему, х 13 300; в -  обломок 

(вулканическое стекло, кварц, полевой шпат?) из цеолитиэированного туфа, х 7500
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Геокристаллохимия в решении проблем литологии. К о с с о в с к а я  А.Г. 'Кристаллохимия ми
нералов и геологические проблемы*. М ., 'Н аука*, 1 9 7 5  г.

Геокристаллохимия -  новый раздел в генетической минералогии. Сущность данного на
правления заключается в возможности рассматривать на кристаллохимическом уровне 
эволюцию некоторых минералов-индикаторов (слоистых силикатов, цеолитов) в породах 
различных геологических формаций, образующихся или преобразующихся в определенном 
диапазоне изменяющихся физико-химических и термодинамических обстановок.

Рассматриваются результаты и перспективы использования данного направления при 
изучении аутигенного силикатного минералообраэования в океанах, предлагается новая 
модель океанического глинообраэования, разбирается роль цеолитов в океанических осад
ках и породах. Рассматриваются вопросы использования данного подхода в проблеме эпи
генеза и метаморфизма. Намечаются пути применения геокристаллохимии к разработке не
которых проблем современной геологии. Возможность рассматривать геологические про
цессы на кристаллохимическом уровне по специфике 'атомных конструкций* определенных 
минералов позволяет сопоставить этот подход в геологии с принципами молекулярной 
биологии. Библ. 4 6  назв. Фототабл. 2.

УДК 5 5 2 .1 4 .1 6 + 5 4 9 (1 )— * -5 4 9  ( 2 6 )

Минеральные индикаторы геотектонических типов регионального эпигенеза и его сопряже
ние с метаморфизмом на континентах и в океанах. К о с с о в с к а я  А .Г., Ш у т о в  В.Д. 
'Кристаллохимия минералов и геологические проблемы*. М ., 'Н аука*, 1 9 7 5  г.

Рассмотрены процессы минералообраэования и выделены минеральные индикаторы раз
личных зон регионального эпигенеза на континентах и в океанах. На континентах выявлены 
три типа регионального эпигенеза, определяющиеся различными термобарическими условия
ми постседиментационного преобразования осадочных и вулканогенных комплексов. Первый 
тип характерен для складчатых поясов континента; в платформенном чехле он сильно ре
дуцирован. Второй и третий типы связаны со спаренными поясами контрастных термобари
ческих обстановок, характеризующих так называемые активные окраинные континенты. 
Показано, что выделенные типы регионального эпигенеза наследуются и продолжаются 
разными сериями метаморфических фаций. Подчеркивается, что процессам как регионального 
эпигенеза, так и регионального метаморфизма на континенте свойствен прогрессивный ха
рактер и главным образом изохимическое преобразование пород.

На основе изучения кернового материала по скважинам рейса 2 'Гломар Челленджер* 
в Атлантическом океане и нескольким скважинам рейса 2 0  -  в Тихом океане, рейса 
27 -  в Индийском океане, а также обобщения литературного материала по изучению осад
ков первого и второго слоев океанов охарактеризован процесс океанического эпигенеза 
и выяснен характер его сопряжения с океаническим метаморфизмом. Илл. 4 . Библ. 4 0  назв.

УДК 5 4 9 .6 :5 4 8 .3 1

Структурные и кристаллохимические особенности слоистых силикатов. Д р и ц  В .А . 'Кристал
лохимия минералов и геологические проблемы*. М ., 'Н аука*, 1 9 7 5  г.

Анализируются вариации индивидуальных межатомных расстояний и углов между связями 
в тетраэдрах слоистых силикатов. Показано, что существует связь между смещением катиона 
из центра тяжести тетраэдра в сторону апикального аниона и усилием связи, приходящимся 
на данный анион от окружающих его катионов. Выведен ряд эмпирических соотношений, 
позволяющих на основании данных о составе и размерах элементарной ячейки минерала 
рассчитывать средние межатомные расстояния в тетраэдрах и октаэдрах слоистых сили- * 
катов. Табл. 6 . Илл. 4 . Библ. 32  назв.

УДК 6 2 1 .3 8 5 .8 3 3 :5 5 1 .7 1 / 7 2

Комплексное применение просвечивающей и растровой электронной микроскопии к изучению 
докембриАских пород. С и д о р е н к о  А .В ., ^ р и ц а е н к о  Г.С ., Л у н е в а  О.И ., И л ь и н  М .И ., 
С и д о р е н к о  С в .А ., П е т р о в а  Т .Л . 'Кристаллохимия минералов и геологические пробле
мы*. М ., 'Н аука*, 1 9 7 5  г.

Комплексное применение просвечивающей и растровой электронной микроскопии, в со
четании с микродифракцией и микроанализом соответственно, рассматривается на приме
рах исследования представительных пород докембрия, предварительно изученных тради
ционными методами: 1 ) черных кремнистых сланцев свит Фиг-Три и Онфервахт (Южная



Африка); 2 )  кианитовых сланцев Кейв, как носителей дисперсных форм углерода; 3 )  шун
гитов, как проявлений крупных скоплений органического материала; 4 )  кварцитов, как 
типичных продуктов м еханогенеза. Библ. 3 9  назв. Фототабл. б .

