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л и т о л о г и я
И ПОЛЕЗНЫЕ ИСКОПАЕМЫЕ

№  2, 1 9 6 7 г.

УДК 551.3.051(575.4)}

Р И Т М И Ч Н О С Т Ь  В М О Р С К И Х  О Т Л О Ж Е Н И Я Х  
Г Е О С И Н К Л И Н А Л Ь Н Ы Х  О Б Л А С Т Е Й  

( н а  примере  н еок ом а К о п е т - Д а г а )

В . И. МАРЧЕНКО

Данная работа основана на материалах, полученных автором в 1956— 
1962 гг. при комплексном изучении стратиграфии, литологии и фациаль
ных особенностей неокомских отложений Копет-Дага, представленных 
морскими образованиями разнообразного состава 1. Использование 
разнообразного комплекса фациальных критериев позволило провести 
углубленный фациальный анализ и выявить свыше восьмидесяти фаций 
(микрофаций), объединенных в семь крупных групп фаций, или макро
фаций, слагавших в Копетдагском бассейне обширные фациальные зоны. 
Последовательность смены фаций, соответствующих увеличению глубин 
бассейна, устанавливалась и контролировалась наблюдениями за сменой 
различных литогенетических типов пород в трансгрессивных комплексах 
неокома, а также путем сравнения со сменой соответствующих типон 
осадков в некоторых современных морских бассейнах по мере перехода 
от меньших глубин к большим.

При послойном изучении свыше тридцати разрезов неокома Копет- 
Дага был собран большой фактический материал по ритмичности отло
жений, относящихся к весьма широкому диапазону морских фаций. Рит
мы выделялись непосредственно в поле и прослеживались от разреза к  
разрезу во многих случаях на сотни километров. Анализу материала по 
ритмичности морских отложений неокома, увязанному с фациальными 
исследованиями, и посвящена настоящая статья. При этом учитывается* 
что изученные отложения в подавляющей массе относятся к образовани
ям древнего шельфа, расположенного в геосинклинальной области. Такие 
отложения (а в особенности их ритмичность), как это было отмечено* 
Д. В. Наливкиным (1956), еще недостаточно освещены в геологической, 
литературе.

Распространенные в неокоме Копет-Дага седиментационные комплек
сы мощностью 5—30 м не обнаруживают типичного для циклов строения*, 
поэтому их лучше называть ритмами или, точнее, мезоритмами. В статье 
основное внимание уделяется описанию мезоритмов (для краткости м ь е  
часто называем их ритмами).

I. ХАРАКТЕР И П РИ Ч И Н Ы  РИТМИЧНОСТИ

В отложениях неокома выявлены ритмы различных порядков: макро-,, 
мезо- и микроритмы (Наливкин, 1956). Ритмы более низких порядков яв
ляются составной частью ритмов более высокого порядка.

1 Подробная литологическая и фациальная характеристика пород неокома Копет- 
Дага приведена в монографии В. И. Марченко (1962).



М а к р о р и т м ы .  Макроритмичность является результатом крупных 
но амплитуде и весьма длительных тектонических движений. Макрорит
мы неокома, учитывая их значительную мощность (от 129 до 900—1000 м), 
большую продолжительность образования и хорошо выраженную цик
личность, можно называть циклами. Таких циклов намечается четыре. 
Они охватывают следующие этапы развития неокомского бассейна:
I этап — ранневаланжинское время (первый цикл); II этап — средне- и 
лоздневаланжинское время (второй цикл); III этап — раннеготеривское 
время (третий цикл); IV, V и VI этапы — позднеготеривское и баррем- 
,<жое время (четвертый цикл) 2.

Ме з о р и т м ы .  К мезоритмам мы относим отчетливо выраженные 
:в разрезе неокома ритмы, мощностью 5—30 му морфологически выражен
ные или сменой в разрезе более грубозернистых отложений более тонко
зернистыми, или закономерным и более или менее одинаковым чередо
ванием различных пород в определенна последовательности. Изменение 
в ритмах гранулометрического состава осадков и типов пород постоянно 
сопровождается направленными изменениями других литологических и 
геохимических особенностей отложений, а также сменой комплексов бо- 

’.лее мелководной фауны комплексами относительно более глубоководной. 
Особенностью мезоритмов, а вместе с тем и причиной закономерной сме
жны в них одних пород другими, является смена более мелководных фаций 
-относительно более глубоководными. По-видимому, образование мезо
ритмов отражает пульсационные колебательные движения земной коры.

Мезоритмы в неокоме в большинстве случаев неполные, так как обыч
но содержат только трансгрессивную часть и по своим литологическим 
i\ фациальным особенностям, как правило, резко асимметричны. Регрес
сивные части в них обычно отсутствуют, иногда же развиты не полностью. 
Зти данные позволяют охарактеризовать тектонический режим соответ
ствующих образованию мезоритмов отрезков времени как чередование 
более длительных опусканий с кратковременными и резкими скачкооб
разными поднятиями. Во время поднятий осадки либо не отлагались 
совсем, либо отлагались, а затем легко размывались вследствие вывода 
дна бассейна в зоны с более высокой гидродинамической активностью 
.водной среды.

Ми к р о р и т м ы .  Внутри мезоритмов встречаются более мелкие рит
мы; они имеют малую мощность (от долей сантиметра до нескольких де
сятков сантиметров), и их возникновение обусловлено причинами другого 
порядка. Микроритмичность, как известно, является следствием различ
ных причин, обычно не связанных с тектоникой, вызывающих периодиче
ские, но более или менее кратковременные изменения условий седимен
тации. Примеры ритмичности и микроритмичности в карбонатных породах 
приводились советскими и зарубежными исследователями (Логвиненко, 
Л945; Кузьмин, 1950; Наливкин, 1956; Хворова, 1956; Либрович, 1961; 
Stewart, 1961; Марченко, 1962; Mamet, 1964; Апродова, 1965 и др.). Типы 
ритмичности различных порядков, выявленные в отложениях неокома 
Копет-Дага, приведены в табл. 1. Микроритмы мощностью 0,3—0,8 м 
описаны и в работах В. Е. Кабанькова (1961), В. В. Жукова (1961), 
Л . Н. Ботвинкиной (1963) и др. Возможно, что микроритмы такой мощ
ности вызваны колебательными движениями наиболее низкого порядка 
*со сравнительно быстрой сменой опусканий и поднятий.

Интересный материал по ритмичности в среднем и верхнем карбоне 
западной части Московской синеклизы был приведен И. В. Хворовой 
(1953), которая выделила два типа ритмов, зависящих либо от смены 
более мелководных отложений более глубоководными, либо от возник-

2 Особенности осадконакопления и тектонического режима на отдельных этапах 
(циклах) развития неокомского бассейна были подробно охарактеризованы в работе 
В. И. Марченко (1962).
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Т а б л и ц а  1

Порядок и разновидности ритмов неокома Копет-Дага

Порядок ритмов
Ориентировочна я 

продолжительность 
образования, лет

Состав ритмов Мощности Вероятная причина ритмичности Тип ритмов
аналогичной про
должительности 
по В. Е. Хайну 

(1£б1)

1 Чередование слойков различного состава От долей мм 
до долей см

Сезонные изменения условий осадконакоп- 
ления Микроритмы 16

4—8 х  Ю2 3. Доломит или известковый доломит, Периодические повышения солености ^водое
5—10 см ма при затухании донных течений, ‘воз 122. Доломитистый известняк, 5—10 см 0,4—0,8 м можно вызванные обособлением части бас »

1. Обломочный, оолитово-обломочный или сейна в результате поднятия
детритово-обломочный косослоистый из
вестняк, 30—70 см

(NОXтсо 2. Массивный известняк, 5—10 см Периодическое возникновение и прекраще 121. Косослоистый обломочный или оолитово 0,3—0,7 м ние донных течений на открытом шельфе »

1—5Х103 •
обломочный известняк, 20—60 см 

2. Пелитоморфный известняк, 5—15 см Возможное отражение в халистатической
И1. Обломочный терригенно-карбонатный, 5—15 см зоне бассейна деятельности мутьевых по »

очень тонкий (до 0,05 мм) материал, 
0,5—1,0 см

токов

3—7х1С2 3. Гипс, 5—10 см Периодическое повышение солености лагуны,
122. Доломит, 30—50 см 0,3—0,7 м вызванное либо климатическими причина »

1. Доломитистый алевролит, 1—10 см ми, либо обособлением лагуны в резуль
тате поднятий

3—7хЮ 3 3. Гипс, до 3,8 м
2. Очень тонкозернистый слоистый доломит, Периодическое и более длительное повыше

иногда алевритисто-глинистый, 2,0—2,5 м ние солености, вызванное, очевидно, под
Мезоритмы 101. Известковисто-глинистый или доломити 5—7 м нятиями дна водоема и обособлением ла

стый зеленоватый алевролит, 0,1—0,7 м гун

0,2—1,0x10® Разнообразен (см. таблицу 2 и фиг. 1, 2 и 3) 6—30 м Относительно быстрые мелкие колебатель » 8
ные движения земной коры

1—7 x10е Разнообразен. Каждый ритм (цикл) соответ
129—1000 м

Относительно медленные волновые движения
Макроритмы 6 и 7ствует одной или нескольким (Мар- 

ченко, 1962)
земнрй коры



новения движений в области сноса. Вопрос выделения ритмов второго 
типа в неокоме Копет-Дага не всегда решается однозначно. К такому 
типу можно предположительно отнести ритмы, в которых среди мелко
водных известняков появляются слои песчаников.

II. ФА Ц ИА ЛЬН Ы Е ИЗМЕНЕНИЯ О ТЛ ОЖ ЕН И Й  
ВНУТРИ МЕЗОРИТМОВ (ФАЦИАЛЬНАЯ РИТМИЧНОСТЬ)

В литературе неоднократно указывалось, что понимание ритма (цик
ла) неотделимо от фациального анализа (Ботвинкина, 1957). И. В. Хво- 
рова (1953) отметила, что почти в каждом ритме есть отложения, соот
ветствующие различным фациальным обстановкам. А. П. Феофилова 
{1954) выявила закономерность изменения фаций в циклах и выделила 
{циклы трех типов — трансгрессивные, регрессивные и однородные,— 
каждый из которых сложен отложениями определенных фациальных зон.

Анализ мезоритмичности в неокоме Копет-Дага показал, что во всех 
ритмах, как правило, наблюдается закономерная смена более мелко
водных, относительно более глубоководйыми отложениями, относящими
ся  к одной или к нескольким фациальным зонам, характерным для раз
личных глубин Копетдагского бассейна.' Присутствие внутри ритмов 
отложений различных фациальных зон во всех случаях подтверждается 
■большим комплексом диагностических фациальных признаков, типичных 
для отложений соответствующих фации, а также сменой внутри ритмов 
комплексов фауны, соответствующих все более глубоководным отложе
ниям.

По фациальному содержанию среди ритмов неокома можно разли
чать три типа. Каждый из них сложен отложениями одной, двух, или 
трех-четырех крупных групп фаций (макрофаций). Эти типы можно наз
ывать соответственно монофациальными, бифациальными и полифациаль- 
лыми ритмами.

1. Монофациальные ритмы
Монофациальные ритмы сложены отложениями только одной круп

ной группы фаций (макрофаций). Отложения монофациальных ритмов, 
представленных прибрежно-морскими фациями (фиг. 1, 1—3 и 17—18), 
всегда залегают на подстилающих породах (обычно аргиллитах) с рез
ким размывом. В их основании находятся известковистые, иногда доло- 
митистые, часто косослоистые, мелко-среднезернистые полимиктовые пе
счаники мощностью 5—12 м, обычно содержащие в основании мелкие 
гравийные обломки подстилающих аргиллитов. Выше чаще всего после
довательно залегают песчанистые оолитовые известняки, известковистые 
-алевролиты и массивные, серые или темно-серые слабоизвестковистые, 
внизу алевритистые аргиллиты, мощность которых колеблется от 2—3 до 
5-7 м. Некоторые ритмы сложены только известковистыми песчаниками 
и аргиллитами. Величина окисного коэффициента (отношение Fe3  ̂
окисн.:Ре2+ закиси.; Марченко, 1965) в отложениях рассматриваемых 
ритмов колеблется от 2—10 до 30. В Западном Копет-Даге в верхней по
ловине описываемых ритмов появляются алевритистые доломиты, заме
няющие здесь аргиллиты, залегающие в разрезах других районов в верх
них частях тех же ритмов. В песчаниках и песчанистых оолитовых изве
стняках очень редко встречаются мелкие обломки скелетных частей 
брахиопод, иглокожих и мшанок. Оолиты песчанистых известняков всег
да содержат в центре обломки терригенных минералов: кварца, полевых 
шпатов и др. Мощности ритмов составляют 16—23 м.

Отложения монофациальных ритмов, представленные группой мелко
водных фаций (см. фиг. 1, 4—5), залегают с отчетливым размывом на 
подстилающих аргиллитах или известняках. Основанием таких ритмов 
служат крупноолитовые известняки (без терригенных частиц в центре
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3 5
Смена отложении, происходившая при постепенном углублении вопет-дагсто бассейна 

в готериве-барреме

Фиг. 1. Мезоритмы в отложениях неокома Копет-Дага. А — монофациальные. В — полифациальные. В — сравнение смены пород в трансгрессивных 
мерозитмах, позволяющие установить последовательность различных типов осадков на дне неокомского Копетдагского бассейна (17—32 — смена 
пород в отдельных ритмах; 33—34 — смена пород в частях разреза, представленных глубоководными отложениями; 35 — типичная смена пород, 

происходившая при постепенном углублении Копетдагского бассейна в позднем готериве и барреме (показана снизу вверх).
/ — песчаники известковистые и доломитистые; 2 — тонкозернистые песчаники; 3 — алевролиты глинистые и песчанистые известковистые; 4 — аргиллиты и 
аргиллиты алевритистые (внизу); 5 — мергели внизу с пиритом. Известняки: 6 —  пелитоморфные и тонкоалевритистые (внизу); 7 — сверху вниз алевритистые, пес
чанистые и оолитовые (оолиты с терригенными обломками в центрах); 8 (сверху вниз) — мелко- и среднеоолитовые (диаметр меньше 0,5 мм),  крупнооолитовые (диаметр 
0,5—1,0 мм),  оолиты без терригенных частиц; 9 (сверху вниз) — мелко-, средне- и крупнообломочные; 10 (сверху вниз) — мелко-, средне- и крупнодетритовые; 11 —  
комковатые; 12 —  темно-серые; пелитоморфные, алевритистые и комковатые; 13 —  с водорослями и мшанками (внизу); 14 — ракушняковые; 15— слабоглинистые и гли
нистые (внизу); 16 (сверху вниз)— с оолитами, детритом и обломочным карбонатным материалом; 17—детрито-обломочные, оолито-обломочные и алевритистые оолито
обломочные; 18 — алевритисто-глинистые, песчанисто-оолитовые и песчанисто-детритово-обломочные; 19 — доломитистые и доломитовые (внизу); 20 (сверху вниз) — доло
миты, доломиты алевритистые и известковые; 21 —  граница между ритмами с размывом; 22— то же, без видимого размыва; 23—стилолитовые швы; 24 — отложения 
с косой однонаправленной слоистостью. Отложения и фации:  25 —  прибрежно-морские; 26 —  мелководные; 21 — водоемов с повышенной соленостью; 28 —  переходные от

мелководных к умеренно-глубоководным; 29 — умеренно-глубоководные; 30 — глубоководные



оолита), крупнообломочные или крупнодетритовые известняки, реже — 
известковистые алевролиты или тонкозернистые песчаники. Обычно эти 
породы вверх по разрезу последовательно сменяются мелкоолитовыми, 
среднеобломочными, алевритистыми, иногда пелитоморфными известня
ками. Ритмы заканчиваются слабоглинистыми доломитистыми или доло
митовыми известняками с остатками водорослей, иногда аргиллитами. 
Для отложений рассмотренных ритмов характерны многочисленные ос
татки разнообразной мелководной фауны (крупные пелециподы, гастро- 
поды и морские ежи; брахиоподы, фораминиферы, мшанки) и водорослей. 
Окисный коэффициент в этих отложениях колеблетсй от 1 до 2. Мощно
сти ритмов изменяются от 14 до 25 м.

Ритмы, сложенные только отложениями переходных3 фаций (см. 
фиг. 1, 6), имеют мощность 7,8—9,9 м. В их основании обычно находится 
слой обломочного или детритового известняка небольшой мощности 
(0,1 —1,5 м), залегающего со слабым размывом на подстилающих изве

стняках. Для средней части этих ритмов наиболее типичны мелкокомко
ватые известняки, сменяющиеся вверху пелитоморфными. Состав фауны 
здесь заметно обеднен по сравнению с отложениями мелководных фаций. 
Для него характерны многочисленные пелециподы (при отсутствии 
устриц), массовое развитие в некоторых слоях крупных фораминифер 
(Orbitolina и др.), появление очень редких аммонитов и резкое уменьше
ние по сравнению с мелководными отложениями количества брахиопод. 
Величина окисного коэффициента в рассмотренных отложениях всегда 
меньше единицы и колеблется в пределах 0,3—0,9.

Монофациальные ритмы, представленные группой умеренно-глубоко
водных фаций, встречаются реже (см. фиг. 1, 7—8 и 29—32). В их основа
нии визуальные признаки размыва, как правило, отсутствуют, однако 
контакт с лежащими ниже образованиями, представленными обычно пе
литоморфными или глинистыми известняками, всегда резкий, отчетливый. 
Под микроскопом в нем наблюдается микроразмыв.

Для нижних частей всех ритмов характерен тонкий слой (0,3—0,5, 
иногда до 1,3 м) детритового, мелко-, неравнообломочного или детрито
крупнообломочного известняка. Выше залегают различные типы извест
няков, сменяющиеся в общем случае снизу вверх в такой последователь
ности: известняк с тонким детритом или тонким карбонатным обломоч
ным материалом — серый пелитоморфный известняк — темно-серый 
известняк иногда тонкокомковатый — серый пелитоморфный известняк, 
обычно с многочисленными и частыми стилолитовыми швами.

Рассматриваемые типы ритмов заканчиваются чаще всего пелито
морфными известняками со стилолитами, реже глинистыми известняками 
небольшой мощности, иногда темными мергелями. Встречаются также 
ритмы, сложенные в средней и верхней частях только пелитоморфными 
известняками. Для отложений умеренно-глубоководных фаций характер
на бедность остатками ископаемой фауны, немногочисленными и встре
чающимися очень редко. Чаще всего в них присутствуют аммониты, те- 
ребратулиды (иногда часто) и очень мелкие и немногочисленные остатки 
мелких пелеципод, морских ежей и детрит мшанок с нежным тонким 
скелетом. Наиболее редки остатки мелких ринхонеллид и одиночных 
кораллов.

В отличие от отложений переходной фациальной зоны, в отложениях 
умеренно-глубоководных фаций совместно встречается, как правило, не 
больше двух различных групп организмов. В некоторых случаях фауна 
представлена либо только аммонитами, либо теребратулидами. Мощно
сти умеренно-глубоководных ритмов также несколько пониженные — 
обычно от 7 до 13—14 м. Окисный коэффициент слагающих их отложений

3 Переходными фациями мы называем большую группу фаций, переходных от мел
ководных к умеренно-глубоководным. Эти фации были распространены в средней зоне 
Копетдагского шельфа (Марченко, 1962).
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минимальный — 0,2—0,4.
Особенностью описываемых 
ритмов является их слабая 
выраженность. Показателем 
начала нового ритма слу
жит наличие слоя с детрито
обломочным материалом. 
В умеренно-глубоководной 
фациальной зоне наблюда
ется затухание мезоритмич- 
ности, которая в более глу
боководных отложениях уже 
отсутствует. Главнейшие 
особенности монофациаль
ных ритмов приведены в 
табл. 2.