УД К  5 4 9 .1 :5 4 8 .3 1

Кристаллохимия диоктаэдрических слюд, хлоритов и корренситов как индикаторов геоло 
гических обстановок. К о с  с о в е  к а я  А .Г ., Д р и ц  В . А . '  Крист аллохимия минералов и гео 
логические п р о б лем ^ '. М ., 'Н а у к а ", 1 9 7 5  г.

Современный период развития литологии характеризуется бурным расширением сферы 
исследуемых явлений и объектов. В  число важнейших проблем входят: 1 ) изучение осо
бенностей минералообразования вулканогенно-осадочных комплексов геосинклинальных 
областей и выявление минеральных индикаторов эпигенеза, метаморфизма, подводной и 
наземной гидротермальной деятельности; 2 )  изучение специфики силикатного минерало
образования в современных и древних океанических осадках; 3 )  исследование особенно
стей процессов минералообразования при формировании древних метаморфических ком
плексов.

Несмотря на широту и разносторонность перечисленных проблем в процессе их разра 
ботки может быть использован общий методологический подход. Сущность его  заклю ча
ется в нахождении минералов-индикаторов, кристаллохимические и структурные особен
ности которых будут нести ясную информацию о специфике того или другого явления.
В числе таких индикаторов одно из важных мест займут минералы со слоистыми струк
турами и цеолиты. Рассм атривается несколько вариантов подобной информации на приме
ре диоктаэдрических слюд, хлоритов, корренситов и цеолитов. И лл. 6 . Библ. 3 4  назв.

У Д К  5 5 3 .6 2 3 .5 4 :5 4 8 .3 1

Кристаллохимические особенности минералов группы глауконита в решении вопросов па
леогеографии, геохронологии и эволюции осадконакопления. Н и к о л а е в а  В .И .. Б о р о д а -  
е в с к а я  З .В ., Г о л у б е в а  Г .А . 'Кристаллохим ия минералов и геологические проблем ы '. 
М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

В  группу глауконита объединены три его  разновидности: ж елезистая ( F e^+ ) -  собст 
венно глауконит, алюминиевая -  сколит, и магнезиальная -  селадонит. Рассматриваю тся  
изоморфные замещения и общая формула минералов на основе статистического анализа  
около 8 0 0  химических анализов. Отмечается специфичность состава минералов в зависи
мости от типа и возраста вмещающего комплекса пород. Показы вается, что кристалло
химические данные являются основой при использовании этих минералов как индикаторов 
при решении вопросов палеогеографии, геохронологии, а также при выявлении общих черт 

эволюции осадконакопления. Библ. 1 3  назв.

У Д К  5 5 3 .6 2 3 .5 4 :5 5 2 .1 4 4

Кристаллохимия глауконита как индикатора фациальных условий его  образования и пост
ое димент анионного изменения. Ш у т о в  В .Д .. К а ц  М .Я .. Д р и ц  В .А ..  С о к о л о в а  А .Л .,  
К а з а к о в  Г .А . 'Кристаллохим ия минералов и геологические проблем ы '. М .,  'Н а у к а ',  
1 9 7 5  г .

Экспериментальное изучение кристаллохимической гетерогенности 'м оном инеральны х' 
образцов глауконита в совокупности со статистическим анализом химического состава  
по литературным данным позволили получить схем у формирования глауконита и его  п ост -  
седиментационного изменения. И лл. 3 . Библ. 1 9  назв.

У Д К  5 4 9 .6 2 3 .9 :5 4 8 .3 1 2

Вариации структурного совершенства каолинита как типоморфная особенность. Р у с ь к о Ю . А .  
'Кристаллохим ия минералов и геологические проблем ы '. М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

В  работе изложены результаты рентгенографического изучения относительной степени 
упорядоченности кристаллической структуры каолинитов из многочисленных профилей вы
ветривания различных кристаллических пород Украинского кристаллического щита. На ос
новании полученных данных о существовании, относительной распространенности и простран
ственно-генетической приуроченности структурных модификаций каолинита, а также известных 
сведений о кристаллогенетических факторах и физико-химических условиях кристаллизации  
этого минерала делается вывод о том, что вариация структурного совершенства каолинита 
является достаточно чувствительной типоморфной особенностью. И лл. 3 . Библ. 2 3  назв.



Генетические и структурно-морфологические особенности гидротермальных каолинитов 
Камчатки. Е р о щ е в - Ш а к  В . А . , Д м и т р и и  А .Л .,  Ц и п у р с к и й  С .И . 'Кристаллохимия  
минералов и геологические проблем ы '. М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

Каолиниты в различных типах гидротермально измененных пород Камчатки характери
зуются хорошо выраженными псевдогексагональны ми кристаллами. В  случаях сильного  
изменения pH гидротермальных растворов в сторону увеличения кислотности ранее сфор
мировавшийся каолинит частично растворяется по плоскости ( 0 0 1 ) .  В  этих условиях фор
мируется галлуазит. При барбатации туфов и суспензировании их гидротермальным рас
твором каолинит утрачивает признаки растворения. Р езки х  структурных изменений при этом  
не наблюдается. Элементарная ячейка каолинита остается триклинной. Формирование каоли
нита с псевдоэлементарной ячейкой осущ ествляется в условиях резкого перепада темпера
тур конденсируемого пара в пропариваемых туфах. Библ. 1 назв. Фототабл. 2 .