2. Бифациальные ритмы
Среди бифациальных 

ритмов встречаются три раз
новидности: а) ритмы, сло
женные отложениями при
брежно-морских и мелковод
ных фаций (фиг. 1, 9 и 20— 
22); б) ритмы, сложенные 
отложениями мелководных 
и переходных фаций (см. 
фиг. 1, 10 и 23—25); в) рит
мы, сложенные отложениями 
переходных и умеренно-глу
боководных фаций (см. 
фиг. 1, 11—12 и 27—28). В 
этих ритмах особенности от
ложений и набор пород, от
носящихся к тем или иным 
из перечисленных групп фа
ций, аналогичны описанным 
выше для соответствующих 
монофациальных ритмов. В 
них всегда наблюдается сме
на отложений более мелко
водных фаций отложениями 
относительно более глубоко
водных. Мощности ритмов, 
сложенных прибрежно-мор
скими и мелководными фа
циями, составляют 19—21 м, 
сложенных переходными и 
умеренно - глубоководными 
фациями часто уменьшают
ся до 9—10 м.
3. Полифациальные ритмы

Полифациальные ритмы 
обычно сложены отложения
ми трех фациальных зон, 
иногда даже четырех. В слу

8



чаях (и довольно частых), когда ритмы сложены отложениями трех фа
циальных зон, последние обычно представлены мелководными, переход
ными и умеренно-глубоководными фациями. Такие ритмы часто встре
чаются в ханкеризской (верхнеготеривской) свите Западного Копет- 
Дага, то-есть в районе максимальных амплитуд опускания. Они на
чинаются типичными мелководными осадками — крупноолитовыми и де
трито-крупнообломочными известняками (см. фиг. 1, 13—15). Сред
няя их часть сложена отложениями переходных фаций, для которых 
типичны мелкокомковатые известняки. Ритмы заканчиваются умеренно
глубоководными образованиями, представленными серыми пелитоморф- 
ными известняками с остатками редких теребратулид, темно-серыми из
вестняками или мергелями. Мощность ритмов обычно 26—30 м.

Редким примером ритма, сложенного отложениями четырех фациаль
ных зон, служит один из ритмов XVI пачки ханкеризской свиты в Коуском 
разрезе Центрального Копет-Дага мощностью 23 м (см. фиг. 1, 16). В его* 
основании находятся мелко- среднезернистые известковистые полимикто- 
вые косослоистые песчаники, сменяющиеся оолитовыми песчаными 
известняками. Эти прибрежно-морские отложения выше по разрезу по
следовательно сменяются мелководными известняками с водорослями 
и мелкими оолитами, комковатыми известняками переходных фаций с 
пелециподами и пелитоморфными серыми и темно-серыми известняками 
с теребрагулидами и очень мелкими фораминиферами, относящимися к 
отложениям умеренно-глубоководных фаций. Величина окисного коэф
фициента здесь постепенно изменяется от 5—10 в основании до 0,4 в 
верхней части ритма. Ритм заканчивается слоем темно-серых известняков 
с остатками мшанок и водорослей. По-видимому, самый верхний слой 
является регрессивной частью ритма и соответствует началу поднятий и 
выводу дна бассейна из умеренно-глубоководной в переходную фаци
альную зону. Пример другого ритма, сложенного отложениями четырех, 
фациальных зон, мощностью 29,5 му приведен на фиг. 1, 19.

III. НЕКОТОРЫЕ ОСОБЕННОСТИ СЕДИМЕНТАЦИИ 
В КОПЕТДАГСКОМ БАССЕЙНЕ

Изучением изменения состава пород в трансгрессивных частях ритмов;, 
вызванного изменениями глубины бассейна в течение циклов колебатель
ных движений, а также последовательным прослеживанием характера 
этих изменений в серии ритмов, слагающих разрез верхней половины не- 
окома, имеющий отчетливо выраженный трансгрессивный характер, ока
залось возможным выявить постепенную смену различного типа осадков 
на дне неокомского бассейна в верхнем готериве — барреме от мелко
водной зоны до глубоководной (см. фиг. 1, 17—32). При этом была про
слежена и фациальная изменчивость отложений в одних и тех же рит
мах на площади бассейна (см. фиг. 1, В и фиг. 4). В результате установ
лена следующая смена главнейших типов отложений с увеличением' 
глубины бассейна.

Прибрежная зона: известковистые песчаники, песчанистые оолитовые 
известняки (доломитистые песчаники, аргиллиты4), крупноолитовые из
вестняки (аргиллиты, доломиты). Сублиторальная зона: крупнообломоч
ные известняки (крупнодетритовые, крупноолитовые известняки, тонко
зернистые известковистые песчаники), среднеоолитовые известняки 
(крупно- и среднедетритовые известняки, известковистые алевролиты), 
мелкоолитовые известняки (мелко-и среднеобломочные известняки, ар
гиллиты), мелкообломочные известняки (мелкоолитовые известняки,, 
средне- и мелкодетритовые известняки). Переходная зона (средняя часть

4 В скобках везде показано фациальное изменение на площади соответствующих, 
отложений.
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шельфа): тонкообломочные известняки (мелкодетритовые известняки), 
мелко- и тонкодетритовые известняки (алевритистые известняки), мелко
комковатые известняки (тонкоалевритистые известняки), темные тонко
комковатые известняки (известняки с тонким алевритовым кластоген- 
ным материалом), серые пелитоморфные известняки. Эпибатиальная 
зона (нижняя часть шельфа и, по-видимому, самые верхи батиали): гем- 
но-серые пелитоморфные известняки, серые пелитоморфные известняки 
с частыми стилолитовыми швами, тонкие известковистые алевролиты, 
тонкоалевритистые известняки, глинистые известняки. Батиальная зона: 
микрослоистые и массивные мергели. Халистатическая зона: массивные
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Фиг. 2. Изменение типа осадков при переходе от меньших глу
бин к большим в некоторых современных бассейнах и в отдель
ных частях Копетдагского неокомского бассейна (показано 

снизу вверх)
1, 3, 5 — в Копетдагском бассейне; 2 — в южной части Каспийского 
моря; 4 — в Персидском заливе; 6 — в восточной части Мексиканского

залива
Условные обозначения см. на фиг. 1

мергели и серые мелкоплитчатые флишеподобные глинистые известняки. 
Выше было отмечено, что породы перечисленных фациальных зон харак
теризуются также соответствующими этим зонам комплексами фауны 
(Марченко, 1962).

Ритмы, сложенные прибрежно-морскими или мелководными отложе
ниями, имеют почти одинаковые мощности— 16— 19 м. Те же ритмы, но 
образовавшиеся в пределах переходной фациальной зоны, уменьшаются 
в мощности до 7—12 м. Это позволяет говорить об уменьшении мощности 
осадков, накоплявшихся в средних зонах шельфа, примерно в два раза, 
по сравнению с осадками, накоплявшимися за тот же интервал времени 
в прибрежно-морской и мелководной зонах. В прибрежно-морских аргил
литах мощности пар слойков, вероятно соответствующих сезонной слои
стости, в 10 раз больше мощности такой же пары слойков в микрослои- 
стых мергелях батиальной зоны. Поэтому можно считать, что мощность 
накопляющихся за один год в батиальной зоне осадков была примерно 
в 10 раз меньше мощности синхронных прибрежно-морских отложений. 
Естественно ожидать, что мощность одновозрастных осадков в глубоко
водном ложе Копетдагского бассейна была еще меньше.

Мощные накопления однотипных прибрежно-морских отложений, на
блюдающиеся в некоторых ритмах (например, песчаников в XII пачке 
ханкеризской свиты верхнего готерива), свидетельствуют о том, что в 
прибрежной зоне бассейна опускание некоторое время полностью компен
сировалось накоплением соответствующих осадков, и поэтому глубина 
этой части бассейна и макрофации не менялись. Например, в разрезе 
XII пачки все ритмы сложены отложениями одной фациальной зоны — 
прибрежно-морской. Однако выше по разрезу в ритмах уже обычно на
блюдается смена осадков одной фациальной зоны осадками другой или
10



других фациальных зон, все более и более глубоководных. Здесь опуска
ния уже не компенсировались накоплением осадков, и данная часть 
бассейна все время углублялась. В этом широко распространенном 
случае ритмы сложены осадками двух и даже трех (или четырех) фа
циальных зон.

Смена различных типов осадков с увеличением глубин в неокомском 
бассейне происходит так же, как и в некоторых современных. Для сравне
ния мы взяли Персидский залив (Houbolt, 1957), близкий к древнему 
Копетдагскому бассейну по климатическим условиям, и восточную часть 
Мексиканского залива (Gould and Stewart', 1955), в которой развиты, как 
и в некоторых частях Копетдагского бассейна, сильные течения. Для 
этих бассейнов приведены три пары вертикальных колонок (фиг. 2), 
причем на левых колонках показана (снизу вверх) смена отложений в 
некоторых ритмах неокома, соответствующая постепенному углублению 
неокомского бассейна, а на правых (снизу вверх) — изменение типа со
временных осадков при переходе от меньших глубин к большим в южной 
части Каспийского моря, в Персидском и Мексиканском заливах.

Из фиг. 2 видно, что в бассейнах, где нет терригенных осадков, напри
мер в Персидском заливе и в некоторых частях Центрально-Копетдаг- 
•ского неокомского бассейна, с переходом от прибрежных фаций ко все 
более глубоководным последовательно сменяются следующие одинаковые 
осадки: карбонатные пески — крупные органогенные пески — мелкие 
органогенные пески — темные известковые комковатые илы — глинисто
известковые илы. В обоих бассейнах эти осадки можно отнести к приб
режно-морским, мелководным и переходным фациям. В частях же бас
сейнов, характеризующихся присутствием терригенных песков и 
развитием донных течений, например в восточной части современного 
Мексиканского залива и в некоторых частях древнего Западно-Копет- 
дагского бассейна, при переходе от меньших глубин к большим устанав
ливается следующая смена одинаковых осадков: терригенные пески — 
крупные органогенные пески — осадки с водорослями — мелкоолитовые 
пески — мелкие органогенные пески — известковые илы. Изменения фа
ций происходят в данном случае от прибрежно-морских до умеренно
глубоководных.

IV. РЕЗУЛЬТАТЫ ИЗУЧЕНИЯ РИТМИЧНОСТИ

Изучение ритмичности в морских отложениях неокома Копет-Дага, 
основанное на полевых и камеральных исследованиях, детальном изуче
нии всех литологических особенностей и углубленном фациальном анали
зе, позволило сделать ряд выводов, в том числе и палеотектонических, 
многие из которых, очевидно, можно распространить и на другие морские 
образования древних геосинклинальных областей.

Разрез неокома в Копет-Даге обнаруживает на большей части отчет
ливое ритмическое строение, характеризующееся тремя типами ритмов 
различных порядков: микроритмами, мезоритмами (или просто ритмами) 
и макроритмами.

Мезоритмичность очевидно является результатом мелких пульсаци- 
онных тектонических колебаний земной коры в области седиментации, 
вызывавших ритмическую смену более мелководных отложений более 
глубоководными. Седиментационный мезоритм является отражением в 
разрезе осадочных пород особенностей и характера осадконакопления, 
происходившего в течение одной полной фазы мелких тектонических ко
лебаний (опускание и поднятие). Мезоритм — это вещественный резуль
тат и одновременно показатель этих колебаний. Другими словами, мезо
ритм— это комплекс осадков закономерно и направленно изменяющих
ся во времени и отложившихся в данной точке в течение одной полной 
фазы мелких колебаний поверхностных частей земной коры. Мощности 
мезоритмов колеблются от нескольких метров до десятков метров. Мак
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симальная продолжительность их образования, видимо, не превышала 
в неокоме 50—100 тысяч лет.

Мезоритмы в неокоме обычно неполные (асимметричные); в них 
всегда проявляется фациальная ритмичность, заключающаяся в законо
мерной смене более мелководных отложений относительно более глубо
ководными. По фациальному составу отложений выделено три типа ме- 
зоритмов: монофациальные, бифациальные и полифациальные. Образо
вание этих трех типов ритмов обусловлено, по-видимому, движениями с

Фиг. 3. Вероятные вертикальные амплитуды колебательных движений, 
определенные по изменениям фаций в основании и верхней части

ритмов
Вероятные амплитуды колебательных движений, вызвавших образование А — мо- 
нофациальных ритмов, Б — бифациальных ритмов, В — полифациальных ритмов

различной вертикальной амплитудой колебаний. Учитывая (на основе 
фациального анализа) наиболее вероятные глубины образования осад
ков, происходившего в начале и конце формирования ритмов, оказалось 
возможным получить представление об вертикальной амплитуде мелких 
колебательных движений (фиг. 3).

Монофациальные ритмы в большинстве случаев, очевидно, являются 
результатом колебаний с меньшей вертикальной амплитудой, видимо, рав
ной немногим десяткам метров; полифациальные — это результат колеба
ний с наибольшей для неокома амплитудой (порядка 150 м). Наиболее 
часто встречаются бифациальные и полифациальные ритмы. Это, очевид
но, свидетельствует о преобладании движений с более значительной 
вертикальной амплитудой колебаний, позволяющей «переводить» данный 
участок морского дна через несколько фациальных зон.

По соотношению в ритмах мощностей осадков различных фациаль
ных зон, по-видимому, можно приближенно судить как о длительности 
нахождения соответствующей точки дна бассейна в той или другой фаци
альной зоне, так и о том, в какой именно батиметрической части фаци
альной зоны началось отложение осадков данного ритма.

Особенностью ритмов является большое разнообразие слагающих их 
отложений, всегда сменяющихся, однако, в одной и той же закономерной 
последовательности. Это разнообразие, показанное на фиг. 1,2 и 4, есте
ственно, так как ритмичность наблюдается в отложениях, образовавших
ся на различных глубинах и относящихся к различным фациям, пред
ставленным самыми различными породами. При этом смена фаций и 
соответственно изменение литологических особенностей ритмов всегда 
имеет место в двух направлениях: в пространстве — на площади (фиг. 4), 
во времени — в вертикальном разрезе. Изменение состава ритмов, наблю
дающееся во времени — вверх по разрезу — происходит вследствие ха
12
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рактерного для геосин- 
клинальной области дли
тельного скачкообразного 
погружения дна бассейна.

Таким образом, в из
менениях состава отло
жений в ритмах неокома 
выявлено три закономер
ности. Первая заключает
ся в переходе внутри каж
дого ритма от более мел
ководных к относительно 
более глубоководным от
ложениям. Вторая состо
ит в изменении состава 
отложений одного и того 
же ритма на площади.
Третья выражается в том, 
что лежащие выше ритмы 
сложены относительно бо
лее глубоководными от
ложениями по сравнению 
с отложениями предыду
щих ритмов.

С увеличением глуби
ны осадкообразования за
кономерно уменьшается 
интенсивность размывов 
в основании ритмов. Рит
мичность наиболее резка 
и отчетлива в прибрежно
морских и мелководных 
отложениях. В умеренно
глубоководных отложени
ях, образовавшихся, по- 
видимому, на глубинах 
150—400—500 м , она наи 
менее отчетлива и посте
пенно затухает. «Замира
ние» ритмичности к цент
ральным частям бассей
нов уже отмечалось в ли
тературе (Страхов, 1960;
Либрович, 1961 и др.).
Я объясняю это тем, что 
на больших глубинах, на
чиная с батиальной обла
сти, изменения глубины 
бассейна даже на 100—
150 м 9 вызванные колеба
тельными движениями, 
уже не могли перевести 
участок дна бассейна из 
одной фациальной зоны
в другую, поэтому тип осадка не менялся, и мезоритмичность в осадках, 
образовавшихся на таких глубинах, отсутствует. Можно считать, что 
отсутствие ритмичности должно наблюдаться в осадках, образовавших
ся на глубинах свыше 400—500 м. Поэтому в ряде случаев отсутствие
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мезоритмичности должно служить дополнительным критерием для опре
деления глубоководных отложений (Марченко, 1962).

Для одних и тех же мезоритмов выявлено уменьшение их мощности в 
более глубоководных отложениях (от 16—25 до 6—8 м) и при переходе 
от геосинклинали к платформе (от 16—19 до 4—5 м). В последнем случае 
часто уменьшается количество самих ритмов и, кроме того, заметно, 
уменьшается амплитуда колебательных движений (примерно до несколь
ких десятков метров). Это указывает на ослабление колебательных дви
жений при переходе от геосинклинали к платформе.

В неокоме Копет-Дага иногда встречаются ритмы, заключающие 
кроме трансгрессивной и регрессивную часть, например ритмы, заканчи
вающиеся доломитами (см. фиг. 1, 13). Их образование может свидетель
ствовать о смене опусканий поднятиями, ведущими к обмелению бассей
на и образованию обособленных участков с благоприятными для садки 
доломита условиями.

По данным фациального анализа и анализа ритмичности, тектониче
ский режим в позднем готериве и барреме Копет-Дага характеризовался 
длительным опусканием. На этом фон^ происходили мелкие тектониче
ские колебания, при которых нисходящие движения, по-видимому, были 
более длительными и по своей вертикальной амплитуде обычно несколь
ко преобладали над восходящими. Особенностью тектонического режима* 
видимо, была относительная кратковременность и быстрота второй фазы 
отдельных колебательных движений —^поднятий. В результате быстрого 
погружения на месте мелководного шельфа, существовавшего в готериве 
на площади Копет-Дага, в позднем барреме здесь образовалась глубоко
водная зона. Аналогичный режим, очевидно, характерен на соответству
ющих этапах и для других геосинклинальных областей.

Изучение ритмичности в сочетании с углубленным фациальным ана
лизом, дает представление и о других элементах тектонического режима 
в неокоме, а именно: а) о вертикальной амплитуде колебательных дви
жений и вероятных пределах ее изменения; б) о замедлении колебатель
ных движений и уменьшении их вертикальной амплитуды от геосинкли- 
кальной области к платформе; в) о продолжительности отдельных циклов 
мелких колебательных движений.

Таким образом, изучая ритмичность, мы можем судить о тех особен
ностях тектонических движений, которые нельзя выявить в современную 
эпоху. Таково большое значение изучения ритмичности для познания 
геотектоники.

Анализ изменения фаций, фауны и отложений как в отдельных рит
мах, так и в больших трансгрессивных комплексах неокома позволил 
установить некоторые особенности седиментации и реконструировать из
менение фаций, фауны и типов осадков в Копетдагском бассейне, начи
ная от его прибрежной части и кончая наиболее глубоководной — хали- 
статической. При этом выявлена аналогия в последовательности смены 
различных типов осадков по мере увеличения глубин в Копетдагском 
бассейне и в некоторых современных бассейнах (см. фиг. 2). Была уста
новлена также полифациальность аргиллитов, глинистых и пелитоморф- 
ных известняков (Марченко, 1962).

Получены данные, позволяющие считать, что мощность осадков* 
отлагавшихся в средней части шельфа, была примерно в два раза меньше 
мощности осадков, отлагавшихся за то же время в прибрежно-морской 
и мелководной частях шельфа, а мощности батиальных осадков почти в 
десять раз меньше.

Изучение ритмичности дало дополнительные материалы для обосно
вания детального литолого-стратиграфического расчленения неокома 
Копет-Дага и явилось одним из важных контролирующих моментов при 
параллелизации двадцати четырех литолого-стратиграфических пачек 
неокома.
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О Г Л У Б И Н А Х  С О Л Е Р О Д Н Ы Х  Б А С С Е Й Н О В  
Г Е О Л О Г И Ч Е С К О Г О  П Р О Ш Л О Г О

А. А. ИВАНОВ

Вопрос о глубине солеродных бассейнов геологического прошлого не 
является праздным или не заслуживающим внимания. Глубина бассей
на не могла не играть существенной роли при кристаллизации солей и 
их накоплении, пространственном распределении фаций, а также в про
явлении разного рода диагенетических, метасоматических и прочих про
цессов. ^

Нет сомнений, что мощные ископаемые соленосные формации, за не
многими исключениями, образовались в бассейнах, которые были так 
или иначе связаны с морем, и морская (океаническая) вода служила 
источником пополнения в них солевых запасов. Поэтому уже давно 
гипотезы образования соляных месторождений и вопросы глубин 
солеродных бассейнов рассматривались с учетом, этих основных по
ложений.