УД К  5 4 8 .7 3 5 .4

Структурная идентификация и вариации структурной упорядоченности природных разновид
ностей талька. С м о л и н  П .П ., З в я г и н  Б .Б .,  Д р и ц  В .А .,  С и д о р е н к о  О . В . , А л е к с а н д -  

р о в а  В .А . 'Кристаллохим ия минералов и геологические проблем ы '. М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г .

Комплексом структурно-минералогических методов изучены природные тальки из де
сяти различных месторождений С С С Р  двух генетических типов. Экспериментально уста
новлен структурно упорядоченный однослойный триклинный тальк, выявлены формы про
явления структурной неупорядоченности Тальков и рассмотрены взаимосвязи между осо
бенностями структуры, составом  и условиями образования тальков. Т аб л . 3 . Библ. 17 назв.

У Д К  5 4 9 .6 2 3 .8 1

Уточнение кристаллической структуры талька. Д р и ц  В .А .,  А л е к с а н д р о в а  В .А .,  С м о -  

л и н  П .П . 'К ристаллохим ия минералов и геологические проблем ы '. М .,  'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

Проведен полный структурный анализ талька с определением координат атомов и меж
атомных расстояний. Анализируется характер искажений структуры талька в зависимости  
от особенностей состава этого минерала. Т абл . 1. И лл. 2 . Библ. 2 назв.

УД К  5 4 9  ( 2 6 1 / 2 6 4 )

Глубоководные палыгорскитовые глины Восточной Атлантики (м атериалы  рейсов 2 ,1 4  
Т ло м ар  Ч ел л е н д ж е р '). Л о м о в а  О .С . Кристаллохимия минералов и геологические проб

лем ы '. М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г .
Приведены данные минералогического и химического анализа палыгорскитовых глин 

эопенового возраста, вскрытых скв. 12  рейса 2 'Г лом ар  Ч еллен д ж ер ', а также перекры
вающих их алевротуффитовых поликомпонентных глинистых и карбонатных осадков плио
цена. Рассм отрение литологических-особенностей и минеральных парагенезов толщи па
лыгорскитовых глин, прослеженной скв. 1 2  рейса 2 и скв. 1 3 7 -1 4 1  рейса 1 4  в пре
делах подошвы континентального склона Западной Африки, позволило выявить специфический 
'дискретны й ' характер толщи, обусловленный п ят нисто-лин зов и дны м распределением продук
тов вулканизма различного состава и типа. Палыгорскитовые глины образовались из д и - ‘ 
сперсных гиалокластовы х вулканитов щелочного состава под воздействием эксгаляционно- 
гидротермальных поровых растворов в пределах активной тектонической зоны, включающей 

вулканические архипелаги островов Мадейры, Канарских и Зеленого мыса. Т абл . 4 .
Библ. 2 8  назв. Фототабл. 2 ..

УД К  5 4 9 .9 0 3 .5

Сравнение рассчитанных и экспериментальных дифракционных картин для смешанослойных 
минералов, содержащих каолинитовые слои. С а х а р о в  Б .А .,  Д р и ц  В .А . 'Кристаллохим ия  
минералов и геологические проблем ы '. М .,  'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

В  работе рассмотрен метод расчета дифракционных картин от смешанослойных струк
тур, учитывающий рассеивающие способности различных типов слоев , конечную толщину 
кристалла и разный характер чередования слоев . Получаемые дифракционные картины мож
но непосредственно сравнивать с экспериментальными дифрактограммами. Рассмотрены  
некоторые модели смешанослойных структур, содержащих каолинитовые слои, и проведен  

анализ дифракционных картин, рассчитанных для разных моделей смешанослойных струк
тур, содеражащих 7Я слои. Установлено хорошее соответствие рассчитанных и экспери -



ментальных дифракционных кривых для двухкомпонентного смешанослойного минерала 
каолинит -  монтмориллонит и для трехкомпонентных смешан ос лойных образований каоли
нит -  монтмориллонит -  иллит. Т абл . 1 . Илл. 8 .  Библ. И н а з в .

УД К  5 4 8 .7 4 :5 4 9 .6 2 3 .8 1

Новые возможности съемки электронограмм монокристаллов в высоковольтном элект р о -  
нографе. Ф е д о т о в  А .Ф ., З в я г и н  Б .Б . "Кристаллохимия минералов и геологические п ро - 
блем ы '. М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

Используя преимущества высоковольтной электронографии в исследовании монокристал
лов, предлагается производить съемку при заранее рассчитанных углах  наклона кристалла  
вокруг фиксированных осей, при которых получаются рациональные сечения обратной ре
шетки. В  сериях электронограмм, таким образом , накапливается ценная и оригинальная 

дифракционная информация. Метод иллюстрируется примером съемки монокристалла талька, 
поворачиваемого на дискретные углы вокруг оси Ъ, Илл. 1. Фототабл. 2 .

У Д К  5 4 9 .6 2 3 .9 3 :5 4 3 .4 2 2 .8

Исследование А) -  замещенного монтмориллонита. М у р а в ь е в  В .И ., С а х а р о в  Б .А . 'К ри 
сталлохимия минералов и геологические проблем ы '. М .,  'Н а у к а ',  1 9 7 5  г .