Исходя из среднего содержания солей в воде современного океана* 
(3,5%) и их состава, при испарении толщи этой воды мощностью 100 м 
в осадке должен образоваться слой солей мощностью всего около 1,75 м 
и примерно следующего состава: NaCl— 1,35 м\ хлориды и сульфаты 
магния — 0,27; CaS04 — 0,06, сульфаты калия — 0,04, прочие — 0,02 м. 
Для того, чтобы из морской воды нормального состава кристалли
зовались растворимые соли, степень ее концентрации должна состав
лять при начале осаждения гипса — 5, галита — 10 и калийных со
лей — 58,3.

Совершенно очевидно, что при этих условиях невероятны предполо
жения, что ископаемые соляные залежи мощностью во много десятков 
и сотен метров могли образоваться простей кристаллизацией солей из 
запасов морской воды, которые заполняли соответствующую глубокую 
впадину и не пополнялись в течение времени формирования соленосных 
шложений. Против этого свидетельствуют, как правило, и количествен
ные соотношения (мощности и объемы) соляных комплексов, слагающих 
соленосные формации.

В литературе встречаются чисто арифметические определения глубин 
древних солеродных бассейнов. Например, еще в 60-х годах прошлого 
столетия Ф. Бишоф (Bischof, 1864), исходя из мощности отложившихся 
в цехштейновом солеродном бассейне соленосных осадков, пришел к за
ключению, что глубина его составляла 18 600 м. Примерно также опре
делял глубину древнего солеродного бассейна В. И. Николаев (1935), 
отмечавший, что «в Соликамске мы имеем высохшее море глубиной в 
несколько километров (судя по мощности отложений)» (стр.,173). В дру
гой своей работе В. И. Николаев (1937) этот вопрос решает так же эле
ментарно, считая, что «если 500 м осадков умножить на 30, то глубина 
этого бассейна будет около 15 км» (стр. 752).
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Подобное определение глубин древних солеродных бассейнов, безу
словно, должно быть отвергнуто как совершенно несостоятельное и про
извольное. Проблема должна решаться с учетом природных и геологи
ческих условий развития солеродных бассейнов и физико-химических 
законов кристаллизации солей.

В настоящее время вопрос о глубинах древних солеродных бассейнов 
рассматривается с двух основных позиций: одни исследователи считают 
их глубоководными, другие — мелководными. Наряду с цифровыми 
определениями глубин существуют их общие характеристики: «глубо
ководный» или «мелководный». Например, В. Д. Наливкин и Н. Н. 
Форш (1964) отмечают, что в кунгурский век в Предуралье соле- 
накопление началось и, вероятно, происходило в глубоководных бас
сейнах.

Рассмотрим точку зрения представителей первой группы исследова
телей.

Н. П. Герасимов (1952), основываясь на постулате, что «чем ниже 
абсолютные отметки постели яруса (горизонта, серии), тем больше его 
мощность, чем больше мощность яруса, тем более легкорастворимые соли 
свойственны его составу» (стр. 25), определяет возможные глубины 
пермских солеродных бассейнов Предуральского прогиба. Для этого он 
привлекает также стратиграфические и фациальные сопоставления раз
резов различных частей прогиба и востока Русской платформы. Для 
района Верхнечусовских Городков глубина бассейна в начале нижнего 
кунгура, по Н. П. Герасимову (1940), составляла над рифогенной струк
турой 200—250 м и в  периферической зоне — 540—600 м. В начале сред
него кунгура при накоплении преимущественно осадков сульфата каль
ция глубина бассейна была 250—300 м в зоне вершины рифогенного мас
сива и 500—550 м на периферии. В конце первой половины среднего кун
гура, когда кроме ангидрита накапливалась каменная соль, глубина бас
сейна была соответственно 220—270 и 410—460 м. Залежи каменной 
соли формировались в наиболее глубоких деприссиях, и глубина бассей
на уменьшалась за счет накопления осадков.

Глубину Соликамского солеродного бассейна во время формирова
ния горизонта подстилающей каменной соли Н. П. Герасимов (1952) 
определяет в 450—600 м. В начале садки сильвинита глубина бассейна 
была около 450 м. «По-видимому,— пишет Н. П. Герасимов,— близкие 
глубины имел здесь бассейн и во время садки карналлита» (стр. 34). 
Глубину кунгурского солеродного бассейна в Ишимбаевском районе в 
начале накопления галогенных осадков Н. П. Герасимов (1940) оцени
вает в 900—1000 м и более.

Построения Н. П. Герасимова, положенные в основу определения 
глубин солеродных бассейнов, не представляются нам убедительными и 
отчасти являются искусственными. Это доказывается хотя бы тем, что 
выводы Н. П. Герасимова, основанные на его представлениях о страти
графии, глубине формирования и фациях галогенных отложений, не под
твердились: район с. Кужгорта на р. Косьве, рекомендованный им (Ге
расимов, 1952) для поисков калийных солей, оказался бесперспективным.

Касаясь вспросов глубины цехштейнового солеродного бассейна, 
Г. Рихтер-Бернбург (Richter-Bernburg, 1955) приходит к заключению, 
что наблюдаемое в ископаемых соленосных формациях пространствен
ное распределение литологических комплексов в значительной степени 
обусловлено первоначальной глубиной и расположением участков седи
ментации по отношению к питающему морскому бассейну. Его выводы 
сводятся к следующему.

Большая скорость накопления соляных отложений, несовместимая с 
незначительной скоростью прогибания земной коры, позволяет думать, 
что первоначальная глубина бассейна соответствовала мощности обра
зовавшейся соляной залежй. Для соляных толщ глубокого шельфа пред-
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полагается глубина 200—600 ж. Существует причинная связь между 
глубиной воды в солеродном бассейне и образованием калийных солей. 
Современное распределение литологических фаций в залежах калийных 
солей, вероятно, соответствует их первичному расположению. Области 
распространения карналлитовых залежей отвечают участкам бывших 
некогда наибольших глубин бассейна. Менее глубоким участкам соот
ветствуют залежи кизеритового сильвинита и еще менее глубоким — 
отложения каменной соли.

Этому же вопросу посвящены исследования Р. Кюна (Kuhn, 1953),. 
базирующиеся на анализе распределения в солях брома. Исходя из 
предположения, что увеличение содержания брома в рассоле зависит 
от глубины бассейна и что с этим соответствующим образом связаны 
наблюдающиеся содержания брома в ископаемых солях и их распреде
ления по стратиграфическому разрезу, Р. Кюн вычислил возможные 
глубины некоторых частей цехштейнового бассейна ь начале или во вре
мя отложения тех или иных солей. Так, глубина бассейна Верры в начале 
отложения нижней каменной соли, по его расчетам, составляла 325 м 
и колебалась от 10 до 132 ж во время накопления средней толщи камен
ной соли (измерения относятся к пачке каменной соли, залегающей на
1,3 ж ниже пласта калийных солей Тюринген). В Ганноверском районе 
при исследовании пачки древней каменной соли, лежащей ниже пласта 
Стассфурт на 10 ж (рудник Зигмундсгалль) и 40 ж (рудник Зальцдет- 
фурт), глубина бассейна устанавливается соответственно 5—31 и 2— 
10 ж. Исследование в руднике Ханса каменной соли серии Лейне, не 
содержащей полигалита, показало глубину бассейна 15—95 ж. Наиболее 
значительная глубина бассейна получена для Стассфуртского района, 
где во время отложения древней каменной соли глубина достигала 860 ж 
(установлено путем экстраполяции). При отложении ангидритовой зоны 
глубина уменьшилась до 285 ж и доходила до 15 ж при формировании 
полигалитовой зоны.

Таким образом, Кюн так же, как и Рихтер-Бернбург, полагает, что 
по мере отложения в бассейне соленосных осадков глубина его умень
шалась. Обращает на себя внимание значительное колебание вычислен
ных Р. Кюном глубин образования маломощных пачек солей, хотя глу
бина их формирования, несомненно, не могла изменяться в таких (10— 
132, 5—30, 15—95 ж) широких пределах.

А. Л. Яншин (1961) также уделил значительное внимание глубинам 
древних солеродных бассейнов. Он отмечает, что «...имеются серьезные 
данные, чтобы считать многие древние морские солеродные бассейны 
достаточно глубоководными. Об этом свидетельствует прежде всего ско
рость накопления соляных толщ...» (стр. 10), весьма большая по сравне
нию с другими осадками и составляющая 6—8 см и более в год. Для бы
строго заполнения впадины солеродного бассейна мощной толщей солей 
должно было существовать подготовленное предварительным прогиба
нием пространство. «Можно думать,— пишет А. Л. Яншин,— что мощно
сти соляных толщ лишь в незначительной части отвечают конседимен- 
тациоычопрогибанию, а в основном отражают глубину бассейна, су
щ ественную  к началу соленакопления». Однако эти изначально очень 
глубокие впадины «вследствие большой скорости накопления соли бы
стро обмелевали, и отложение верхних горизонтов соляных толщ, со
держащих калийные соли и бораты, вероятно, происходило уже на не
значительной глубине... Отложение мощных соляных толщ даже на 
платформах часто начиналось на глубинах во много сотен метров» 
(стр. 10 и 12).

Свои выводы А. Л. Яншин подкрепляет главным образом данными по 
Ишимбаевскому Предуралью, где, как известно, соленосные кунгурские 
отложения выполняют глубокие впадины между рифогенными артин- 
скими массивами. Отложения ангидрита покрывают и вершины этих 
массивов.
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Ссылаясь на А. А. Трофимука, И. В. Хворову, Д. В. Иаливкина, 
А. А. Богданова, Н. М. Страхова и других исследователей, отмечающих, 
что в ряде районов отложения, подстилающие соленосные формации, 
являются относительно глубоководными, А. Л. Яншин (1961) оценивает 
начальную глубину кунгуоского солеродного бассейна Ишимбаевского 
района в 600—800—1000—1200 м. Нельзя, однако, не отметить, что та
кому определению противоречит устанавливаемая исследователями исто
рия зарождения и развития самого бассейна, на чем А. Л. Яншин, к со
жалению, не остановился.

В упомянутой А. Л. Яншиным работе А. А. Богданов (1947) действи
тельно пишет, что формировавшиеся рифовые банки, острова и мели 
«круто обрывались на восток, в сторону относительно узкой, но местами 
очень глубокой лагуны, достигшей к концу нижнеартинского века глу
бины до 1000 м» (стр. 102), но возникший здесь позднее кунгурский соле- 
родный бассейн имел уже совершенно иные глубины. Соглашаясь с 
Н. М. Страховым об условиях развития этого бассейна А. А. Богданов 
пишет: «В 1935 г. ...автор предполагал, что все неровности докунгурского 
рельефа, амплитуда которого достигала 300—500 м, были полностью 
скрыты под солеными лагунными водами, давшими начало образованию 
нижней ангидритовой свиты, плащеобразно покрывшей поверхность 
артинских известняков» (стр. 107). Однако новые данные показали, «что 
отдельные горизонты галогенных осадков не перекрывают, а прилегают 
к неровностям артинского рельефа» (стр. 107), причем «отложение ан
гидритов в кунгурской лагуне очень часто сопровождалось их перемывом. 
Большое количество и ничтожная глубина этих сугубо местных размы
вов, естественно, могут привести к выводу о том, что они происходили в 
крайне мелководной обстановке и, соответственно, что садка ангидритов 
и солей происходила в условиях небольших (10—20 м) глубин» (курсив 
наш.— А. И.). А. А. Богданов делает вывод, что «мощности галогенных 
осадков являются индикатором движений, сопровождавших их седимен
тацию. Накопление в двух разных пунктах 1000 и 100-метровой толщи 
вполне одновозрастных галогенных пород неопровержимо доказывает, 
что погружение первого пункта опередило второй на 900 м за время от
ложения галогенной толщи (стр. 108).

Д. В. Наливкин (1956, т. I) пишет, что «в конце артинской эпохи 
Предуральский прогиб представлял собой море с глубинами около 
800—900 м, на дне которого высились громадные известковые массивы». 
При эпейрогеническом поднятии суши «вершины рифовых массивов под
нялись над водой, а весь прогиб стал горько-соленым бассейном, но с 
глубинами около 500—600 м» (стр. 361). Делая такой вывод, Д. В. На
ливкин сразу же задает вопрос, может ли происходить осаждение солей 
на дне бассейна такой большой глубины. Указывая, что в глубоком 
Мертвом море садка соли не происходит, Д. В. Наливкин допускает, что 
«при высыхании бассейна садка соли все же начиналась, но ход ее дол
жен был резко отличаться от хода садки, наблюдающейся в современ
ных условиях». К сожалению, последний вывод, в достаточной степени 
неопределенный, Д. В. Наливкин не уточняет.

В противоположность Ишимбаевскому, Среднеуральский соленосный 
бассейн, по Д. В. Наливкину, был мелководным, а временами высыхал 
полностью, заполняясь затем водой почти нормальной солености, а по
том снова засолонялся.

Данные Н. М. Страхова (1947), касающиеся зарождения и развития 
кунгурского солеродного бассейна Ишимбаевского Предуралья, нельзя, 
как нам кажется, использовать для выводов о большой начальной глу
бине этого бассейна. Прежде всего, по Н. М. Страхову, контакт между 
соленосиой толщей и подстилающими ее артинскими породами в разных 
частях территории различен, и именно в полосе развития рифов наблю
даются следы перерыва в осадконакоплении. Здесь соленосная толща ло
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жится на разные стратиграфические горизонты нижнеартинских отло
жений. Кроме того, история развития кунгурского солеродного бассей
на, рассмотренная Н. М. Страховым, показывает, что зарождение этого 
Оассейна совпало со значительным эпейрогеническим поднятием терри
тории Предуральского прогиба, вследствие чего обнажились не только 
Погребенные массивы, но и многие прилегающие к ним участки. Это 
затруднило доступ в прогиб морским водам и в условиях возраставшей 
аридности климата явилось причиной превращения нормального мор
ского водоема в солеродный бассейн. В дальнейшем общее опускание 
Предуральского прогиба повлекло за собой расширение акватории со
леродного бассейна и накопление осадков на все более и более высоких 
участках рельефа.

Еще конкретнее свои представления Н. М. Страхов изложил в ра
боте, опубликованной в 1962 г., т. е. уже после выхода в свет статьи 
А. Л. Яншина (1961). Отмечая, что соленосный горизонт на бортах 
Бельской впадины залегает трансгрессивно и в начале заполнял лишь 
самые низкие ее части, перемещаясь на борта по мере погружения впа
дины, Н. М. Страхов пишет: «Такой механизм формирования соленос
ного горизонта, конечно, исключает представление об исходных глуби
нах бассейна в 1000 м с последующим их уменьшением. В действитель
ности солеродный водоем был обычный мелководным, но постепенно 
трансгредировавшим на все большую площадь по мере разрастания по
гружений предгорной депресссии» (ст^. 412).

И. В. Хворова (1947), выделяя среди сакмарских и нижнеартинских 
отложений Ишимбаевского Предуралья глубоководную фацию, приле
гающую к рифогенным структурам, предполагает, что глубина моря к 
концу нижнеартинского времени в области развития глубоководной фа
ции достигла, по-видимому, 1000 м. Вопрос о возможной глубине кун
гурского солеродного бассейна И. В. Хворова не затрагивает.

Мы были вынуждены довольно подробно остановиться на рассмот
рении высказываний ряда исследователей, так как эти высказывания 
нельзя не учитывать при анализе выводов А. Л. Яншина (1961) о глубине 
Ишимбаевского солеродного бассейна.

Нужно сказать, что в позднее опубликованной работе А. Л. Яншин
(1964) подошел к определению глубин древних солеродных бассейнов 
несколько более дифференцированно. Соленосные формации по их вну
треннему строению он подразделил на два типа: 1) формации, сложен
ные мощной толщей каменной соли, иногда увенчанной одним или не
сколькими калийными пластами. Типичным представителем их является 
Верхнекамская. «О таких толщах,— пишет А. Л. Яншин,— уверенно 
можно сказать, что их формирование началось в условиях некомпенси
рованного сравнительно (курсив наш.— А. И.) глубоководного прогиба, 
заполнявшегося осадками и становившегося мелководным в процессе 
соленакопления»; 2) формации, состоящие из большого количества не
значительных по мощности циклов соленакопления, разделенных несо
ляными породами. К такому типу относятся, например, соленосные 
формации Припятского прогиба и Сибирской платформы. «О бассейнах, 
в которых образовались соленосные формации такого типа, мы уверенно 
можем сказать, что они всегда оставались сравнительно мелковод
ными» (стр. 9).

К исследователям, рассматривающим древние морские солеродные 
бассейны как глубоководные образования, примкнул в последние годы 
М. П. Фивег (1964), в основном повторяющий точку зрения и выводы
А. Л. Яншина (1961). До 1961 г. М. П. Фивег считал солеродные бас
сейны мелководными.

В основу приведенных в работе представлений М. П. Фивег (1964) 
положил все тот же Ишимбаевский район со ссылками на тех же иссле
дователей, материалы которых свидетельствуют, что большинство из
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них не придерживается представлений о глубоководности кунгурского 
солеродного бассейна этого района.

Что же касается эпейрогенических поднятий и опусканий, происхо
дивших, по Н. М. Страхову (1947, 1962) и А. А. Богданову (1947), в об
ласти Ишимбаевского Предуралья в эпоху соленакопления, то «эти дви
жения,— по мнению М. П. Фивега,— придумываются только для обосно
вания мелководности солеродных бассейнов» (стр. 66).

Перейдем к рассмотрению точки зрения исследователей которые 
отстаивают мелководность древних солеродных бассейнов. Нужно ска
зать, что их большинство, поэтому мы рассмотрим только некоторые 
работы.

Еще пятьдесят лет назад де Лонэ (de Launay, 1913), высказал пред
положение, что вместе с накоплением осадков происходит опускание 
участков земной коры; что и может обусловливать формирование мощ
ных соленосных толщ.

Позднее У. X. Твенхофел (1936) отмечал, что «не требуется массы 
воды с такими глубинами, какова мощность соли и ассоциирующих с 
ней осадков. Характер осадков не позволяет предполагать большие 
глубины, и нет необходимости утверждать, что отлагавшие воды были 
когда-нибудь глубокими... Накопление имело место в опускающемся 
бассейне, в котором воды были постоянно мелкими» (стр. 450).

С этой точкой зрения почти полностью совпадают высказывания 
Л. Б. Рухина (1953, 1959).

Специальное внимание этим вопросам уделил Н. М. Страхов (1962). 
Глубины древних солеродных бассейнов он рассматривает в соответ
ствии с их морфогенетическими типами.

Лагунные бассейны имели глубины от нескольких метров до первых 
десятков метров.

Заливы карабогазского типа, достигавшие огромных размеров, как, 
например, мичиганский или московский, могли иметь глубины 50—60 м. 
Но наличие в соли формации Салайна в Мичиганском бассейне волно
прибойных знаков свидетельствует о том, что по крайней мере краевая 
часть галитонакоплявшей котловины была мелководна и выдерживала 
сравнение с современными галитовыми озерами. Центральная часть 
впадины была глубже, но объективных критериев для оценки глубин нет.

О глубинах сслеродных водоемов типа краевых частей эпиконтинен- 
тальных морей Н. М. Страхов приводит следующие данные и соображе
ния. Мелководность периферических частей данково-лебедянского соле
родного бассейна Московской синеклизы, где накапливались карбонат
ные породы, доказывается наличием в породах водорослей, оолитов, 
трещин высыхания, брекчий взламывания. В доломитах и ангидритах 
центральных частей водоема эти признаки исчезают, что указывает на 
глубоководность отложений. Отложения с водорослями возникли на глу
бинах менее 50—60 м, без водорослей — на глубинах более 60 м. «Таким 
образом, — заключает Н. М. Страхов, — глубины центральных частей 
Московской синеклизы в данково-лебедянское время... были заведо
мо больше 60 ж, хотя нет никаких указаний на то, что они достигали 
100—200 м» (стр. 411).

Цифрой 50—60 м Н. М. Страхов определяет глубину кембрийского 
солеродного бассейна Сибирской платформы в период формирования до
ломито-ангидритовых и соляных отложений.

Относительно солеродных заливов виррилского типа Н. М. Страхов 
ограничивается только примером Предкарпатского бассейна, ссылаясь 
при определении его глубины на наши данные (Иванов и Левицкий, 1960) 
и заключая, что «мелколинзовидный характер галититовых накоплений 
в Предкарпатском заливе мог возникнуть, конечно, на базе лишь неболь
ших и уже потому весьма мелководных водоемов, на которые временами 
распадалась собственно солеродная часть залива» (стр. 411).
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Внутриконтинентальные солеродные бассейны пермского периода, по 
Н. М. Страхову, отличались, вероятно, сложностью конфигурации дна, 
но надежных доказательств их глубоководности пока нет, и то, что сейчас 
известно, заставляет предполагать, что эти бассейны были не более глу
боководными, чем краевые солеродные водоемы. Глубоководность бас
сейна Бельской впадины Н. М. Страхов отвергает, как об этом уже было 
сказано выше.

Рассмотрение затронутого вопроса Н. М. Страхов заканчивает таким 
общим выводом: «Морские солеродные бассейны геологического про
шлого отличались чрезвычайным разнообразием как своих размеров, так 
и очертаний в плане, но глубины их варьировали гораздо меньше, укла
дываясь от нескольких метров до многих десятков их, вероятно, не свы
ше 100—200 м» (стр. 412—413), но при этом «накопление галититов во
все не представляло собою простого* заполнения готовой депрессии. Од
новременно протекавшие погружения дна водоема играли первостепен
ную роль в возникновении галитов» (стр. 411).

Значительное место доказательству мелководности кембрийского со
леродного бассейна Иркутского амфитеатра отводит в своем труде 
Я. К. Писарчик (1963). Правда, она не дает цифровых определений этой 
глубины. По ее данным, бассейн был мелководным, начиная с ушаков
ского времени и кончая литвинцевским. Доказывается это рядом при
знаков. Например, «широкое развит^ тонкой параллельной, реже лин
зовидной и неясной косой слоистости, наличие знаков ряби и другие тек
стурные особенности говорят об образовании отложений (ушаковских.— 
Я. Я.) в условиях мелководья» (стр. 236). Верхнемотские отложения 
также характеризуются комплексом литологических и, в частности, тек
стурных признаков, свидетельствующих о мелководности всей зоны осад- 
конакопления (стр. 251). В усольское время «почти вся территория Ир
кутского амфитеатра... превратилась... в огромную усыхающую лагуну» 
(стр. 259). «Петрографические особенности пород (отложившихся в это 
время.— А. Я.), в частности, наличие водорослевых структур и призна
ков местного перерыва осадков (доломиты с обломочной структурой, 
гравелиты и конгломераты с доломитовым и ангидрито-доломитовым со
ставом обломков) свидетельствуют о господстве режима неустойчивого 
мелководья. Общее обмеление было максимальным в моменты садки со
лей» (стр. 262).

Далее, «литологические особенности отложений бельской свиты, их 
вещественный состав, первичные структурные и текстурные признаки 
указывают на то, что осадконакопление происходило в мелководном бас
сейне с весьма изменчивой концентрацией солей в водах» (стр. 266—267). 
Наконец, «в начале литвинцевского (верхнеангарского) времени господ
ствовал мелководный морской режим, сменившийся затем режимом осо- 
лоненной лагуны. Несомненна предельная мелководность данной лагун
ной зоны. Об этом говорит наличие седиментационных карбонатных брек
чий в верхней подсвите литвинцевской свиты» (стр. 281).

Рассматривая вопрос о глубинах кембрийского солеродного бассейна 
Иркутского амфитеатра, М. А. Жарков (1965) приходит к выводу, что 
глубина бассейна менялась как в пространстве, так и во времени. Изве
стняково-доломитовая толща, распространенная в предгорьях Восточно
го Саяна, Западного Прибайкалья, Северо-Байкальского и Витимо-Па- 
томского нагорья, фациально замещающая соленосную толщу второй 
половины нижнего кембрия, «накапливалась в мелководных условиях, 
тогда как в это же время в солеродной области карбонатные породы 
осаждались преимущественно хемогенным путем на большой глубине» 
(стр. 74—76). Накопление карбонатов в солеродной области не компен
сировало прогибание. В это время здесь создавались не компенсирован
ные осадками и относительно глубокие депрессии, которые в последую
щем заполнялись каменной солью. «Как можно судить по мощностям



лластов каменной соли,— пишет М. А. Жарков,— глубина депрессий в 
кембрийское время не превышала 50—60 и редко 100 м. После того как 
депрессии заполнялись солью, вновь наступал период осаждения карбо
натов, когда подготавливалась новая пологая, не заполненная осадками 
впадина для последующего соленакопления» (стр. 80).

Учитывая, что весь разрез соленосной формации Иркутского амфи
театра представлен многократно чередующимися пачками и пластами 
каменной соли и ангидрито-карбонатных пород, из концепции М. А. Жар
кова следует, что времени накопления каждой из многочисленных пачек 
каменной соли отвечала более или менее длительная пауза в ходе про
гибания площади бассейна, а во время формирования каждой карбонат
ной пачки, наоборот, темп и глубина прогибания возрастали настолько, 
что создавались некомпенсированные впадины, причем разной глубины, 
если измерять ее мощностями пачек каменной соли, как это делает 
М. А. Жарков.

В этих построениях М. А. Жаркова нельзя не видеть искусственно
сти, и нам они не представляются убедительными. Возможно, это проис
ходит из-за слишком схематичного освещения автором данной проблемы.

Вопрос о возможной глубине бассейнов, в которых происходила кри
сталлизация калийных солей, рассмотрен М. Г. Валяшко (1962). Исходя 
из предположения, что главная масса сильвина выделяется при охлаж
дении, М. Г. Валяшко полагает, что мощности годовых прослоев сильви
на могут служить мерилом глубины бассейна. Соответствующие 
вычисления показывают, что, например, в Верхнекамском месторождении 
глубина рапы при садке сильвинита колебалась от 1 до 8 ж, составляя 
большей частью 2—3 ж. Такие же глубины вычислены для Эльзасского 
месторождения. Поэтому М. Г. Валяшко делает вывод, что «глубина в 
5—6 ж была обычной для бассейнов, садивших калийные соли. То, что 
при такой ничтожной глубине образовались отложения мощностью 100 ж, 
свидетельствует лишь об интенсивности прогибания данного участка бас
сейна» (стр. 333).

В 3—5 ж определяет Ю. И. Лупинович (1965) глубину Старобинского 
солеродного бассейна во время образования нижней сильвинитовой зоны 
третьего горизонта.

Только при условии мелководности солеродного бассейна может быть 
справедлива интересная трактовка В. А. Вахромеевой (1964) генезиса 
мелких линзовидных включений каменной соли в сильвинитовых пластах 
Верхнекамского месторождения.

Отмеченные Я. К. Писарчик (1963) различные литолого-батиметриче- 
•ские признаки, свидетельствующие о глубине образования осадков в 
кембрийском солеродном бассейне, обнаружены рядом исследователей 
в соленосных отложениях и других бассейнов: миоценовом Предкарпат- 
ском (Вялов и Флеров, 1953; Иванов и Левицкий, 1960), верхнедевонском 
Московской синеклизы (Махлаев, 1959; Страхов, 1962), верхнедевонском 
Припятского прогиба (Кириков, 1964; Лупинович и Кислик, 1965). 
По сообщению С. М. Кореневского, в центральных частях Бахмутской 
котловины маркирующий карбонатный горизонт S3 местами сложен 
оолитовым известняком, причем выше и ниже этого горизонта залегают 
мощные пачки каменной соли. Вполне возможно, что образования, по
добные отмеченным, имеются и в отложениях других солеродных бас
сейнов, но на них не было обращено специального внимания.

Итак, следовательно, к таким признакам относятся: заполнения тре
щин усыхания, следы внутриформационных размывов, брекчии седимен
тации и взламывания, местные перерывы в осадконакоплении, иерогли
фы, следы дождевых капель и наземных животных, глиптоморфозы по 
соляным минералам, наличие водорослей и водорослевых структур, вол
ноприбойные знаки и следы мелкой и крупной волновой ряби, оолитовая 
структура, косая слоистость.
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Многие из этих признаков непосредственно указывают на мелковод
ные условия образования содержащих их отложений, другие свидетель
ствуют о весьма умеренной или умеренной глубине бассейна (Страхов,
1957). Характерно при этом, что упомянутые литолого-батиметрические 
знаки встречаются на разных уровнях стратиграфического разреза соле
носных отложений, подтверждая этим, что небольшие глубины солерод
ною бассейна существовали на разных этапах его развития, а не только 
в конце формирования отложений, как думают некоторые исследователи.

Остановимся подробнее на характеристике волноприбойных знаков 
и следов волновой ряби, наблюдающихся в галогенных породах.

Вероятно, к одному из первых указаний о волноприбойных знаках в 
солях относится краткое сообщение Е. Циммерманна (Zimmermann, 
1908), наблюдавшего их в керне каменной соли, вскрытой глубокой сква
жиной около Шмитца в Гессене. В керне на протяжении 12 см наблюда
ются очень хорошо выраженные слои с волноприбойными бороздами. 
Автор связывает их происхождение с перемещением зерен выпавшей 
рыхлой соли при волновых движениях рассола, слой которого был очень 
неглубоким. В ископаемом состоянии слои соли с волноприбойными зна
ками сохранились благодаря чередованию их с очень тонкими, в лист 
бумаги, прослоями ангидрита.

В силурийской формации Салайна волноприбойные знаки в каменной 
соли наблюдались Д. В. Кауфманно^ и К. Б. Слаусоном (Kaufmann, 
Slawson, 1950) в подземных выработках Детройтского рудника в штате 
Мичиган. Они обнаружены в семи слоях в стенке целика соли и на по
толке. Для волн характерна сглаженность гребней и симметричность 
строения. Расстояния между гребнями колеблются от 15 до 32 см и от 6 
до 20 см при глубине чаще всего около 1 см. Характерна выдержанность 
простирания волн. Слои с волноприбойными знаками имеют тонкозерни
стое строение и сложены плохо сцементированными кубическими и округ
лыми кристаллами галита диаметром 0,5—5 мм. Эти слои подстилаются 
и покрываются слоями чистой белой монолитной соли.

Авторы высказывают предположение, что знаки ряби образовались 
при воздействии волн рассола на рыхлую соль. Этот процесс происходил 
на некотором расстоянии от береговой линии.

Интересно отметить, что в краевой части Мичиганского бассейна ши
роко развиты мощные рифогенные структуры (Sanford, 1965), соотноше
ния между которыми и соленосной формацией Салайна напоминают со
отношения формации Бельской впадины.

Ю. И. Лупинович и В. 3. Кислик (1965) наблюдали знаки ряби на гли
нистом слое второго калийного горизонта в кровле подземных выработок 
первого Солигорского комбината. Исследования показали, что рябь в 
глинистом слое является негативным отпечатком волнистой поверхности 
лежащего ниже слоя каменной соли. Этот слой сложен мелкозернистым, 
так называемым песчаниковидным галитом и имеет мощность 0,5—
1,5 см. Гребни и впадины ряби закономерно чередуются и прослежи
ваются на сотни метров, имея выдержанное простирание. Знаки ря
би имеют симметричное строение, длина волны от 7 до 11 см, а высота 
гребней около 1 см. По своему типу это образование относится к ряби 
волнения.

Авторы предполагают, что формирование ряби в соляном осадке про
исходило под действием волн в прибрежной части солеродного водоема. 
Однако, по данным Ю. И. Лупиновича, недавно подобные образования 
ряби обнаружены в соляных пластах в горных выработках второго Со
лигорского комбината, площадь которого расположена значительно 
дальше от прибрежной части бассейна. Следовательно, знаки ряби име
ют региональное распространение и образовывались не только в при
брежных, но и во внутренних частях солеродного бассейна.

Сходство знаков ряби в солях, наблюдаемых в Старобинской соле
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носной формации и формации Салайна, указывает на то, что образование 
их происходило в близких условиях и вызывалось одинаковыми причи
нами.

В 1958 г. при изучении района Шедокского месторождения каменной 
соли в Северном Предкавказье мы вместе с Ю. Ф. Левицким и Г. А. Дмит
риевым наблюдали ребристые образования типа волноприбойных знаков 
на плоскостях наслоения гипсовых пород в Шедокском карьере. Расстоя
ние между гребешками волн около 1 см, глубина желобков до 0,5 см. 
Борозды расположены более или менее параллельно. Здесь же наблю
даются образования, похожие на отпечатки капель дождя.

Волноприбойные знаки, как известно, образуются на разной глубине. 
Д. В. Наливкин (1956) указывает, что «глубина развития волноприбой
ных знаков весьма различна — от зоны прилива и отлива до глубины 
100—200 м» (т. I, стр. 101). В другом месте он пишет, что «волнопри
бойные знаки возникают на глубинах до 100 м, но чаще всего связаны 
с глубинами от 0 до 10—15 м» (т. II, стр. 350).

Как уже указывалось, одним из основных аргументов, выдвигаемых
А. Л. Яншиным и некоторыми другими исследователями в обоснование 
взглядов о большой начальной глубоководности древних солеродных 
бассейнов, служит большая скорость накопления солей и отсутствие при
чинной связи (синхроничности) между скоростью прогибания и кон
центрацией рассолов, приводящей к садке солей.

Касаясь совершенно другой области осадконакопления, А. Л. Яншин 
и Р. Г. Гарецкий (1960) рассматривают вопрос о связи между скоростью 
прогибания и накоплением осадков с иных позиций. Авторы отмечают, 
что «угленосные бассейны параллического типа, т. е. такие, в которых 
континентальные отложения переслаиваются с мелководными морскими, 
являются наиболее идеальным примером крупных компенсированных 
прогибов, в которых положение поверхности осадконакопления все время 
лишь незначительно отклонялось от уровня мирового океана» (стр. 186). 
Образование мощных пластов и линз угля является примером исключи
тельно точной компенсации прогибания накоплением осадков на локаль
ной площади. «Самый мощный торфяник,— пишут эти исследователи,— 
при отсутствии прогибания может дать пласт угля мощностью не более 
1 м. Между тем пласты угля мощностью в 20—30 м распространены до
статочно широко». Все дело в том, что «накопление огромной мощности 
чистого торфа могло происходить лишь при условии очень точной ком
пенсации прогибания ростом торфяника» (стр. 187).

Близкий пример полной компенсации прогибания породообразова- 
нием дают, по А. Л. Яншину и Р. Г. Гарецкому, коралловые рифы. 
«Огромные мощности рифовых известняков,— пишут они,— могут быть 
объяснены только длительным прогибанием их основания и постоянной 
надстройкой рифового сооружения, которая очень точно компенсировала 
это прогибание» (стр. 188).

Приведенные примеры полной компенсации прогибания осадкона- 
коплением, вероятно, могут быть в какой-то мере распространены и на 
условия формирования мощных соляных месторождений, хотя, конечно, 
обстановка и среда осадконакопления в каждом из этих случаев были 
разными.

Рассматривая вопррс о глубинах древних солеродных бассейнов, мы 
не можем оставить без внимания современные соляные и солеродные 
водоемы, хотя и рискуем при этом вновь подвергнуться критике за якобы 
формальное применение принципа актуализма (Яншин, 1961). Нельзя 
не согласиться с М. Г. Валяшко (1962), что «целый ряд особенностей 
этих месторождений (Предкарпатских.— А. И.) находит себе удовлетво
рительное объяснение, если опираться на закономерности развития со
временных самосадочных водоемов. Больше того, можно сказать, что 
разобраться в особенностях строения и условиях образования ряда линз
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вряд ли удалось бы, если бы мы не знали процессов развития современ
ных солевых водоемов» (стр. 307).

Обратимся к Мертвому морю, которое иногда необоснованно рас
сматривается как пример современного соленакопления (а не засолоне- 
яия!) в глубоководных условиях. Правильно разобраться в этом вопросе 
помогает работа И. К. Бентора (Bentor, 1961).

Акватория Мертвого моря составляет 1001 км2\ поверхность его ле
жит на 400 м ниже уровня Средиземного моря. Море состоит из двух 
частей — северной и южной, разделенных подводной плоской возвышен
ностью, протягивающейся от оконечности полуострова Лисан на восточ
ном берегу моря до западного его берега. В пределах этой возвышенно
сти глубина моря составляет только несколько метров. Северная часть 
моря площадью 757 км2 — глубоководная, с глубинами до 400 м в восточ
ной части. Южная часть — площадью* 244 км2 — мелководная, с глуби
нами, редко превышающими 10 м.

Современное Мертвое море возникло в позднеплейстоценовое время 
в глубокой части Иордано-Аравийского грабена, ранее занятого огром
ным оз. Лисан. Перед формированием Мертвого моря оз. Лисан полно
стью высохло. Осадки его представлены слабо сцементированным илисто
глинистым карбонатным материалом, местами отмечается гипс, но соль 
отсутствует. Следами оз. Лисан являются 17 регрессивных террас на 
крутых восточном и западном берегах (^отметками до 220 м выше уровня 
Мертвого моря.

Возможно, как отмечает И. К. Бентор, какие-то реликты минерализо
ванной воды оз. Лисан сохранились перед формированием Мертвого 
моря, и очень небольшая часть солей, растворенных в воде моря, была 
унаследована от оз. Лисан, но главная масса солей принесена в Мертвое 
море реками, временными потоками и соляными источниками. Если все 
соли приносились только р. Иорданом, то для аккумуляции наблюдаю
щегося их содержания в воде моря потребовалось 60—70 тыс. лет. С уче
том же привноса солей источниками эта цифра должна быть уменьшена 
до 12 тыс. лет. При своих расчетах И. К. Бентор принимает последнюю 
цифру.

Состав солей, растворенных в воде Мертвого моря, характеризует 
таблица.

Место отбора 
пробы воды

Удель Содержание, г/л
ный вес Na К | Rb Са Mg С1 Вг so4 НСОз

1
| Всего

Поверхност
ная вода 1,16 33,5 6,3 0,06 13,0 34,5 180,0 4,1 0,9 0,2 273,4

Средний сос
тав 1,21 34,9 7,5 0,06 15,8 41,9 208,0 5,9 0,5 0,2 315,0

Ни в одной части Мертвого моря в настоящее время насыщения воды 
хлористым натрием и другими солями не наблюдается, и поэтому их кри
сталлизации не происходит. Тем более интересен сообщаемый И. К. Бен- 
тором факт, что в центральной части южного мелководного бассейна 
Мертвого моря бурением вскрыта 100-метровая толща пористой камен
ной соли с примесью гипса и тонкими прослоями глины, залегающая под 
слоем поверхностного ила мощностью 40 см. Забой скважины находится 
в этой толще.

Приведенные выше данные о строении южного бассейна и характере 
его сочленения с северным позволяют рассматривать его как солеродный 
участок Мертвого моря, где благодаря мелководности создавались усло
вия для осаждения поваренной соли. Напрашивается мысль о некоторой
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возможности сравнения этой обстановки с современными условиями Кас
пийского моря и залива Кара-Богаз-Гол.

И. К. Бентор отмечает, что небольшое понижение уровня ^Мертвого 
моря отразится эффективнее в южном бассейне, чем в северном. При 
испарении воды в мелководной южной части вновь начнется садка пова
ренной соли, и этот процесс будет продолжаться до тех пор, пока между 
северным и южным бассейнами не установится более свободное сообще
ние при повышении уровня моря. Эти явления, вероятно, и были зафик
сированы упомянутой буровой скважиной.

Что касается глубоководного северного бассейна Мертвого моря, то 
мы не решаемся присоединиться к смелому выводу, что «при поддержа
нии отрицательного баланса по воде через небольшой промежуток вре
мени в глубоководной части бассейна может начаться садка галита» 
(Фивег, 1964, стр. 64).