Исследовались свойства A l-зам ещ енного монтмориллонита и его  способность реагиро
вать на стандартные тэсты, используемые при определении монтмориллонитовых минералов. 
Методом дифрактометрии установлено, что AL-замещенный монтмориллонит сохраняет спо
собность к разбуханию в глицерине, но не может необратимо сорбировать L i+ . Показано, 
что метод Грин-Келли, используемый для идентификации бейделлита в рассмотренном  
случае неприменим. Рекомендуется прямой рентгеноспектральный метод определения ко
ординации А1 по положению Ка -линии в спектре. Т аб л . 1 . Библ. 1 1  назв.

У Д К  5 3 9 .2 6 :5 4 9 .6 2 3 .5

О  возможности использования ориентированных препаратов для регистрации небазальны х  

рентгеновских отражений в тонкодисперсных слоистых силикатах. К р и н а р и  Г .А . 'К р и -  
сталлохимия минералов и геологические проблем ы '. М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

Описывается метод, позволяющий получать с ориентированного дифрактометрического 
препарата полный набор не только базальны х, но и небазальны х рентгеновских отражений. 
Для этого пленка ориентированных частиц отделяется от подложки и осущ ествляется  
съемка 'н а  просвет '. Изменяя угол  между прямым рентгеновским лучом и плоскостью  
препарата, можно добиться резкого усиления интенсивности одних рефлексов и полного 
исчезновения других. Даются формулы и таблицы, позволяющие подбирать оптимальные 
начальные условия для выделения наиболее информативных отражений и проводить в не
которых случаях их индицирование. Приводятся примеры практического использования ме
тода для определения политипных модификаций слюд в многофазных систем ах, прецезион- 
ного измерения параметра 6q и исследования степени трехмерной упорядоченности см екти - 
тов. Т аб л . 1 . И лл. 4 . Библ. 5  назв.

УД К  5 4 9 .6 2 3 .9 1 :5 4 8 .3

Новое в области моделирования структурных преобразований глинистых минералов. Ф р а н к — 
К а м е н е ц к и й  В .А .,  К о т о в  Н .В . 'Кристаллохимия минералов и геологические проблем ы '. 
М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

Обобщаются экспериментальные данные о структурных преобразованиях каолинита в 

К, N a, С а , M g-хлоридны х, сульфатных и карбонатных гидротермальных средах

= 1 0 0 0  к г/см ^ , Т  = 2 0 0 - 5 0 0 ^  при различных экспозициях). Пооцессы изменений каоли
нита носят трансформационный характер и обычно протекают последовательно в три этапа: 1 - й -  
начальных изменений, когда синтезируются бейделлитоподобная (с  К, N a, С а-хлори д ам и , 
сульфатами, карбонатами) или серпентиноподобная (с  M gCO ^) фазы; 2 -й  -  синтеза проме
жуточных смешанослойных фаз в их упорядоченном и частично упорядоченном вариантах;
3 -й  -  формирования конечных продуктов (слю д, хлоритов и п р .). Выявлено наследование 

политипии при переходе от каолиновых минералов к диоктаэдрическим слюдам (с  KCI )  
и триоктаэдрическим ( Al ,  Mg) серпентинам (с  M gCO^). На примере синтезов по A l - S i  ге 
лям (каолинит, пирофиллит, смешанослойные фазы и пр.) показаны различия в формирова
нии структурных фрагментов -  простейших строительных единиц новообразуемых структур:
1 ) Si—О и А1—ОН (чистые 1 ^ 0  -паровы е среды ); 2 )  ( Si ,  А1) -О ,  Si —0 ,А 1 —ОН (гидротерм аль
ные среды с минерализующими добавками). Илл. 4 . Библ. 2 0  назв.



Гидротермальный эксперимент при моделировании структурных преобразований глин. К о 
т о в  Н .В . "Кристаллохимия минералов и геологические проблемы ". М ., "Н ау к а ", 1 9 7 5  г.

На основании экспериментального изучения структурных и фазовых преобразований ми
нералов группы каолинита, монтмориллонита, слоисто-ленточны х силикатов при повышенных 
Р -  7 -  А параметрах рассмотрены дегидратационная и дегидратационно-ионная модели регио
нального эпигенеза осадочных отложений. Использование расчетных методов термодинами
ки позволило сопоставить эти модели в координатах и ^  ~

В  итоге получены количественные диаграммы, позволяющие оценивать термодинамические 

параметры постдиаГенетических преобразований пелитовых осадков в процессах, сходных 
с исследованными экспериментально. Илл. 4 . Библ. 2 3  назв.

УД К  5 4 9 .6 2 3 .7 .0 7

Синтез серпентиновых и хлоритовых минералов при повышенных температурах и давлени
ях. С о к о л о в а  М .Ф . "Кристаллохимия минералов и геологические проблемы ". М ., "Н ау ка ",  
1 9 7 5  г.

Экспериментами в относительно "м ягких" гидротермальных условиях ( Т  = 3 0 0 ° С ;  Р =
= 2 0 0  ат ) показано, что равновесными продуктами изменения главнейших породообразую
щих минералов осадочных пород, глинистых минералов и полевых шпатов в магниевой  
среде являются серпентиновые минералы. Политипы формирующихся серпентиновых минера
лов определяются пропорциями кремния и алюминия в исходных минералах. Процесс пре
образования алюмосиликатов в серпентиновые минералы протекает либо непосредственно, 
либо с участием промежуточных метастабильных монтмориллонит-хлоритовых фаз. Форми
рованию метастабильных продуктов благоприятствует высокое содержание кремния в ис
ходных минералах и наличие в их составе и (и ли ) в составе реакционных растворов ка
тионов N a, Са, К. Генетические связи между аутигенными хлоритами и серпентинами 
осадочных пород обратны тем , что установлены для хлоритов и серпентинов метаморфи
ческих пород. И лл. 1 . Библ. 15  назв.