Ограничиваясь примером Мертвого моря, мы, однако, не считаем, что 
при решении поставленного вопроса не могут быть привлечены и другие 
примеры соленакопления в современных солеродных бассейнах. В совре
менную эпоху нет той тектонической и ландшафтной обстановки, которая 
обеспечивала в прошлом формирование соляных месторождений огром
ного распространения в плане и мощностью во много десятков и сотен 
метров. Однако и в прошлом существовали солеродные бассейны, кото
рые по своим масштабам вполне сравнимы с современными. Кроме того, 
сравнение можно проводить и по тем природным факторам, которые 
были и в прошлом и в настоящем обязательными для поступательного 
развития процессов галогенеза. Едва ли можно оспаривать, что для этого 
всегда были необходимы такие условия, как наличие аридного климата, 
соответствующий режим водного питания солеродного бассейна при его 
бессточкости и расположении в соответствующей ландшафтной обстанов
ке, наличие источников соляного питания и т. д. Наконец, и законы фи
зико-химических равновесий, которым подчиняются и которые регули
руют процессы кристаллизации солей из природных растворов, едва ли 
были в прежние геологические эпохи иными или менялись от эпохи к эпо
хе. Свидетельством постоянства законов кристаллизации солей из рас
творов служит хотя бы тот факт, что комплексы соляных минералов и их 
парагенезисы практически не меняются от кембрия до наших дней (Ива
нов, 1953).

Поэтому и фактор глубины современных солеродных бассейнов, как 
правило, весьма мелководных, может и должен быть принят во внимание 
при решении вопроса о глубинах солеродных бассейнов прошлых геоло
гических эпох.

При решении вопроса о возможности формирования мощной ископае
мой соленосной формации в глубокой некомпенсированной впадине, но 
в мелководных условиях, нам кажется необходимо учитывать режим вод
ного питания бассейна и баланс притока и испарения. Размер притока 
в солеродный бассейн, компенсировавшийся испарением, вероятно, быд 
такой, что глубокая впадина не заполнялась «до краев», благодаря чему 
бассейн оставался мелководным и уровень рапы находился ниже уровня 
морского водоема. Эта принципиальная схема нуждается, конечно, в де
тальной разработке, но, кажется, что она позволит с меньшими натяж
ками решить также вопрос о продолжительности формирования соленос
ных толщ сложного строения, представленных чередующимися пачками 
и слоями соляных и глинисто-карбонатных пород.

Однако нам представляется, что образование мощных соленосных 
формаций в глубоких некомпенсированных прогибах, если и происходи
ло, то было редким исключением, а не правилом. Подавляющее большин
ство соленосных формаций образовалось в условиях компенсации про
гибания осадконаксплением. Но как в первом, так и во втором случае 
накопление соленосных осадков происходило в мелководных условиях.
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Основные выводы, которые можно сделать на основании рассмотрен^ 
ных материалов, следующие.

1. Для решения вопроса о глубинах солеродных бассейнов геологиче
ского прошлого прямым путем критерии пока не разработаны.

2. Идея глубоководности солеродных бассейнов не представляется 
нам убедительной.

3. Образование соленосных формаций в мелководной обстановке со
леродного бассейна подтверждается рядом литолого-батиметрических 
признаков, природными условиями кристаллизации солей, данными о- 
связи между галогенной седиментацией и тектоническим прогибанием 
территории, а также до некоторой степени особенностями соленакопле- 
ния в современных солеродных бассейнах.

4. Несмотря на высказанные соображения, вопрос о глубинах древ
них солеродных бассейнов не может считаться разрешенным и требует 
дальнейшего изучения и целеустремленного сбора фактического мате
риала.
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ПОВЕДЕНИЕ РЕДКИХ ЩЕЛОЧЕЙ И СТРОНЦИЯ 
В ПРОЦЕССЕ ГАЛОГЕНЕЗА

Т. Ф. БОЙКО , Д. В . БУЙНЕВИЧ

I. ПОСТАНОВКА ЗАДАЛИ. МАТЕРИАЛ 
И МЕТОДИКА ИССЛЕДОВАНИЯ

Изучение одним из авторов (Бойко, 1966) распределения редких эле
ментов, (Li, Rb, Cs, Sr, Be, Cd, B, Sc, Ga, In, Tl, TR, Ge, Zr, Re, Nb, 
Та, Se, Те) в ископаемых и современны^ соленосных отложениях СССР 
и других стран, относящихся к различным галогенным формациям, нео
динаковых по возрасту и образовавшихся в солеродных бассейнах раз
личного гидрохимического класса, вскрыло весьма существенную осо
бенность. Элементы одной группы, численно большей (Li, Be, Cd, Sc, 
Ga, In, TR, Ge, Zr, Nb, Та, Se, Те, Re), довольно характерным предста
вителем которой является литий, практически не встречены в чисто 
хемогенных осадках, соответствующих даже самым высоким ступеням 
концентрации рассолов. Однако большинство из них все же присутствует 
в соленосных толщах. Эти элементы приурочены к глинисто-песчаному 
материалу соленосных глин (галопелитов) и мергелей. Но происхожде
ние их в основном аллохтонное, элементы ассоциировались с терриген- 
ными образованиями еще в зоне выветривания, до поступления в бассей
ны седиментации.

Элементы другой группы (Rb, Cs, Tl, Sr, В) связаны как с соленос
ными глинами и мергелями так и с самими солями, по крайней мере с 
некоторыми из них. Их присутствие в эвапоритах объясняется процес
сами изоморфизма (Rb, Cs, Tl — в калийсодержащих минералах, Sr — 
в кальциевых) или примесью собственных соединений (для бора — бо
раты, для стронция — целестин, стронцианит, стронциевые бораты). 
Можно было предположить, что распределение представителей редких 
компонентов второй группы между твердой и жидкой фазами при отло
жении солей характеризуется большей сложностью.

После получения данных о содержании редких элементов в минера
лах и породах галогенных толщ казалось весьма желательным просле
дить поведение характерных элементов обеих групп непосредственно в 
процессе хемогенной седиментации на примере какого-либо природного 
солеродного бассейна. Наиболее благоприятным для этой цели объектом 
представлялся залив Кара-Богаз-Гол, относящийся к солеосаждающим 
водоемам сульфатного гидрохимического класса (Валяшко, 1939), наи
более распространенным как в прошлые эпохи, так и в настоящее время. 
Следовательно, данные о поведении редких элементов в процессе кон
центрирования его рассолов, строго говоря, могут быть использованы 
только для характеристики сульфатного типа галогенеза (Валяшко,
1961). Однако наши материалы по распределению редких элементов 
первой группы в соленосных отложениях, являющихся продуктом всех
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трех типов галогенеза (сульфатного, 
хлоридного и карбонатного) не по
казывают каких-либо отличий или 
заметной специфики какого-нибудь 
определенного типа. Речь может 
идти только об особенностях пове
дения в различных типах галогене
за элементов второй группы. Основ
ное внимание в этой статье уделяет
ся сульфатному типу галогенеза, ко
торый обычно и отождествляется с 
галогенезом вообще.

Степень концентрации рассолов 
Кара-Богаз-Гола неодинакова на 
всей его акватории, по этому приз
наку в нем выделяется несколько 
зон. Эта неоднородность рапы зави
сит от двух основных факторов: оп
ресняющего влияния Каспийского 
моря на западе и более интенсивно
го испарения у восточного, юго- и 
северо-восточного побережья, т. е. 
определяется балансом воды соле
родного бассейна. Донные отложе
ния водоема представлены в основ
ном хемогенными осадками. В тече
ние 1960—1961 гг. было отобрано 
4 пробы рассолов залива различной 
степени концентрации, состав кото
рых отвечает нескольким точкам 
процесса галогенеза:

Проба № 1 отвечает началу сад
ки галита; представляет собой рас
солы залива, отобранные у его за
падного побережья, севернее проли
ва Кара-Богаз-Гол.

Проба № 2 соответствует началу 
садки магниевых сульфатов, астра- 
ханита и эпсомита; это — рассолы 
залива, отобранные у восточного по
бережья, в районе Ходжа-Су.

Проба № 3 соответствует точке, 
близкой началу отложения калий
ных солей (карналлита); представ
ляет собой сконцентрированные при 
естественном испарении в условиях 
Кара-Богаз-Гола рассолы залива, 
отобранные в той же точке, что и 
проба № 1.

Проба № 4 отвечает этапу отло
жения хлорида магния (бишофита), 
отобрана из котловины 2а, располо
женной на северо-западном побе
режье Кара-Богаз-Гола. В нее по
ступали рассолы залива после сад
ки мирабилита. В котловине они 
испытали длительное естественное 
испарение.
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В каждой пробе обычными методами определялись Na, К, Mg, Cl, 
S 0 4, НСО* . Результаты анализов представлены в табл. 1. Там же по
мещен анализ воды Каспийского моря из пролива Кара-Богаз-Гол 
(Буйневич и др., 1959) и состав океанической воды по Б. Мейсону (Ma
son, 1952) и Дж. Грину (Green, 1959). Кроме того, сухой остаток рас
солов залива Кара-Богаз-Гол (проба № 1 и проба № 4) был подвергнут 
в лаборатории спектрального анализа ИМГРЭ количественному спект
ральному анализу на бор и таллий.

II. РА С П РЕ Д ЕЛ Е Н И Е  ЛИТИЯ

По данным табл. 1 видно, что содержание лития в рассолах законо
мерно увеличивается по мере роста их солености. На интервале кон
центрирования рапы от точки, характеризуемой пробой № 1 (сумма со
лей =28%), до точки, характеризуем^ пробой № 4 (сумма солей = 
=  37%), в осадок перешла подавляющая часть галита, сульфатов нат
рия и магния, карналлита и других солей, а также выкристаллизовалась 
часть бишофита. В растворе осталось д основном два компонента — Mg 
и С1. В то же время содержание лития в пробе № 4 по сравнению с про
бой № 1 возросло в 4 раза, что вполне соответствует примерно четырех
кратному уменьшению веса рассолов на этой стадии в результате 
испарения воды и выпадения солей (Ильинский, 1948). В соответствии 
с отмеченным фактом элемент распределяется и в соленых озерах 
различного гидрохимического класса. Содержание в них лития находит
ся в прямой зависимости от степени минерализации озерных вод, увели
чиваясь с ростом их солености в абсолютном, а после начала садки лег
корастворимых солей и в относительном (Li-10_4/2 солей) значении 
(Бойко, 19660.

Относительное накопление элемента в рассолах в процессе их испа
рения хорошо согласуется с нашими данными по количественному опре
делению лития в эвапоритах из ископаемых и современных галогенных 
формаций различных районов, в том числе и из залива Кара-Богаз-Гол 
(табл. 2). Содержание элемента в этих образованиях меньше 0,0005% 
(5 г/т). Только в том случае, если соли загрязнены глинисто-песчаным 
материалом, который всегда содержит литий, можно обнаружить значи
тельно большие цифры, величина которых зависит от количества и харак
тера примеси. Накопление лития в рассолах бассейнов различного химиз
ма и отсутствие заметного его количества в твердой солевой фазе свиде
тельствует, очевидно, что элемент при тех содержаниях, с которыми мы 
имеем дело в солеродных водоемах, не образует собственных соединений 
во всех типах галогенеза и весьма незначительно рассеивается в минера
лах эвапоритов. Следы лития, определяемые в ряде случаев в чистых со
лях, связаны, вероятно, в основном с находящимися в них включениями 
материнских рассолов.

Такое поведение элемента находится в полном соответствии с экспе
риментальными данными изотерм растворимости тройных и четверных 
солевых систем, в которых присутствует хлорид, карбонат или суль
фат Li, соответствующие соли одного или двух щелочных или щелочно
земельных металлов и Н20  (Блидин, 1953; Уразов, Лифатова, 1944; 
Воскресенская, Янатьева, 1937; Лепешков и др., 1958, 1959, 1960—1962; 
Шевчук, 1961, 1962; Дружинин и др., 1964). Литий переходит в осадок 
в виде собственной соли, а также двойной или тройной соли (литиевый 
карналлит — LiCl. MgCl2*7H20, двойные и тройные сульфаты с Na, NH4, 1

1 Анализы выполнялись в Ин-те общей и неорганической химии АН СССР. Содер
жание лития, рубидия, цезия, стронция, а также кальция устанавливалось на пламен
ном фотометре с воздушно-ацетиленовым пламенем в Ин-те минералогии, геохимии и 
кристаллохимии редких элементов, в лаборатории Е. А. Фабриковой.
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Т а б л и ц а  2
Содержание редких щелочей и стронция в минералах и породах соленосных 

отложений бассейнов различного гидрохимического класса, в г [ т  
(п-10“4%) (Т. Ф. Бойко) 3

Минералы, породы Li Rb Cs Sr

Глины соленосных отло-
жений (галопелиты) 48 (14) 100 (10) < 5  (12) 520 (70—800) (17)

Мергели 7 (1) 10 (1) < 1  (2) 710— 2800 (2)

К а р б о н а т ы
Известняки и доломиты < 5 (6) < 1 (4) < 1  (4) 500— 1500 (21)
Трона < 5 (1) < 5 (1) — < 1 0  * (1)

С у л ь ф а т ы
Целестин < 5 (1) < 5 (1) < 5  (1) 420000 (1)
Гипс < 5 (7) < 1 (3) < 1  (3) 85— 2290 (7)
Ангидрит < 5 (И ) < 1 (5) < 1  (5) 1500 (15)
Глауберит < 5 (2) < 1 (2) < 1  (2) 1600 (2)
Мирабилит < 5 (2) < 1 (2) < 1  (2) < 5 (1)
Тенардит < 1 (2) < 1 (2) < 1  (2) 9 (1)
Левеит < 5 (1) < 5 (1) — < 5 (1)
Астраханит < 1 (1) < 5 (1) — < 5 (1)
Г ергеит < 5 (1) < 5 (1) < 5  (1) 1500 (1)
Полигалит < 5 (7) ~ 5 (8) < 5  (1) 2300 (8)
Каинит < 5 (3) < 5 — 120(3) < 5  (3) < 5 (3)
Ганксит < 5 (1) < 5 (1) — < 5 (1)
Лангбейнит < 5 (4) < 5 —30 (4) < 5  (3) < 5 (2)
Леонит < 5 (2) < 5 - 6 (2) < 5  (1) 9 (1)
Кизерит < 5 (1) < 1 (2) < 5  (2) 10— 70 (2)
Эпсомит < 1 (1) < 5 (1) — < 5 (1)
Шенит < 1 (1) 7 (1) < 5  (1) < 5 (1)

Х л о р и д ы
Галит < 5 (50) < 1 (34) < 1  (20) < 5 (16)
Сильвин < 1 (17) < 5 — 20?(23) < 5  (И ) < 1 0 (9)
Карналлит < 1 (28) 100 (99) < 1 —2 (73) < 5 (23)
Бишофит < 1 (2) < 1 (2) < 5  (2) 17 (1)

Б о р а т ы
Калиборит < 5 (2) < 5 — 6 (2) — < 5 (1)
Ашарит < 5 (1) < 5 (7) < 5  (7) 80— 12000 (5)
Преображенскит < 5 (4) < 5 (4) < 5  (4) 50 (4)
Г идроборацит < 5 (13) < 5 (13) < 5  (13) 60— 10000 (13)
Иниоит < 5 (8) < 5 (8) < 5  (8) 85—900 (7)
Колеманит < 5 (2) < 5 (2) < 5  (2) 1100 (2)
Пандермит < 5 (2) < 5 (2) < 5  (2) 40 (1)
Улексит < 5 (13) < 5 (14) < 5  (13) 70— 1100 (14)
Бура < 5 (1) < 5 (1) — —
Среднее содержание в ли

тосфере 32 150 3 ,7 340
Морская вода (г /т) 0 ,2 0 ,1 2 0,0005 8
Речная вода ( г /т) 0,0011 0 ,0015 < 0 ,0 0 0 1 0 ,0 6
Коэффициент водной миг

рации
Среднее содержание

в речной воде ю1ОСО 1, 0- 1 0-& ~ 1 - 1 0 _6 1 7 -10"6
Среднее содержание

в литосфере

П р и м е ч а н и я .  1. Исследовались большинства ископаемых и ряд сэзременных месторождений солей 
СССР, а также эвапсриты из месторождений США, ГДР, ФРГ, Азсгрии, Испании, ОАР, Китая и др. стран.

2. Цифры в скобках означают число анализировавшихся проб (в подавляющем большинстве случаев анали
зировались средние пробы). В пробы эвапоритов включался только чистый материал, лишенный песчано-гли
нистой примеси.

3. Прочерк свидетельствует о том, что элемент не определялся.
4. Среднее содержание элементов в литосфере дано по А. II. Виноградову (1962), содержание редких элемен

тов в океанической воде по И. Грину (Green, 1959), а в речных водах по У. Дюрему, И. Хэфти (Durum 
Hafity, 1961, 1963) и Д. А. Ливингстоуну (Livingstone, 1963)
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К) только при значительных его содержаниях в растворе (нижний пре
дел 0,2% Li), которые в солеродных водоемах не наблюдаются. Необхо
димость высоких концентраций объясняется относительно хорошей ра
створимостью LiCl и Li2S04 (более чем в 2 раза превышающей, к при
меру, растворимость аналогичных соединений Na и К). В насыщенном 
растворе карбоната лития при 20° содержание элемента равняется 
0,26%. Следует отметить, что хлорид элемента обнаруживает в водных 
системах высаливающее действие по отношению к хлоридам щелочных 
и щелочноземельных металлов (Блидин, 1953; Остроушко и др., 1960; 
Воскресенская, Янатьева, 1937). Соли Li в водных средах, по данным 
тех же авторов, не образуют твердых растворов ни с одной из солей ще
лочных и щелочноземельных металлов. Есть лишь указания на возмож
ность ограниченного изоморфизма двойных солей Li2S04. КгБ04 и 
Rb2S04*3Li2S04 с Li2S 04 при содержании Li2S 04 в растворе около 15— 
20% (Лепешков и др., 1958; Шевчук, 1962).

Трудность изоморфного рассеивания лития во всех типах галогенеза 
объясняется большим отличием размера и энергетических показателей 
его катиона от соответствующих параметров катионов эвапоритов: Na,. 
К, Са, Mg и др. (Бойко, 1964). С небольшой величиной ионного радиуса 
элемента связано такое важное для геохймии лития явление, как очень 
сильное поляризующее его действие и высокая гидратированность его 
иона в водных растворах, гораздо большая, чем у других щелочных и 
щелочноземельных металлов. Гидратная оболочка осложняет осажде
ние лития в солевых системах и формирование элементом собственных, 
и двойных соединений, а гидратация его солей в большой мере затрудня
ет образование ими изоморфных соединений (Воскресенская, Янатьева, 
1937). Некоторое количество лития в процессе галогенеза, несомненно, 
захватывается из рассолов различными сорбентами, вносимыми в соле
осаждающие водоемы (в основном глинистыми минералами). Но учиты
вая в общем низкое содержание Li в рапе и установленный факт отно
сительного его накопления в ней по мере испарения, надо думать, что 
сорбционное поглощение элемента проявлятся незначительно и не может 
определять его поведение в процессе галогенеза.

Принимая во внимание все изложенное выше, можно говорить о 
сходном поведении лития во всех типах галогенеза: в сульфатном, хло- 
ридном и карбонатном. Так как этот элемент практически не участвует 
в хемогенной седиментации эвапоритовых бассейнов и непрерывно на
капливается в жидкой фазе, он может служить одним из надежных ин
дикаторов степени концентрирования рассолов.

Поведение остальных редких элементов первой группы (Be, Cd, Sc, 
Ga, In, TR, Ge, Zn, Nb, Та, Se, Те, Re) во всех типах галогенеза должно 
быть очень близким к поведению лития, так как те основные причины, 
которые вынуждают его накапливаться в водах солеродных бассейнов, 
характерны и для всех других элементов первой группы. Содержание, 
их (растворимая форма) в морских и континентальных водах, питаю
щих эвапоритовые водоемы, гораздо ниже, чем лития (Green, 1959; 
Durum, Haffty, 1961; Бойко, 19662). Это должно препятствовать форми
рованию ими собственных минералов в процессе хемогенной седимента
ции, а отсутствие возможностей для изоморфного рассеивания элемен
тов первой группы в образующихся солях вследствие резкого различия 
физико-химических параметров их ионов от ионов эвапоритов (Green, 
1959) должно способствовать накоплению их, подобно литию, в жидкой 
фазе. Эти соображения полностью соответствуют практическому отсут
ствию редких элементов литиевой группы в солях и аллохтонному ха
рактеру их в песчано-глинистом материале галогенных толщ, о котором 
говорилось выше.

Следует думать, что поведение в солеродных водоемах и других ми
кроэлементов, поступающих в них в растворимой форме, свойства КОТО
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рых близки к основным особенностям редких элементов первой группы, 
будет аналогично.

Близость ионных радиусов Са2+ (1,04 А) и TR3+ (0,8—1,4 А) как буд
то бы позволяет предположить вхождение в кристаллические решетки 
кальцийсодержащих солей незначительного количества редких земель, 
не определяемого применяющимися методами анализа из-за недостаточ
ной их чувствительности. Однако ничтожное содержание редкоземельных 
элементов в водах, питающих солеродные водоемы, и необходимость 
компенсации излишней валентности при замещении двухвалентного 
кальция на трехвалентные ионы редких земель заставляют думать, что 
вероятность осуществления подобного изоморфизма очень мала.

Какое-то количество элементов первой группы, по-видимому, удаля
ется из рассолов солеродных бассейнов подобно литию в результате за
хвата сорбирующим глинистым материалом, привносимым в водоемы. 
Однако гораздо более низкое содержание их в водах эвапоритовых бас
сейнов, по сравнению с литием, очевидно, не благоприятствует значи
тельному развитию этого явления. Ничтожное количество редких эле
ментов, кроме того, выводится из жидкой фазы, захватываясь вместе с 
.материнскими рассолами растущими кристаллами солей, с чем и свя
зано определение в некоторых случаях их следов в эвапоритах.

III. РА С П Р Е Д Е Л Е Н И Е  РУБИДИЯ

Как видно из табл. 1, абсолютное и относительное (Rb*104/2 солей) 
содержание этого элемента в рапе растет от пробы № 1, соответствую
щей отложению NaCl, до пробы № 3, состав которой близок началу кри
сталлизации карналлита, а затем резко снижается. Процесс накопления 
рубидия в рапе Кара-Богаз-Гола, впрочем как и в других солеродных 
бассейнах сульфатного класса, можно представить себе следующим об
разом. На первых стадиях испарения вод происходит кристаллизация 
солей кальция, хлорида натрия, сульфатов Mg и Na. Большие отличия 
ионного радиуса и других физико-химических свойств рубидия от соот
ветствующих параметров Са, Mg, Na (Бойко, 1964) вызывает значитель
ные трудности для его изоморфного рассеивания. В то же время малое 
содержание рубидия в рассолах и гораздо лучшая растворимость его со
лей, по сравнению с солями Са, Mg, Na, препятствует образованию им 
собственных минералов во всех типах галогенеза. Именно поэтому со
держание рубидия в карбонатных, галитовых, сульфатных породах и в 
боратах, в состав которых не входит калий, меньше 1 г/т (1*10-4 %) 
(см. табл. 2).

Тенденция накопления рубидия в рассолах Кара-Богаз-Гола просле
живается до садки карналлита. Количество элемента к моменту кри
сталлизации этого минерала возрастает настолько, что создаются благо
приятные условия для активного вхождения рубидия в его решетку — 
реализуется возможность образования твердых растворов KCl*MgCl2X 
Х6Н20  и RbCl eMgCl26H20. Карналлит высаживает из рапы практиче
ски весь рубидий, и его содержание в рассолах вновь падает до очень 
низкого уровня. Многочисленные анализы природных первичных карнал
литов ископаемых и современных соляных месторождений СССР, ГДР 
и ФРГ, Польши показывают, что количество рубидия в них в среднем 
определяется величиной, близкой к 0,01% (100 г/г; см. табл. 2). В кар
наллитах Кара-Богаз-Гола нами найдено 0,0045% Rb.

Процесс преимущественного осаждения элемента с карналлитом, а не 
с каким-либо другим калийным минералом, по-видимому, характерен 
не только для описываемого солеродного бассейна сульфатного класса .̂ 
Содержание рубидия в карналлитах самых различных месторождений 
(в том числе и из отложений, являющихся продуктом хлоридной ветви 
галогенеза) всегда значительно выше, чем в других калийных солях.
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Обогащению карналлита рубидием в значительной степени способству
ет, по-видимсму, меньшая растворимость соли состава RbCl-MgCl2X 
Х6Н20  («рубидиевый карналлит») по сравнению с КС1 ’MgCb • 6Н20  
{«калиевый карналлит»), в то время как, например, растворимость 
RbCl в воде в два раза больше, чем сильвина (КС1). К сожалению, дан
ные по сравнительной растворимости «рубидиевого» и «калиевого» каи
нита, полигалита, лангбейнита и других сложных сульфатов отсутству
ют. Определенное значение имеет также то, что садка карналлита в от
личие от всех других калийных минералов происходит, как правило, из 
более концентрированных рассолов.

Таким образом, KCl*MgCl2*6H20  представляет собой наиболее бла
гоприятный минерал для вхождения в его состав рубидия в качестве 
-изоморфной примеси. Естественно, что и среднее количество элемента 
в нем наибольшее среди всех эвапоритов (см. табл. 2), а встреченные ма
ксимальные содержания рубидия (0,18%) являются наивысшими значе
ниями и для всех остальных образований зоны гипергенеза (Бойко, 
.1964).

Наблюдения за природными объектами хорошо согласуются с экспе
риментальными данными по распределению рубидия в четверной систе
ме, RbCl — КС1 — MgCl2 — Н20, изученной Д ’Ансом и Бушем (D’Ans, 
Busch, 1937). Ими найдено, что твердые растворы, образуемые сильви
ном (КС1) и RbCl, очень неустойчив^ в водной среде, в области с низ
ким содержанием Rb, и характеризуются меньшей концентрацией этого 
элемента, чем равновесные с ними жидкие фазы. В поле кристаллизации 
карналлитов, в области низких содержаний элемента, наблюдается об
ратное явление — рассол, равновесный с твердыми растворами карнал
литов, значительно беднее Rb, чем образующийся осадок. То есть в поле 
отложения сильвина элемент накапливается в жидкой фазе, а при кри
сталлизации карналлита — в твердой. Данные Д ’Анса и Буша были "под
тверждены в работе С. 3. Макарова и др. (1941).

Ориентировочные величины коэффициента распределения рубидия
г*

(/ коэф. распр.= р ,̂ где Ci — содержание микрокомпонента в твердой
фазе, а С2 — содержание микрокомпонента в сухом остатке жидкой 
фазы) при кристаллизации сильвина и карналлита были получены в эк
спериментальных работах А. П. Ратнер и Л. Л. Макарова (1958), а так
же И. Н. Ладыниной и Г. Н. Аношина (1962). / rь при отложении силь
вина равен 0,21—0,38, а при формировании карналлита— И —22. Нами 
была предпринята попытка рассчитать коэффициент распределения ру
бидия для первичноседиментационных карналлитов Кара-Богаз-Гола, 
содержащих в среднем 45 г/т Rb. Из табл. 1 видно, что в рассоле пробы 
№ 3, близкой к насыщению по карналлиту, количество элемента опреде
ляется цифрой 1,6 г/т или 0,00016%. В пересчете на сухой остаток содер

жание рубидия равно 1,6x3 = 4,8 г/т. Отсюда / = -^ -= 9 ,4 . Для первично-
4,8

•оедиментационных карналлитов пласта «Стасфурт» цехштейновых отло
жений ГДР и ФРГ, коэффициент распределения рубидия между твердой 
•фазой и материнским рассолом, вычисленный нами по материалам 
Р. Кюна (Kuhn, 1963), равнялся 6,4. То есть и в первом и во втором слу

чае /  значительно больше единицы. При /< 1  микрокомпонент накали
вается в жидкой фазе, что мы и видим в случае образования сильвина, 
.а при /> 1  картина прямо противоположная; примером служат обогаще
ние карналлита Rb и переход практически всего количества элемента в 
• осадок.

В соответствии с величиной коэффициента распределения (/> 1) наи
более обогащается рубидием карналлит, выкристаллизовавшийся на 
раннем этапе. С этим явлением связано повышенное содержание элемен
та в подошве пластов первичноседиментационного карналлита.



К сожалению, чувствительность применявшегося метода не превыша
ла 0,5* 10~4%, и в первых трех пробах цезий не был обнаружен. Анализ 
же последнего рассола, из которого уже выкристаллизовался карналлит, 
и в котором происходит отложение бишофита, дал несколько неожидан
ный результат. На основе имеющихся данных о поведении цезия в по
верхностных условиях можно было предположить (Бойко, 1964) его тес
ную связь с рубидием и, как следствие, вначале накопление в водах со
леродных бассейнов, а затем почти полное удаление совместно с этим? 
элементом из концентрированного раствора осаждающимся карналли
том. Однако мы нашли увеличение содержания цезия в эвтоническом 
рассоле до десятитысячных долей процента.

Относительное накопление цезия в испаряющейся воде согласуется: 
с практическим отсутствием элемента в природных солях. Его количе
ство в них меньше 1 • 10-4% (см. табл. 2). Содержание цезия в первич
ных карналлитах СССР не поднимается выше 1 • 10-4%. В этом минера
ле из Кара-Богаз-Гола также меньше 1 • 10_4% Cs. И только в неко
торых образцах вторичных карналлитов Средней Азии, Стасфуртскога 
района ГДР и Польши мы нашли до 2 - 10-4% Cs.

Вероятно, кристаллизующийся карналлит захватывает из раствора 
только часть элемента, и цезий продолжает накапливаться в эвтониче- 
ских рассолах. Это явление можно объяснить значительно меньшим со
держанием Cs в рапе, по сравнению с Rb, в момент осаждения минерала, 
более высокой растворимостью соединения CsCl *MgCl2*6H20  относи
тельно RbCl •МцС\2'6Н20  (D’Ans, Rusch, 1937) и значительно большим 
отличием в размерах ионов Cs и К, чем Rb и К.

Отношение Cs/Rb в океане, исходя из последних данных (Green, 
1959), находится в пределах 1/240. Эта величина меньше принимавшейся 
ранее В. М. Гольдшмидтом (1/100), который основывался на косвенных 
данных Г. Яндера и Буша (lander, Busch, 1930). Вероятнее всего, что в 
карналлите, формирующемся из морских рассолов, отношение Cs/Rb 
не может увеличиться, а Скорее будет уменьшаться. Рубидий и цезий д о  
начала кристаллизации этого минерала лишь в незначительной степени  ̂
переходят в твердую фазу. Затем карналлит практически высаживает из̂  
рассолов весь Rb, в то время как Cs в значительной мере остается? 
в рапе.

По нашим определениям, среднее содержание рубидия в первичных 
карналлитах близко к 100 г/т (0,01%). Если принять эту цифру за ис
ходную величину, то из отношения 1/240 найдем, что количество цезия н 
первичном, непереотложенном минерале, как правило, должно быть мень
ше 0,5 г/т (5 -10_5%). Полученное значение находится в полном соответ
ствии с нашими определениями элемента в карналлите (см. табл. 2).

В процессе перекристаллизации и переотложения карналлитов, кото
рый сопровождается обогащением их Rb и Cs (Feit, Kubiersky, 1892; 
D’Ans, Busch, 1937) отношение Cs/Rb должно, очевидно, немного умень
шаться вследствие лучшей растворимости CsCl-M gCb’e ^ O  по срав
нению с аналогичной солью рубидия. Однако абсолютное содержание 
цезия во вторичных переотложенных карналлитах может быть значи
тельно выше, чем в первичных, и достигать величины, обнаруженной 
нами в минерале из Стасфуртского района ГДР (2* 10_4% Cs).

V. Р А С П Р Е Д Е Л Е Н И Е  С Т РО Н Ц И Я

Весьма важный этап в судьбе этого элемента не охарактеризован 
нашими анализами. Своеобразие нынешнего периода истории Кара-Бо
газ-Гола в том, что концентрация его вод зашла слишком далеко. Меж
ду тем именно стадия испарения рассолов сульфатного типа, предшест-

IV. Р А С П Р Е Д Е Л Е Н И Е  Ц Е З И Я
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вующая садке галита, очень интересна в геохимии стронция. На поведение 
стронция в ходе галогенеза огромное влияние оказывает его заметное 
содержание в морских и речных водах (см. табл. 2), питающих со
леродные бассейны, и сравнительно малая растворимость некоторых его 
солей. Количество стронция в этих водах является наибольшим по срав
нению со всеми остальными редкими элементами, с чем и связана в ос
новном возможность образования им собственных соединений в процес
се хемогенной седиментации.

По А. П. Виноградову и Т. Ф. Боровик-Романовой (1945), Н. М. Стра
хову и И. Д. Борнеман-Старынкевич (1946), выпадение из осолоняющей- 
ся морской воды в твердую фазу SrS04 (целестин) начинается к момен
ту насыщения ее гипсом при плотности воды 1,122 и солености 15%, 
что, примерно, соответствует 4—5-кратному увеличению ее минерализа
ции по сравнению с нормальноморскои. Содержание стронция в этих во
дах близко к 0,003—0,004%. Несколько ранее целестина принципиально 
возможно осаждение более труднорастворимого стронцианита (SrC03) 
при условии незначительного содержания в рассолах иона НС03, который 
образует с элементом легкорастворимо^ соединение (Бурков, Подпори- 
на, 1962). Кроме того, значительная часть Sr изоморфно рассеивается в 
выпадающих ранее галита кальциевых карбонатах и сульфатах (см. 
табл. 2).

Представления о стронциевом мине^алообразовании в эвапоритовом 
процессе подтверждается обширным геологическим материалом. Хоро
шо известна постоянная ассоциация первичноседиментационного и пере
распределенного целестина с горизонтами доломита и гипсоносных до- 
ломитизированных известняков галогенных отложений СССР, США, Ка
нады, Западной Европы (Бурков, Подпорина, 1962). Доломит часто 
перекрывается толщей гипса, которая содержит обычно значительно 
меньше сульфата Sr, чем подстилающие ее карбонатные породы.

Количество стронция в Каспийском море примерно равно его содер
жанию в воде открытых морей. В то же время содержание сульфатиона 
в воде Каспия значительно выше (см. табл. 1). Поэтому можно ожидать 
даже более раннее осаждение целестина из каспийской воды при ее кон
центрировании, чем из нормальноморской. И действительно, гипс-глау- 
берит-карбонатные илы Кара-Богаз-Гола, отложившиеся еще на этапе, 
предшествующем нынешнему, а также те, которые образуются сейчас в 
зоне смешения вод Каспия с рассолами залива, характеризуются очень 
высокими содержаниями стронция. В этих образованиях нами найдено 
от 0,5 до 3% Sr. О подобных же количествах элемента в 20 пробах илов 
сообщает В. В. Бурков и Е. К. Подпорина (1962). Содержание стронция 
в донных илах Кара-Богаз-Гола настолько велико, что не может быть 
объяснено только его изоморфной примесью. Пробы гипса, ангидрита 
глауберита, карбонатов Са и Mg из соленосных отложений различных 
регионов никогда не содержат такие высокие концентрации элемента 
(см. табл. 2). Очевидно, значительное количество стронция, находяще
гося в сульфатно-карбонатных илах залива, входит в состав собственных 
минералов (целестина и стронцианита), что, в частности, показал 
В. Д. Поляков (1959), обнаруживший в них до 4,8% стронцианита. Та
ким образом, из четырех редких элементов, рассмотренных нами, строн
ций является единственным, который в процессе галогенеза образует 
свои соли.

Приведенные факты находятся в противоречии с представлениями 
А. Германа (Herrmann, 1961) об осаждении первичного целестина лишь 
из весьма концентрированных рассолов сульфатного типа, соответству- 
щих этапу отложения калийных солей. В соответствии с его выводами, 
до начала формирования калийных солей в твердую фазу из испаряю
щихся рассолов переходит лишь 20% стронция. Преобладающее же ко
личество элемента связывается в целестине, кристаллизующемся сов
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местно с калиевыми минералами. Отправным пунктом для этих взглядов 
явилась необходимость объяснения причины того, что в «основном доло
мите», гипсах и ангидритах, подстилающих хлоридные соли Стасфурт- 
ской серии Южного Гарца ГДР и ФРГ, А. Германом (Herrmann, 1961), 
не был найден целестин, а в калийных солях он встречается часто.

Если минерал в перечисленных горизонтах действительно отсутству
ет, то и в этом случае Южный Гарц можно рассматривать лишь как ис
ключение из общего правила, связанное, весьма вероятно, со вторичным, 
эпигенетическим перераспределением целестина. В Южной Вестфалии, 
у Обергембека, Гирсхагена и Гельмшейда, а также в Гессене, у Ренделя, 
в доломитах сульфатно-карбонатной формации цехштейна известны ме
сторождения целестина, а проявления целестиновой минерализации в 
доломитах и гипсово-ангидритовых породах соленосного цехштейна ши
роко распространены по всей территории ГДР и ФРГ (Бурков и Подпо- 
рина, 1962).

Представления А. Германа не соответствуют и полученным нами 
цифрам при анализе рассолов Кара-Богаз-Гола (см. табл. 1). Непрерыв
ного роста содержания Sr до этапа формирования калийных солей 
мы не наблюдали. Полученные результаты рисуют противоположную 
картину.

Абсолютное и относительное (S r«104/2 солей) содержание стронция, 
а также кальция закономерно уменьшается от начала кристаллизации 
галита вплоть до эвтоники, причем между Sr и Са существует прямая 
коррелятивная связь. Содержание редкого элемента в наиболее концен
трированных рассолах залива очень мало — почти в десять раз меньше, 
'чем в водах Каспийского моря.

По-видимому, уменьшение количества стронция и кальция в изучен
ных рассолах по мере их концентрирования связано в основном с выса
живанием их в виде сульфатных соединений: целестина и гипса. Низкое 
содержание Sr и Са в рапе компенсируется высоким содержанием в ней 
соли M gS04, которая уменьшает растворимость SrS04, а также насы
щенностью по NaCl, а затем по КС1 и MgCl2, оказывающим высаливаю
щее действие на SrS04. В пробах чистых хлоридных солей и сульфатов, 
не содержащих Са, из различных месторождений СССР и других стран 
Sr практически отсутствует ( < 5 - 10-4%; см. табл. 2), т. е. изоморфного 
его рассеивания в кристаллических решетках этих минералов не наблю
дается (наличие элемента в некоторых пробах вызвано механическими 
примесями). Однако в этих минералах часто обнаруживают следы 
стронция, что связано, очевидно, с присутствием материнских рассолов, 
захваченных при росте кристаллов солей.

Таким образом, рассолы Кара-Богаз-Гола, представляющие в насто
ящее время в основной своей массе (проба № 1) воды Каспия, сконцен
трированные в десятки раз (Буйневич и др., 1959), при всех условиях 
уже несомненно прошли через точку насыщения их карбонатом каль
ция, сульфатом стронция, гипсом, с которыми в твердую фазу перешло 
в виде изоморфной примеси и собственных минералов подавляющее ко
личество стронция. Осаждение элемента наблюдается сейчас в основном 
в зоне смешения вод Каспия с рапой залива, где стронций увлекается в 
осадок кристаллизующимися карбонатами (кальцитом, гипсом, глаубе- 
ритом, натрий-сигненитом), а также образует собственные соли. На дру
гих участках акватории Кара-Богаз-Гола этот процесс идет с несравнен
но меньшей интенсивностью.

Таким образом, хемогенная седиментация, протекающая в эвапори- 
товых бассейнах сульфатного типа, при достижении ею эвтонической точ
ки должна перевести в осадок практически весь стронций, находивший
ся в них на начальной стадии и принесенный в ходе осолонения водое
мов. Наиболее яркими этапами перехода элемента в твердую фазу яв
ляются карбонатный и сульфатный, на хлоридном интенсивность его
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резко снижается. Какой из первых двух этапов является главным в 
осаждении элемента, пока сказать трудно. Количественная оценка рас
пределения стронция требует специального изучения. Ориентировочные 
расчеты Мюллера (Muller, 1962) свидетельствуют, что карбонаты свя
зывают 0,51% всего количества элемента, содержащегося в морской 
воде, CaS04 35,74%, галит 1,06% и калийно-магниевые соли 0,11%. Ос
новная часть стронция (62,58%) выпадает в процессе галогенеза суль
фатного типа в виде целестина.