УД К  5 4 9 .6 2 3 .9 .0 2

Эпигенетическая зональность и координационное положение А1 в диоктаэдрических мине
ралах  глин, Г Г о м а ш е н к о  A.HJ. Ф р а н к - К а м е н е ц к и й  В .А ..  К о т о в  Н .В . "К р и сталло - 
химия минералов и геологические проблемы ". М .,  "Н ау к а ", 1 9 7 5  г.

Проведено экспериментальное гидротермальное преобразование каолинита и А1—Si геля  

при повышенных Т = 4 5 0 - 5 0 0 ° С  и Р = 1 0 0 0  кг/см ^ в различных минерализованных рас
творах. Критерием направленности минералообразования может служить координированность 
А1 в новообразуемых структурах, позволяющая с единых позиций рассматривать последо
вательное превращение фаз. Установлено, что ведущим фактором, контролирующим коорди
нацию А1 в новообразованиях, является pH среды. В  кислых растворах (pH  = 2 - 5 )  форми
руются силикаты AlVI ;  каолинит, пирофиллит, а в щелочных (pH  = 1 0 )  -  каркасные алю
мосиликаты: нефелин, нозеан, канкринит, в которых А1 находится в тетраэдрической ко
ординации. Специфика воздействия солевого состава растворов определяется изменением  
кислотно-щелочных свойств последних, что связано с гидролизом солей при повышенных 
температурах. Сопоставление результатов экспериментов с природными наблюдениями 

направленного изменения терригенных осадочных пород позволяет рассматривать степень 
координированности А1 в качестве палеогидрохимического индикатора условий минерало
образования. И лл. 2 . Библ. 7 назв.

У Д К  5 4 9 .6 2 3 .9 :5 4 8

Процессы упорядоченности -  разупорядоченности при прогрессивных трансформациях као
линита и монтмориллонита. Г о й л о  Э .А . "Кристаллохимия минералов и геологические проб - 
лем ы ". М ., "Н ау ка ", 1 9 7 5  г.

Рассмотрены этапы экспериментальных трансформационных преобразований каолинита, 
монтмориллонита и бейделлита в слюды и смешанослойные фазы при Ppj q = 1000 кг/см^;

7 = 2 0 0 - 5 0 0 ° С ,  за  3 - 7 0  часов с добавками хлоридов К, Na, Са, Mg. Установлено, что 
стадийность данных твердофазовых переходов является следствием преемственности струк
турных особенностей исходного материала в новообразованиях и наиболее четко реализу
ется в последовательном изменении структурной упорядоченности реагирующих фаз: их 
смешанослойности, политипии, изоморфизме и прочих дефектных формах. Выявление и и зу -



чение переходных рядов среди диоктаэдрических фаз, типичных для эпигенеза, начального 
метаморфизма и гидротермального изменения осадочных пород, дает важную информацию 
о механизмах и конкретных условиях протекающих реакций: активности среды, инертности 
структурного каркаса исходных фаз, температуре, давлении, интенсивности обмена с внеш
ней средой и т.д. Табл* 1 . И лл. 1 . Библ. 2 2  назв.

У Д К  5 4 9 .5 1 4 .5 1 :5 4 9 ,0 1

Эволюция типоморфных особенностей обломочного кварца в постседиментационных процес
с ах . С и м а н о в и ч  И .М . 'Кристаллохим ия минералов и геологические проблем ы '. М .,  
'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

Для неизмененной зрелой песчаной породы, состоящей из смеси кварцевых обломочных 
зерен различного генезиса, характерно неупорядоченное распределение типоморфных приз
наков кварца, но с некоторой тенденцией преобладания тех или иных признаков, в зависи
мости от специфики источников сноса. Этот набор типоморфных признаков сохраняется до 
стадии глубинного эпигенеза включительно. На стадии м етагенеза развивается метаморфизм  
обломочного кварца, заключающийся в постепенной трансформации первичных типоморфных 
признаков; очень характерны вторичное дофинейское двойникование и пластическая дефор
мация кварца. Следующая стадия (протометаморфизм) характеризуется прогрессирующим  
метаморфизмом обломочного кварца и развитием ряда бластопсаммитовых структур -  от 

начального рекристаллизационного до полного бластеза . Исчезают проявления пластичес
кой деформации и дофинейские двойники. В  стадии полного метаморфизма заверш ается  

преобразование обломочного кварца. Для кварцевых песчаных пород характерны структуры  
полнобластические (гранобластовы е) и собирательного бластеза . Т абл . 1 . И лл. 1 . Библ.
11  назв.

У Д К  5 4 9 .6 7  (4 7 + 5 7 )

Распространение цеолитов в вулканогенно-осадочных отложениях С С С Р  и некоторые фи
зические методы их изучения. М и х а й л о в  А .С . ,  В л а с о в  В .В .,  В а р ф о л о м е е в а  Е .К .,  
Ш л я п к и  н а  Е .Н . 'Кристаллохим ия минералов и геологические проблем ы '. М ., 'Н а у к а ',  
1 9 7 5  г.

Цеолиты в осадочных и вулканогенно-осадочных комплексах на территории С С С Р  имеют 
региональное распространение. Выделяются пять типов цеолитсодержащих пород: 1 )  оса
дочные породы морских эпиконтинентальных бассейнов в основном м елового и палеоге
нового возраста (цеолиты представлены клиноптилолитом и гейландитом ); 2 )  цеолитизи- 
рованные витрокластические пепловые туфы липаритового и дацитового состава (цеолиты  

представлены клиноптилолитом, морденитом, аналышмом, филлипситом, эрионитом, ш абази - 
т о м ); 3 )  ломонтитовые песчаники; 4 )  цеолитсодержащие породы коры выветривания;
5 )  анальцимсодержащие- осадочные породы., образовавшиеся в аридных условиях и свя
занные с красноцветными осадками.

Приводятся результаты химического, дифференциально-термического, рентгенографичес
кого и инфракрасноспектроскопического изучения цеолитизированных ( клиноптилолитовых) 
туфов ряда месторождений С С С Р . Т а б л . 1. И лл. 5 .  Библ. 1 3  назв.

У Д К  5 4 9 .6 7 :5 5 2 .1 4 4

Особенности цеолитообразования в условиях современного гидротермального процесса. 
П е т р о в а  В .В . 'Кристаллохим ия минералов и геологические проблем ы '. М ., 'Н а у к а ',
1 9 7 5  г.

Д ается сравнительная характеристика особенностей цеолитовой минерализации, образо
ванной при гидротермальном и диагенетическом процессах. Д елается вывод, что породы, 
цеолитизированные при современном гидротермальном и диагенетическом процессах, нель
зя объединять в одно понятие региональной цеолитовой минеральной фации. Т аб л . 1 . Библ.
9  назв.

УД К  5 5 2 .5 8 :5 4 8 .7 5

Структура и растворимость биогенного кремнезема. П л ю с н и н а  И .И ., Л е в и т а н  М .А .  
'Кристаллохимия минералов и геологические проблем ы '. М .,  'Н а у к а ',  1 9 7 5  г .

В работе описаны методика и результаты исследования скелетов радиолярий, 'с т е к 
лянны х' губок и панцирей диатомовых водорослей методами инфракрасной спектроскопии  
и термического анализа. Полученные данные использованы для интерпретации результатов  
экспериментов по растворимости биогенного кремнезема. Т аб л . 1 . И лл. 1 . Библ. 17  назв.



Ксонотлит иэ офиолитового комплекса Северного Сахалина. Ю р к о в а  Р .М ., Д м и т р и и  А .К .,  
С о к о л о в а  А .Л . ' Кристаллохимия минералов и геологические проблемы*. М ., 'Н а у к а ',1 9 7 5  г.

Результаты  детального структурно-минералогического исследования образцов ксонот- 
лита Северного Сахалина в сочетании с литературными данными позволили сделать вы - 
врд о возможности использования этого минерала в качестве индикатора условий фор
мирования вмещающих пород и комплексов. Т аб л . 2 . Библ. 1 3  назв.

УД К  6 2 1 .3 8 5 .8 3 3 :5 5 3 .9 1 1

Электронно-микроскопическое изучение процесса графитизации органических веществ.
Х а д ж и  И .П ., Г о р о х о в  С .С . 'Кристаллохимия минералов и геологические проблем ы '.
М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

Экспериментальными работами показано, что на графитизацию органических веществ, 
кроме температуры, активное воздействие оказывает давление. С огласно анализу данных 
дифрактограммы и электронной микроскопии при давлении в 1 5  катм выборочная графи- 
тизация современных растительных остатков отмечается в опытах продолжительностью  

1 5  минут при температуре 8 7 5 ° С .  Полная их графитизация происходит при повышении 

температуры до 1 4 5 0 ° С  при сохранении остальны х параметров опытов. Образующиеся 
кристаллы графита сравнимы с кристаллами графита из древних толщ У рала , м етам ор- 
физованных в условиях эеленосланцевой и амфиболовой фаций метаморфизма. Илл. 1.
Библ. 9  назв. Фототабл. 3 .

УД К  5 4 9 .1 :5 3

Новый подход в минералогических исследованиях зернистых или пластинчатых 'м он ом и - 
неральны х' образцов. К а ц  М .Я . 'Кристаллохим ия минералов и геологические проблем ы '. 
М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

На примере исследования как каркасных, так и слоистых минералов показано, что все  
природные мономинеральные образцы гетерогенны, и поэтому наиболее перспективно об
разцы горных пород исследовать по схем е: порода -  мономинеральные фракции, выделенные 
из породы, -  разные типы зерен, выделенные из мономинеральных фракций. И лл. 5 . Библ. 
1 8  назв.