VI. Р А С П Р Е Д Е Л Е Н И Е  Б О Р А  И Т А Л Л И Я

Результаты определения бора и таллия в рапе Кара-Богаз-Гола 
(проба № 1 и № 4) свидетельствуют о том, что количество таллия в ана
лизировавшихся пробах находится ниже чувствительности анализа 
(<0,3 г/т), а содержание бора в расколах пробы № 4 значительно пре
вышает его количество в пробе № 1. Накопление бора в эвтонических 
рассолах хорошо согласуется с выводами, сделанными еще Вант-Гоф- 
фом, о частичном переходе элемента $ осадок лишь на заключительном 
этапе сульфатного типа галогенеза путем образования собственных ми
нералов, магниевых боратов. Первичнс}седиментационные либо диаге- 
нетические бораты ископаемых морских соленосных отложений встрече
ны в парагенезисе с калийно-магниевыми солями в Казахстане, ГДР и 
ФРГ. Весьма интересно, что все они tBH3aHbi с отложениями бассейнов 
сульфатного гидрохимического класса пермского возраста, а в морских 
галогенных толщах, являющихся результатом хлоридного типа галоге- 
неза (Верхнекамский бассейн, Белоруссия и т. д.) бораты неизвестны.
Естественно, напрашивается предположение, что эта закономерность 

связана с процессом метаморфизации нормально морских сульфатных 
вод, превращающим их в хлоридные.

Есть также указания (Головко, 1960), требующие проверки, о не
значительном выводе бора из жидкой фазы и на более ранних стадиях 
хемогенной седиментации солеродных бассейнов с карбонатами и суль
фатами в результате -маловероятного изоморфизма ионов С 032_ и S042~ 
на В033~. Однако присутствие бора в сульфатных и карбонатных поро
дах скорее все же контролируется глинистой примесью или эпигенетиче
ской борной минерализацией, о чем, в частности, сообщают X. Хардер
(1965) и Ф. Хайде %(1965).

В результате близости ионных радиусов калия (1,33 А) и одновалент
ного таллия (1,49 А), а также сравнительно низкой растворимости хло
рида таллия этот элемент может соосаждаться с калийными солями. Во 
всех же остальных эвапоритах таллий практически отсутствует (Бойко, 
1966i). Очевидно, вследствие незначительного содержания в рапе соле
родных водоемов элемент не образует в процессе галогенеза свои мине
ралы, а изоморфное его рассеивание в солях (кроме калийных) невоз
можно из-за резких отличий физико-химических свойств Т11+ от свойств 
катионов эвапоритов (Green, 1959). Таким образом, до начала садки ка
лийных солей таллий должен накапливаться в рассолах, а затем перехо
дить вместе с ними в твердую фазу. Принимая во внимание среднее со
держание таллия в сильвине и карналлите (0, п — 0,0п г/т) и ориентиро
вочную величину коэффициента его распределения между твердой и 
жидкой фазами при их кристаллизации (/ =  8—5), определенных 
И. Н. Ладыниной и Г. Н. Аношиным (1962), можно сделать вывод, что 
концентрация элемента в рассолах к началу выпадения калийных солей 
(сильвина) достигает 0,0п г/т (п -10_6%), а затем в процессе их садки 
постепенно уменьшается и в эвтонической рапе находится на уровне 
0,00п г/т (п«10-7%). Чувствительность аналитического -метода, приме
нявшегося при определении таллия в рассолах Кара-Богаз-Гола, равня
лась 0,3 г/т (3 е 10_5%), и поэтому элемент не был обнаружен.
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Итак, стронций, рубидий, цезий, таллий и бор в отличие от редких 
элементов литиевой группы участвуют в хемогенной седиментации соле
осаждающих бассейнов. Это осуществляется частью благодаря образо
ванию ими собственных минералов в процессе галогенеза (стронций и 
бор), частью благодаря возможности их изоморфного рассеивания в не
которых солях (стронций, рубидий, цезий, таллий, бор?). По этапам 
галогенеза сульфатного типа они распределяются следующим образом:

1) карбонатный — Sr, В?
2) сульфатный — Sr, В?
3) хлоридный — Rb, Cs, Tl, Sr, В.
Так как время существования солеосаждающих водоемов ограниче

но, и процесс концентрирования в них рассолов далеко не всегда дохо
дит до хлоридного этапа седиментации, а тем более до стадии кристал
лизации калийных солей и образования боратов, то и участие элементов 
второй группы в галогенезе сульфатного типа не равноценно. Наиболее 
часто солеродные бассейны развиваются лишь до карбонатного и суль
фатного этапов.

Поэтому полнее всего участвует в галогенезе стронций, осаждение 
которого в результате изоморфного вхождения в кальцийсодержащие 
соли и образования собственных минералов начинается на ранних ста
диях концентрирования вод. К этим же этапам, возможно, приурочен и 
переход в твердую фазу незначительного количества бора. Начавшись 
на ранних этапах, осаждение стронция продолжается и на хлоридном. 
На этом этапе формируются и собственные минералы бора — бораты. 
Таким образом, переход в твердую фазу стронция (бора?) осущест
вляется на всем протяжении процесса галогенеза.

Поведение стронция и бора в галогенезе сульфатного типа отлично 
не только от судьбы редких элементов литиевой группы, но и от поведе
ния Rb, Cs, Т1.Эти два элемента являются единственными среди редких, 
которые, кроме изоморфного рассеивания в эвапоритах, образуют соб
ственные минералы в процессе солеотложения. Последнее объясняется 
большим содержанием их в морских и континентальных водах — вслед
ствие самого высокого коэффициента их водной миграции среди редких 
элементов и заметного среднего содержания в земной коре — и сравни
тельно малой растворимостью некоторых их солей. Но максимум нако
пления стронция в осадке падает на начальные этапы концентрирова
ния вод, а бора — на конечный.

Увлечение в осадок рубидия, цезия и таллия в основном определяет
ся возможностью изоморфного вхождения их в калийсодержащие мине
ралы и поэтому осуществляется лишь на поздней стадии хемогенной се
диментации, на этапе образования калийных солей. В отношении руби
дия этому благоприятствует и значительная распространенность элемен
та в литосфере (см. табл. 2).

Некоторое количество бора, рубидия, цезия, стронция и таллия в 
процессе галогенеза, несомненно, выводится из рассолов солеродных 
бассейнов не путем хемогенного осаждения, а в результате сорбции их 
различными взвесями, привносимыми в водоемы. Имеющиеся в настоя
щее время данные о распределении Sr, Rb, Tl, Cs в минералах и породах, 
сформировавшихся в бассейнах с различным привносом терригенного 
шлама (Бойко, 1966), позволяют считать, что этот процесс существенно 
не влияет на их поведение в галогенезе. Положение с бором менее изу
чено, требуется накопление фактов.

Кроме того, ничтожное количество Sr, В, Сг, Rb, Tl удаляется из 
вод солеродных бассейнов, захватываясь растущими кристаллами эво- 
поритов вместе с материнскими рассолами. Эти рассолы образуют до
вольно многочисленные газово-жидкие включения в солях.

VII. О БЩ АЯ С ХЕМ А Р А С П Р Е Д Е Л Е Н И Я  Sr, В, Tl, Cs
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Данные о судьбе стронция, рубидия, цезия, В и Т1 в хлоридном и 
карбонатном типе галогенеза неполны, необходимы дополнительные ис
следования. Однако, учитывая распределение элементов в соленосных 
отложениях водоемов хлоридного и карбонатного класса и их содержа
ние в современных рассолах этих бассейнов, находящихся на разных 
ступенях осолонения (Бойко, 1966i), можно наметить общую тенденцию 
их поведения. Судьба стронция в хлоридном типе галогенеза, в отличие 
от сульфатного, резко иная. Весьма незначительное содержание в хло- 
ридных рассолах карбонат- и сульфат-иона позволяет накапливаться в 
них стронцию до значительных количеств. Именно высокоминерализо
ванные водоемы хлоридного гидрохимического класса характеризуются 
максимальным абсолютным и относительным содержанием стронция 
среди всех соляных озер. В то же время содержание карбонат- и суль
фат-иона в бассейнах с карбонатным типом галогенеза несравненно 
выше. Поэтому основное количество стронция должно перейти в осадок 
к заключительной стадии испарения рассолов. Наоборот, судьба руби
дия и таллия в водоемах карбонатного гидрохимического класса должна 
быть весьма своеобразной. Калийные соли в отложениях этих озер, за 
исключением относительно редких минералов, ганксита и глазерита, не
известны; карналлит и сильвин отсутствуют. Это, вероятно, вынуждает 
основное количество рубидия и таллия оставаться в жидкой фазе. При 
галогенезе хлоридного типа образуются только два калийсодержащих 
минерала — сильвин и карналлит, что ^прощает картину распределения 
таллия и рубидия по сравнению с сульфатным типом, оставляя ее в ос
новных чертах сходной. Поведение цезия в хлоридном типе галогенеза 
по аналогии с рубидием должно быть подобно его судьбе в бассейнах 
сульфатного гидрохимического класса, а в карбонатном типе повторить 
судьбу рубидия.

Поведение бора в водоемах хлоридного типа не совсем ясно. Это 
касается возможности образования им собственных минералов на заклю
чительной стадии процесса галогенеза. Не вызывает сомнения лишь 
одно: основное количество элемента, присутствующего в рассолах, как 
и в бассейнах сульфатного гидрохимического класса, должно в ходе 
испарения накапливаться в остаточной рапе, так как его вероятное изо
морфное рассеивание в кристаллизующихся солях почти исключено вви
ду незначительного содержания или полного отсутствия в хлоридных 
рассолах карбонатов и сульфатов. Это подтверждается примером водо
емов хлоридного типа, существующих в настоящее время. В карбонатном 
типе галогенеза, судя по современным самосадочным содовым озерам, 
бор должен вести себя, как и в сульфатных солеродных бассейнах. 
Он высаживается из сильно концентрированных рассолов лишь на пос
леднем этапе испарение рапы в виде натровых боратов, причем опять- 
таки основное количество элемента остается в жидкой фазе (Бойко, 
1963), то есть в водоемах всех гидрохимических классов коэффициент 
распределения бора между жидкой и твердой фазой (/) должен быть 
меньше единицы.

Остаточные рассолы солеосаждающих бассейнов в природных усло
виях почти никогда не подвергаются полному испарению. Они переходят 
в межкристальные пустоты пластов солей и вместе с ними захороняют- 
ся. Набор и содержание присутствующих в них редких элементов будет 
зависеть от того, к какому гидрохимическому классу относится водоем 
и на каком этапе было прервано концентрирование рассолов и солерод- 
ный бассейн приобрел вид сухого озера. В эвтонической конечной рапе 
бассейнов сульфатного класса (этап садки бишофита) будет практиче
ски отсутствовать стронций, рубидий, таллий. Перейдет в осадок и зна
чительная часть цезия и бора. В то же время содержание в рассолах 
элементов первой группы, которые не участвуют в хемогенной седимен
тации, будет максимальным. В соответствии с их количеством в речных
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и морских водах, питающих солеосаждающие бассейны, конечные рас
солы должны характеризоваться наиболее заметным содержанием 
лития, циркония, селена, редких земель, а из группы элементов, уча
ствующих в процессе галогенеза, содержанием бора и цезия. В том же' 
случае, если солеродный бассейн перешел в стадию сухого озера на эта
пе, близком к началу отложения калийных солей, можно ожидать, что 
в его остаточных рассолах должны присутствовать в заметном количе
стве рубидий, таллий (стронций), а содержание других редких элемен
тов, наоборот, должно быть меньше, чем в эвтонической рапе.

Остаточные рассолы солеродных бассейнов, представляющие собой 
редкоэлементный экстракт испарившихся вод, после захоронения вклю
чаются, очевидно, в общие гидрогеологические системы, что ведет часто 
к разбавлению и метаморфизации рассолов. Но, вероятно, что часть 
.лития, бора (цезия) погребенных высококонцентрированных хлоридо- 
магниево-кальциевых вод районов развития соленосных, особенно калие
носных отложений, поступила в них из эвтонической рапы — конечного 
продукта процесса галогенеза.
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В последние годы, благодаря исследованиям советских литологов, 
и в особенности Н. М. Страхова (1956, 1962 и др.), вполне определенно 
наметилось решение ряда кардинальных вопросов теории доломитообра
зования. Одним из важных положений этой теории является впервые 
высказанная Р. Дэли (Daly, 1909) и поддержанная А. П. Виноградовым,
А. Б. Роновым и В. М. Ратынским (1952) идея прогрессивного затуха
ния доломитонакопления в истории Земли, которая критически проана
лизирована Н. М. Страховым (1956 и др.). Признавая, что интенсивность 
доломитообразования в морях и лагунах в ходе геологического времени, 
начиная с докембрия, должна была неизбежно убывать, Н. М. Страхов 
(1956, 1962) вносит существенное уточнение в эту идею, подчеркивая 
возможность доломитообразования в мезо-кайнозое в частных обстанов
ках, в лагунах и морях аридной зоны, которые избыточно обогащались 
привносимыми с суши .карбонатами магния или магния и натрия.

В указанном аспекте особый геологический интерес представляет 
изучение доломитовых пород из молодых отложений. Именно к ним 
относятся довольно мощные залежи доломитов и доломитовых известня
ков, открытые поисково-разведочными буровыми работами 1962— 
1964 гг. в сарматских отложениях Степного Крыма, на Тарханкутском 
л-ове (Краснов, 1964).

Присутствие в сарматских отложениях юга УССР (Нижнее Придне
провье и Крым) доломитовых пород ранее отмечалось в некоторых ра
ботах (С. Виноградов, 1961; Дзенс-Литовский, 1938; Лапчик, 1936), 
но их генетическое положение до сих пор не ясно. Интерес к этим поро
дам повышается, с одной стороны, в связи с вырисовывающимся регио
нальным характером доломитоносности сармата, начиная от Восточного 
Азербайджана (Мелконян, 1961; Султанов, 1953) и Тамани (Андрусов, 
1961; Вассоевич, 1932; Ильинский, 1947) и кончая Болгарией (Попов, 
Коюмджиева и др., 1964) и Венгрией (Szederkenyi, 1963), а с другой — 
в связи с существующими представлениями о сарматском море как 
внутреннем солоноватоводном бассейне (Андрусов, 1961; Колесников, 
1940; Молявко, 1960; Жижченко, 1958 и др.).

Тарханкутское месторождение доломитов расположено в пределах 
эпигерцинской платформы, на Тарханкутском валу. Залежи доломитов 
и доломитовых известняков вытягиваются вдоль вала на расстояние 
около 80 км (фиг. 1). Интерес представляет распределение мощностей 
доломитоносной толщи относительно складчатых структур второго по
рядка, на которые расчленяется Тарханкутский вал.

В южной части Новоселовского поднятия, у сел Суворово и Ромаш- 
дино, выявлены залежи доломитов и доломитовых известняков, мощ-
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ность которых измеряется всего лишь первыми метрами. В Донузлавско- 
Войковском прогибе мощность доломитовой толщи достигает 40—45 
а в крыльях Родниковского, Громовского и Октябрьского поднятий 
снижается до 30—35 м. В располагающейся севернее субширотной поло
се поднятий вала сарматские доломитовые породы выявлены в струк
турных понижениях между Карлавским и Задорненским (60—70 м)у 
между Задорненским и Северо-Новоселовским (60—80 ж), между Меж- 
водненским и Бакальским (70—80 м) поднятиями. Мощности доломито
вой толщи достаточно велики в центральных частях прогибов, тогда как

^

Фиг. 1. Тектоническая схема Тарханкутского полуострова (по 
М. В. Муратову, 1960, с небольшими дополнениями авторов)
1 — Поднятия; I — Бакальское, II — Джангульское, III — Меловое, IV — Се- 
веро-Новоселовское, V — Новоселовское, VI — Симферопольское; 2 — впа
дины: VII — Сивашская, V III— Альминская; 3 — тектонические нарушения, 
4 — контуры структурных элементов второго порядка; 5 — площади распро
странения сарматской доломитовой толщи, установленные бурением в

1962—1964 гг.

в антиклинальных поднятиях они заметно сокращаются. В крыльях под
нятий пласты доломитов обычно расщепляются на ряд более тонких 
слоев, между которыми залегают доломитовые и доломитистые известня
ки, нередко представляющие собой раздоломиченные и кальцитизиро- 
ванные породы. Уменьшение мощности доломитовой толщи в централь
ных частях поднятий сочетается с общим уменьшением в этих зонах 
мощности среднего — верхнего сармата.

Отмеченные обстоятельства позволяют причину сокращения мощно
сти доломитоносного сармата в поднятих Тарханкутского вала усматри
вать в конседиментационных дифференцированных движениях в этом 
районе, вследствие чего темп осадконакопления в прогибах был более 
высоким. По-видимому, значение имело и эпигенетическое раздоломичи- 
вание пород в центральных частях поднятий, но количественная роль 
этого процесса пока не совсем ясна.

Начиная от побережья Каркинитского залива, к югу мощность доло
митовой толщи постепенно убывает (до 0,5—2,5 м в северной ча
сти Альминской впадины) до полного исчезновения доломитов в 
южном борту названной впадины, у г. Севастополя и на Гераклей- 
ском п-ове.
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Средне- и верхнесарматские отложения, к которым на Тарханкуте 
приурочены доломитовые породы, подразделяются на горизонты, соглас-. 
но схеме дробного стратиграфического расчленения южноукраинского 
сармата (Быокрис, 1962; Дидковский, 1964; Маймин, 1951).

В среднесарматском подъярусе выделяются следующие горизонты 
(снизу): новомосковский, Васильевский и днепропетровский; в верхнесар
матском — ростовский и херсонский.

Н о в о м о с к о в с к и й  г о р и з о н т  (N3S2 ) сложен преимущественно 
темно-серыми и черными тонкослоистыми, почти бескарбонатными гли
нами. Местами эта фация замещается зеленовато-серыми известкови- 
стыми глинами или песчанистыми известняками — ракушечниками 
(Донузлавский участок). На Тарханкуте мощность горизонта неболь
шая (4—9 м), но в северном борту Альминской впадины, у г. Саки, и в 
центральной части Степного Крыма (Красноперекопский район), где 
этот горизонт почти полностью сложен темно-серыми глинами он до
стигает 25 м.

В а с и л ь е в с к и й  г о р и з о н т  (NiS2) сложен многократно пере- 
слаивающимися известняковыми (иногда доломитистыми) фациями (ну- 
бекуляриевыми, оолитовыми, обломочно-ракушечниковыми, полидет- 
ритовыми и др.) с подчиненными прослоями (до 0,5—0,6 м) зеленовато- 
серых известковистых глин. Фауна в известняках богата и разнообраз
на. Мощность отложений горизонта в пределах разных структурных 
элементов неодинакова: в прогибах она достигает 30—35 м, в центрах 
поднятий уменьшается до 15—20 м.

Д н е п р о п е т р о в с к и й  горизонт (NI S2 ) представляет собой ниж
нюю часть доломитовой толщи. Он сложен переслаивающимися белыми 
доломитовыми мергелями и светло-кремовыми доломитами с подчинен
ными прослоями зеленовато-серых доломитистых глин и известняков. 
Фауна моллюсков представлена сильно обедненным комплексом, в кото
ром развиты (но с изменчивыми частотой относительной встречаемости, 
средними размерами особей в популяциях и степенью насыщения поро
ды) Cardium nefandum Koles, Mactra podolica Eichw. Некоторые про
слои доломитов лишены фауны, но в других присутствует названный 
комплекс, сопровождаемый редкими фораминиферами (Porosononion 
и Streblus) и остракодами (Cyprideis и Cypridopsis). В ряде случаев 
этот комплекс в доломитах присутствует, безусловно, in situ.