УД К  5 4 9 .1 :5 3 :5 4 9 .5 1 4 .5 3

Использование комплекса некоторых физических методов для выяснения генезиса силици- 
тов. С е н ь к о в с к и й  К).Н. 'Кристаллохим ия минералов и геологические проблем ы '. М .,  
'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

Приведены результаты комплексного изучения аутигенного кремнезема литологических 
разновидностей (глобулярны х, кристаллических и др .) биогенных, критобиогенных и крип
тогенных силицитов платформенных формаций ю го-запада Европейской части С С С Р  и дру
гих  регионов, полученные на основании использования новейших физических и минералоги
ческих методов исследований ( дифрактометрия, электронная микроскопия, И К -сп ектроско - 
пия и т .д .) с привлечением имеющихся в литературе данных м асс-спектрометрического  
определения изотопного состава кислорода. Рассмотрены  структурные особенности, гене
тическая природа и эволюция аутигенного кремнезема. Охарактеризованы метастабильные 

фазы кремнезема -  опал, опал-кристо бал ит - I опал-кристобалит - II и низкотемператур
ный кристобалит осадочного происхождения. Прослежено развитие этих форм кремнезема  
в разрезе  осадочного чехла Восточно-Европейской платформы и Предкарпатского прогиба 
и выделены в пределах верхней части зоны катагенеза три подзоны: опаловая, оп ал -кр и -  
стобалитовая и кристобалитовая. И лл. 1 . Библ. 2 4  назв.

УД К  5 4 8 .3 :5 4 9 .7 5 3 .1 1 :5 4 3 .4 2 2 .2 4

Кристаллохимические особенности минералов группы апатита по данным инфракрасной 
Спектроскопии и ядерного магнитного резонанса. К н у б о в е ц  Р .Г .,  К и с л о в с к и й  Л .Д .

'Кристаллохимия минералов и геологические проблем ы '. М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

Обнаружено существование водородных связей ОН . . .  и ОН . .  .О  вдоль гексагональ
ной оси апатита. Р езк ое  увеличение интенсивности валентных колебаний гидроксильных 
групп, уменьшение частоты этих колебаний, появление дополнительных либрационных ко
лебаний О Н -групп  -  таковы признаки наличия водородной связи в апатите по данным И К -  
спектроскопии. М етодом протонного магнитного резонанса установлено, что при замеще
нии фтора на гидроксильную группу в апатите последняя не занимает позиции фтора, а



смешается вдоль гексагональной оси кристалла, образуя пары К—Н с расстоянием, 
равным 2 , 0 1Я . Впервые обнаружен эффект влияния водородной связи на химический сдвиг 
ЯМР F *9. Образование водородной связи в апатите в два раза  уменьшает анизотропию  
химического сдвига Я М Р  . Показано, что водородная связь в апатите образуется  
только в условиях высоких температур и давлений. Это позволяет методом И К -сп ект р о -  
скопии различать вы соко- и низкотемпературные минералы группы апатита. И лл. 6 .

У Д К  5 5 2 .5 5 1 :6 2 1 .3 8 5 .8 3 3

Об изучении туфогенных пород под электронным микроскопом методом реплик. Д м и т р и и  А.  Л. ,  
К о п о р у л и н  В .И ., С е р е б р я н н и к о в а  Н.Д. 'Кристаллохим ия минералов и геологические  
проблем ы '. М .,  'Н а у к а ',  1 9 7 5  г .

Образцы глинизированных и цеолитизированных туфов изучались методом реплик под 
электронным микроскопом. Глинистый материал в породах представлен монтмориллонитом  
или смешанослойными минералами ряда гидрослюда -  монтмориллонит, цеолит-клиноптиг  
лолитом. Выявлены резкие различия микроструктуры поверхности скола для глинистого  

м атериала и цеолита. Для первого характерна мелкообломочная беспорядочная структура, 
а для клиноптилолита -  крупноблочная удлиненно-призматическая, раковистая или пористо
губчатая. М етод может быть применен для изучения туфогенных пород и выяс
нения соотношения слагающих их компонентов. Т абл . 1 . И лл. 1 . Библ. 4  назв. 
Фототабл. 2 .

УД К  5 4 3 .4 2 2 .2 4 :5 4 9 .5 1 4 .5 1

Применение ИК-спектроскопии и Э П Р  к изучению геохимических особенностей формирова
ния кристаллов кварца. К о м о в  И .Л ., Х е т ч и к о в  Л .Н ., Ц и н о б е р  Л .И ., С а м о й л о в и ч М . И .  

'Кристаллохим ия минералов и геологические проблем ы '. М .,  'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

Проведено систематическое изучение инфракрасных спектров поглощения, а также рас 
пределение структурной примеси алюминия по данным Э П Р  в кристаллах кварца из раз
личных хрусталеносны х провинций С С С Р . Разработана  рациональная методика обобщения 
результатов измерения И К -п олос  поглощения. Установлена четкая зависимость изменения 
ИК—спектров и спектров Э П Р  в кварце от температуры формирования, скорости роста, 
кислотности -  щелочности среды минералообразования. Т аб л . 3 . И лл. 1 . Библ. 6  назв.

У Д К  5 4 9 .1 :5 3

Реперы плотности. К а ц  М .Я ., Р а с с к а з о в  А .А .,  Д о л  г о п о л ь с к а  я Е .Ф ., 'Кристаллохим ия  

минералов и геологические проблем ы '. М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г .

Разработана  методика изготовления и калибровки реперов плотности из различных ма
рок оптического стекла. Установлено, что для получения необходимых комплектов репе
ров при решении определенных задач наиболее перспективно использовать не просто серию  
разных марок оптических стекол, но и разные варки одних и тех  же марок стекол. Ка
либровка реперов проводилась либо методом гидростатического взвешивания, либо в гра
витационной градиентной трубке посредством сопоставления реперов. Изготовление комп
лектов реперов плотности с равномерной шкалой требует предварительного решения неко
торых методических вопросов, связанных с технологией варки оптических стекол с з а 
данной плотностью. Т абл . 4 . И лл. 4 . Библ. 7 назв.

УД К  5 5 2 .5 7 9 :5 3 5 .3 7 7

Об изучении эффекта термовысвечивания ископаемых см ол. С а в к е в и ч  С .С . ,  Ш е й н е р -  
м а н  Н .А ., М у р а т о в  И .Г ., П о п к о в а  Т .Н . 'Кристаллохим ия минералов и геологические  

проблем ы '. М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

С  помощью установки У Т Л -1  впервые выявлено наличие эффекта термовысвечивания у 
янтаря и янтареподобных ископаемых см ол (румэнита, шрауфита, геданита и д р .).  Люми
несценция более древних см ол оказалась  слабее , чем у молодых. Изучение влияния сте 
пени измельчения на интенсивность свечения показало, что люминесценция более изм ель
ченных образцов сильнее (выше интенсивность, но ниже температура максимума свече
ния), чем менее измельченных. Установлено, что окисленные янтареподобные ископаемые 
смолы с содержанием кислорода около 2 0 %  (п о  разности) не дают эффекта термовы све
чивания. П оказана специфическая природа термовысвечивания янтареподобных ископаемых 
см ол, которая может быть отнесена за  счет хемилюминесценции при термоокислительной  

деструкции изученных объектов. Полученные 'кривые свечения ' различных видов ископае
мых смол, особенно в пределах переходного ряда геданит -  сукцинит и для ископаемых 
см ол Арктики могут с успехом привлекаться для их диагностики. И лл. 3 . Библ. 5  назв.



Экспериментальное изучение механизма диффузионного переноса при твердофазных реак
циях синтеза сложных окислов. Т к а ч е н к о  Е .В .,  Р а й т б у р д  LI.M ., Ж у к о в с к и й В . М .  
'Кристаллохимия минералов и геологические проблем ы '. М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

Дана сравнительная оценка коэффициента самодиффузии и эффективных коэффициентов 
диффузии ионов, которые обеспечивают синтез сложных окислов за  счет взаимодействия 
в твердой фазе (на  примере твердофазного синтеза повеллита СаМоО^ из МоО^ и 
CaO/CaCOj). И зучалась зависимость эффективных коэффициентов диффузии и энергии акти
вации от температуры (5 5 0 - 8 0 0 ° С )  и давления кислорода над исходными поликристалли- 
ческими образцами (о т  1 0 ~ 3  до атм осферного). Показано, что в ряду монокристалл -  
заранее синтезированный и спеченный поликристалл -  продукт реакции в процессе взаимо
действия (реакционная диффузия) величина эффективных коэффициентов диффузии увеличи
вается на пять порядков. Коэффициенты диффузии заметно зависят от парциального давления 
кислорода над исходными поликристаллическими образцами. Т абл. 4 . Илл. 4 .Б и б л . 2 3 н азв .

У Д К  5 4 9 .1 :5 4 :5 5 2 .5 4 3

Экспериментальные исследования по синтезу карбонатов из углекисло-хлоридны х р аство - 
ров и их применение к разработке теории доломитообразования. К а з а н с к и й  Ю.П. 'К р и 
сталлохимия минералов и геологические проблем ы '. М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г.

Экспериментальные исследования, выполненные различными авторами по синтезу доло
мита (протодоломита) из углекисло-хлоридны х растворов, свидетельствуют о ведущей ро
ли в этом процессе карбонатной щелочности и pH, отношения кальция к магнию и соле 
ности. Применяя эти данные к геологической истории карбонатонакопления, можно наме
тить два основных типа доломитовых осадков: 1 ) образования протерозойских морой 'н ор 
м альной ' солености с отношениями кальция и магния, близкими к единице; 2 )  фансрозой- 
ские эвапоритовые доломиты, сформировавшиеся во внутриконтинентальных морях и зали 
вах с повышенной соленостью и преобладанием магния над кальцием. Табл. 1 . Библ. 1 6  назв.

УД К  5 4 9 .1 :5 3

Экспериментальное исследование процессов 'вы зреван и я ' кварцевого песка при разрушении. 
К а ц  М .Я ., К а ц  М .М .,  Р а с с к а з о в  А . А . , Д о л г о п о л ь с к а я  Е .Ф .'К ри сталлохи м и я  минера
лов и геологические проблем ы '. М ., 'Н а у к а ',  1 9 7 5  г .

Приводятся результаты исследования изменения плотностных свойств кварцевого песка 
в процессе его  разрушения. Предварительно выделенные на гравитационной градиентной 

трубке различные плотностные фракции с интервалом ~  0 ,0 0 5  г/см ^  по шкале плотно
сти 2 , 6 1 0 - 2 , 6 5 0  г/см ^  кварцевого песка с размером частиц 0 ,2 - 0 ,3 1  мм подверга
лись механическому или химическому разрушению. Каждая из размерных фракций анали
зировалась по плотностным свойствам на гравитационной градиентной трубке. И з  резуль
татов экспериментов рассчитаны матрицы коэффициентов, характеризующие в первом  

приближении динамику процесса изменения размерно-плотностны х свойств кварцевого пес
ка при механическом и химическом разрушении, а также показано, что в результате раз
рушения плотностные свойства кварцевых зерен приближаются к оптически чистому кварцу, 
в чем и состоит процесс 'вы зреван и я ' кварцевого песка. Т аб л . 7 . Илл. 4 . Библ. 5 назв.
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