Слои известково-доломитовых мергелей и известково-доломитистых 
глин в низах горизонта обычно содержат более богатый моллюсковый 
комплекс: кроме Cardium nefandum и Mactra podolica в нем присут
ствуют Cardium fittoni rustovensis Suit., C. vindobonense ustjurtense Ko
les., C. suessi Barb., Musculus naviculoides naviculoides (Koles.), M. fu~ 
schi (Sinz.), Gibbula chersonensis (Barb.), Hydrobia elongata Eichw., 
Cylichna pupa (Eichw.). Выше этих слоев в ряде скважин на Дальнем 
и Донузлавском участках встречены маломощные (первые сантиметры) 
прослойки известково-доломитовых мергелей и доломитисто-известкови- 
стых глин, переполненных пресноводными (Anisus aff. vorticulus Trosch.) 
и солоноватоводными (Hydrobia aff. elongata Eichw.) гастроподами, 
ассоциирующими с обильными остракодами (Cyprideis, Cypridopsis, 
Candona), редкими мелкорослыми, несущими признаками существования 
в малосоленой воде, фораминиферами (Porosononion и Streblus) 1 и 
и Mactra podolica/Все найденные в этих прослойках формы обладают 
превосходной сохранностью, и их захоронение in situ не вызывает сом
нений. Непосредственно на прослойках с пресноводной фауной, без сле

1 Определением пресноводных и солоноватоводных остракод из этих прослоек 
авторы обязаны Н. Н. Найдиной (МГУ), фораминифер — В. Я. Дидковскому (ИГН 
АН УССР).
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дов предшествовавшего размыва, залегают слои, относимые уже к соб
ственно доломитовой толще.

Мощность горизонта изменяется от 20 до 45 м.
Верхняя часть доломитовой толщи стратиграфически охватывает го

ризонт NJ sj и нижнюю половину херсонского горизонта (N?Sj) 
верхнесарматского подъяруса. В литологическом отношении эта часть 
толщи сходна с отложениями днепропетровского горизонта. Фаунисти- 
чески ростовский горизонт отличается присутствием в отдельных прослоях 
обильных Hydrobia aff. elongata и Mactra timida Zhizh. Его мощность

Фиг. 2. Изменение литологического состава сарматских отложений на Донузлавском
участке

Заштриховано (в разных горизонтах под разным углом) — доломит, белое — кальцит, черное — 
нерастворимый остаток (преимущественно глинистая примесь). На разрезах не показано не
сколько маломощных (0,1—0,3 м) прослоев глин. Горизонтальные штриховые линии — границы 

между стратиграфическими горизонтами

4—6 м. Херсонский горизонт охарактеризован редкими и мелкорослыми 
(в доломитах) Mactra caspia Eichw., М. plana Biel., M. bulgarica Toula. 
В верхней, существенно известняковой части горизонта мактры обра
зуют местами прослои ракушечников. На Тарханкуте мощность отложе
ний херсонского горизонта колеблется от 20 до 50 м\ в Альминской впа
дине она достигает 80—100 м.

На Первомайском, Дальнем, Гришинском и Донузлавском поисково- 
разведочных участках устанавливается наличие одной долимотовой 
толщи, залегающей в известняковых породах (фиг. 2).

Помимо химико-технологического опробования керна серии пробу
ренных скважин, доломиты и известняки изучались термическим мето
дом и в прозрачных непокрытых шлифах, предварительно окрашенных 
ализарин-ротом (реакция Митчелла). Химические анализы подвергались 
минералогическим пересчетам с целью установления количественных со
держаний в породе доломита и кальцита.

По строению и генезису в доломитовой толще выделяется несколько 
групп доломитовых пород.

1. Х Е М О Г Е Н Н Ы Е  Д О Л О М И Т Ы

По структурным признакам среди них различаются пелитоморфно- 
сгустковые, микрозернистые и оолитовые разности.

Пелитоморфно-сгустковые и микрозернистые доломиты — это плот
ные сливные породы светло-коричневато-желтого цвета, очень креп
кие, с гладким оскольчатым, иногда раковистым изломом. Залегают в 
виде тонких (1,5 см, редко более) прослоев с ровными (в керне) поверх
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ностями наслоения. В вертикальном изломе таких прослоев часто видны 
тонкие (1—2 мм) слоечки алевритового и песчаникового доломита. 
Структуры этих доломитов (см. фиг. 7) то однородные микрозернистые 
(0,06—0,01 мм), то неясно-микросгустковые или сгустковые, когда на 
фоне криптокристаллического доломита (0,003—0,006 мм) отчетливо 
выделяются овальные и неправильно-овальные малопрозрачные сгустки 
доломита с почти неразличимой зернистостью (менее 0,002 мм). В этих

Химический состав известково-доломитовых пород сармата по данным поинтервального
опробования скважины №  44

(Западный Тарханкут, меловое поднятие) *

Средние содержания, Е е з .% Количество
интерваль

Группа пород
СаО MgO S i02 А12Оа Fe20 3 Р20 3 so3 Na20  +  

+ К 20 П.п.п.
ных опреде

лений, по 
которым по

лучено среднее

Известняки до- 
ломитистые (до
ломита 5—25%) 50,45 3,45 0,52 0,31 0,08 0,06 0 ,1 1 0,58 43,91 4

Известняки 
доломитовые 
(доломита 25— 
50%) 45,09 8,30 1,26 0,41 0,19 0,07 10,15 0,43 44,23 8

Доломиты из
вестковые (до
ломита 50— 
75%) 38,45 13,22 1,99 0,87 0,31 0 ,1 0 0,16 0,38 44,55 12

Доломиты из- 
вестковистые 
(доломита 75— 
95%) 31,27 18,53 2,31 1,34 0,38 0,08 0,13 0,36 45,38 10

* Интервалы опробования—I— 2 м. Химические анализы выполнены в лаборатории треста «Днепрогеология*.

доломитах изредка встречаются мелкие (до 0,3 мм) раковинки форами- 
нифер и остракод. На поверхностях наслоения иногда наблюдаются от
печатки и ядра мелких кардид и мактр.

Оолитовые доломиты образуют прослои, мощность которых измеря
ется обычно первыми сантиметрами; в сочетании с другими разновидно- 
стямц доломитов, преобладая над последними, они образуют иногда 
пачки мощностью 0,5—0,8 м. Размеры оолитов колеблются в пределах 
0,2—0,5 мм, достигая 1,5 мм. Оолитовые оболочки имеют разную толщи
ну и разное количество концентров. В пределах концентров зернистость 
доломита почти неразличима (менее 0,003 мм). Часто наблюдаются 
сложные оолиты, когда последние концентры охватывают 2—4 оолита 
и изредка — фрагменты оолитов, некоторые из них становятся ядрами 
новых оолитов. В массе оолитов в большем или меньшем количестве 
находятся песчинки и гравий пелитоморфного и водорослевого доломи
та, а изредка — и известняковые недоломитизированные обломки, мел
кие онколиты, копролиты и раковинный детрит. Цементируются оолиты 
пелитоморфной известково-доломитовой массой, содержащей обычно 
тонко измельченный шлам. Цемент поровый или контактный. Иногда он 
полностью замещен (?) зернистым кальцитом, выполняющим все меж
оолитовое пространство. В последних случаях и оолиты подверглись 
более или менее сильному раздоломичиванию. Раздоломиченные оолиты 
обычно утрачивают концентрическую структуру и приобретают неясно- 
сферолитовую.

Особенности микроструктуры, отчетливая тонкая слоистость, бед
ность органическими остатками — все это свидетельствует в пользу 
первичноосадочного происхождения описанных разностей доломитов. 4
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2. Б И О Х Е М О Г Е Н Н Ы Е  (В О Д О Р О С Л Е В Ы Е ) Д О Л О М И Т Ы

Это породы, обязанные своим возникновением жизнедеятельности 
нескольких групп низких водорослей, преимущественно синезеленых. 
В доломитовой толще Тарханкута широко распространены онколитовые

разности этих пород; строматолитовые 
прослои встречаются редко и имеют 
незначительные мощности (10—20см ) .  
По предварительной оценке, не менее 
7з общей мощности толщи составлено 
онколитовыми доломитами, толщина 
прослоев которых изменяется от не- 

.скольких, сантиметрюв до 0,8—1,5 м.
В однйх прослоях онколиты мелкие 

(до 1 мм  в поперечнике), в других — 
- более крупные (2—3 мм, иногда 4—5 

мм\ фиг. 3) и в единичных случаях по 
Фиг. 3. Доломит онколитовый керну установлено присутствие круп-

Херсонский горизонт верхнего сармата. НЫхЧдО 20 СМ) ОНКОЛИТОВ. ОнКОЛИТЫ
Донузлавский участок, скв. № 121, глу- ^ „  1бина 8,1- 8,7 м обладают более или менее хорошо вы

раженной характерной неправильно
волнистой концентрической слоистостью. Толщина волнистых концентров 
изменяется от 0,02—0,06 мм  до 0,1нР>5 мм , их количество может быть 
разным. Многие мелкие формы, обнаруживая внутри следы водоросле

вых структур, лишены концентри
ческой слоистости и могут опре
деляться как катаграфии (фиг. 4). 
Последние в тарханкутских доло
митах довольно разнообразны.

Фиг. 4. Доломит онколитовый кальцитизи- 
рованный

Темно-серое и серое — доломит; светло-серое, 
окружающее онколиты и катаграфии,— вторичный 
кальцит. Шлиф, 45, николь один. Херсонский го
ризонт вехнего сармата. Донузлавский участок, 

скв. Ns 121, глубина 6,7—7,2 м

Фиг. 5. Доломит микросгустковый 
строматолитовый

Шлиф, Х45, николь один. Херсонский 
горизонт верхнего сармата. Донузлав
ский участок, скв. № 121, глубина 16,5— 

17,2 м

Катаграфии и волнистые концентры в онколитах образованы пелито- 
морфным доломитом, часто обнаруживающим облачно-сгустковые струк
туры.

Строматолитовые доломиты представляют собой пористые туфообраз
ные, реже очень плотные горизонтально-волнистослоистые или сводово
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слоистые массы, образованные, как и онколиты, пелитоморфно-сгустко- 
вым доломитом (фиг. 5), часто со следами — канальцами от водоросле
вых слоевищ нескольких морфологических типов. Отдельные пелито- 
морфные слоечки не содержат водорослевых структур; возможно, они 
осаждены без участия водорослей.

Отсутствие следов перекристаллизации в онколитах и строматоли
тах, тонкозернистость слагающего их доломита (менее 0,003—0,007 мм), 
наличие в ядрах некоторых доломитовых онколитов известняковых пес
чинок могут рассматриваться как доказательство первичности доломи
тового состава онколитов и строматолитов.

3. ОБЛОМОЧНЫЕ ДОЛОМИТЫ

На Тарханкуте обычны доломитовые алевролиты, песчаники и гра
велиты. Они встречаются как в виде более или менее хорошо отсорти
рованных разностей (фиг. 6), так и в виде смешанных обломочных 
пород (фиг. 7), с разными относительными количествами размерных 
фракций. Мощность прослоев измеряется десятками сантиметров.

Фиг. 6. Доломитовый песчаник
Песчинки сложены пелитоморфным до
ломитом. Цемент (на снимке светло
серый) — микрозернистый доломит. По
середине — доломитизированная рако
винка фораминиферы. Шлиф, Х135, ни- 
коль один. Днепропетровский горизонт 
среднего сармата. Донузлавский учас

ток, скв. Лр9 154, глубина 41,7—42,3 м

Фиг. 7. Доломит пелитоморфный с тон
кими прослойками песчано-алевритового 

доломита
Черное и темно-серое — полностью и частично 
раздоломиченные обломки, серое — доломит, 
белые пятна — просветы в шлифе. Шлиф, ХЗО, 
николь один. Днепропетровский горизонт сред
него сармата. Дальний участок, скв. № 132, 

глубина 62,0—62,5 м
Слагающие обломки овальные, угловато-овальные и (в алевролитах) 

угловатые и состоят большей частью из криптокристаллического доло
мита. Крупные песчинки и гравий часто включают, в свою очередь, еще 
более мелкие доломитовые обломки. В ряде шлифов установлено при
сутствие большого количества (до 50%) обломков водорослевых доло
митов, реже доломитовых оолитов и копролитов. Цвет этих обломков* 
как и их структура, в одном шлифе бывает разным, что указывает, оче
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видно, на происхождение их из разных доломитовых слоев. Изредка 
наблюдаются песчинки и гравий недоломитизированного пелитоморфно- 
го или полидетритового известняка. Обломочный материал цементи
руется пелитоморфным доломитом. Тип цемента изменяется от базаль
ного до порового и контактового.

Прослои доломитовых алевролитов и песчаников местами подверг
лись вторичной кальцитизации и раздоломичиванию. Замещен в первую 
очередь цемент, а сами обломки сначала остаются доломитовыми, а за
тем и они корродируются и насквозь «пропитываются» кальцитом до 
полного замещения. Зерна вторичного кальцита имеют крупность в сред
нем 0,06—0,1 мм, но начальные стадии замещения связаны с «запыле- 
нием» пелитоморфного доломита цемента и обломков мельчайшими 
зернышками кальцита (менее 0,01 мм), сливающимися затем друг с 
другом с образованием характерной .замысловатой коррозионной сетки. 
Крупность кальцитовых зерен увеличивается от периферии к середине 
сплошных кальцитовых зон.

Очевидно, доломитовые обломочные породы возникли за счет неод
нократного переотложения уже в какой-то мере литифицированных 
доломитовых осадков.

4. С М Е Ш А Н Н Ы Е  Д О Л О М И Т Ы

К ним относятся те разновидности^ доломитовых пород, которые сло
жены материалом различного генезиса. В шлифах встречены несколько 
типов.

• Копрогенные доломиты встречаются в виде тонких (несколько мил
лиметров) слоечков, ассоциирующих с другими типами доломитов.

Порода примерно наполовину 
сложена мелкими (0,04—0,08 
мм) непрозрачными в проходя
щем свете доломитовыми ко
мочками, содержащими часто

Фиг. 8. Доломит оолито-копрогенный 
кальцитизированный

Многие копролиты и песчинки имеют ооли
товые доломитовые оболочки. Кальцит выпол
няет межоолитовое и межкопролитовое про
странство. Шлиф, Х45, николь один. Ростов
ский горизонт верхнего сармата. Дальний 

участок, скв. № 125, глубина 43,2 — 44,0 м

Фиг. 9. Доломит копрогенный
Доломитовые копролиты (черное) за
ключены в микрозернистом доломите 
(серое). Шлиф, Х40, николь один. Дне

пропетровский горизонт среднего сар
мата. Дальний участок, скв. № 125, глу

бина 61,4—61,6 м
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тонкий доломитовый шлам (фиг. 8—9). Комочки большей частью оваль
ные, но наряду с ними встречаются и палочкообразные, копрогенная при
рода которых очевидна. К комочкам примешивается небольшое коли
чество ооломочного материала. Все это цементируется криптокристалли
ческим или микрозернистым доломитом.

Копрогенно-оолитовые доломиты встречены в нескольких шлифах, 
макроскопически они неотличимы от оолитовых или песчаниковых до
ломитов. Порода сложена мелкими (0,1—0,6 мм) доломитовыми комоч
ками (копролитами), большинство которых имеет одно- или много
слойные доломитовые оболочки толщиной 0,05—0,1 мм (см. фиг. 8). 
Цемент в них поровый доломитовый или кальцитовый. В последнем 
случае его зернистость (0,08—0,15 мм) указывает на вторичное проис
хождение кальцитового цемента.

Оолитово-онколитовые и онколито-песчаниковые доломиты по ха
рактеру главных составных частей аналогичны соответствующим более 
чистым разностям, описанным выше. В доломитовой толще Тарханкута 
они встречаются часто и образуют прослои мощностью в десятки санти
метров.

5. С М Е Ш А Н Н Ы Е  И ЗВ Е С Т К О В О -Д О Л О М И Т О В Ы Е  П О Р О Д Ы

Химико-петрографические исследования показывают широкое рас
пространение в сармате Тарханкута смешанных известково-доломитовых 
пород и существование между известняками и доломитами довольно 
постепенных переходов (см. фиг. 2).Химический состав этих пород пред
ставлен в таблице.

Наиболее обычными на Тар- 
ханкуте известково-доломито
выми породами являются их 
сильно глинистые и мергели
стые разности. Мощность та
ких прослоев измеряется сан
тиметрами и первыми десятка
ми сантиметров. Доломитистые

Фиг. 10. Гравий пелитоморфног(? 
(светло-серые мелкие обломки 
вверху) и онколитово-оолитового 
(светло-серый крупный обломок 
внизу) доломита в мелкокомкова

том известняке (черное)
Шлиф, Х4, николь один. Херсонский 
горизонт верхнего сармата. Дальний 
участок, скв. № 140, глубина 37,0—38,0 м

Фиг. 11. Доломитовый гравелит с ред
кими известняковыми песчаниками и гра
вием (известняковые обломки на снимке 

не отличимы от доломитовых)
Шлиф, Х4, николь один. Днепропетровский 
горизонт среднего сармата. Первомайский 

участок, скв, № 6, глубина 52,6 -52,7 м
53



известняки представлены большей частью раковинно-детритовыми, дет
рито-оолитовыми и т. п. разновидностями. Обломки раковин моллюсков, 
раковинки фораминифер и остракод иногда доломитизированы, но ос
новная масса доломита сосредоточена в цементе (обычно поровоготипа), 
где она находится в тонкой смеси с мелкозернистым (0,01—0,08 мм) 
кальцитом (фиг. 10, 11). Доломит наблюдается в виде хорошо образо
ванных ромбоэдров, но чаще более мелких, чем кальцитовые зерна и его 
диагенетическая природа несомненна.

Другая группа известково-доломитовых пород представлена теми 
же структурными разновидностями, что и описанные выше доломиты,

но их повышенная известковистость явля
ется вторичной и обусловлена процессами 
раздоломичивания и кальцитизации. В та
ких породах доломит обычно встречается 
перекристаллизованным, в виде ромбоэд
ров крупностью до 0,03—0,05 мм (в сред
нем 0,008—0,01 мм), образующих неболь
шие скопления или рассеянных в зерни
стом (от 0,04—0,06 до 0,1—0,2 мм) каль- 
цитовом цементе. При этом часто наблю
дается замещение пелитоморфного доло
мита Цемента, оолитов и песчинок каль
цитом (фиг. 12).

Точный учет количественных соотно
шений установленных генетических типов 
пород в доломитовой толще пока затруд
нителен. Приблизительно определено, 
что наиболее распространены обломочные 
доломиты, затем — водорослевые, далее 
следуют пелитоморфные, оолитовые и 
другие разновидности. Основываясь на 
данных петрографического изучения тар- 
ханкутских доломитов, учитывая их соот
ношения с существенно известковыми по
родами и угнетенный облик содержащей
ся в доломитах фауны можно полагать, 
что основная масса доломитового веще- 
(хемогенное и биохемогенное) происхож

дение, но в формировании доломитовой толщи и наблюдающегося струк
турного разнообразия большую роль сыграли процессы многократного 
переотложения осажденного доломитового материала в условиях мелко
водной обстановки в тарханкутском районе сарматского моря. Диагене
тическая доломитизация, о проявлении которой свидетельствует частич
ная доломитизация раковинного материала и распространение в доломи
товых известняках ромбоэдрического доломита, судя по наличию в доло
митах совершенно недоломитизированных известняковых песчинок и гра
вия, имела все же второстепенное значение.

Фиг. 12. Оолитовая известково-до
ломитовая порода

Криптокристаллический доломит в 
оолитах сохранился только в отдельных 
местах. Шлиф, ХЗО, николь один. 

Херсонский горизонт верхнего сармата. 
Дальний участок, скв. № 140, глубина 

35,0—36,2 м

ства имеет седиментационное

Судить в деталях о гидрохимической эволюции южноукраинского 
сарматского моря, обусловившей доломитонакопление в тарханкутском 
районе, конечно, трудно, тем более, что имеющиеся данные указывают 
на асинхронность и различия ее в разных областях бассейна.

Общее строение нижне-среднесарматской толщи Степного Крыма 
определенно указывает на последовательную смену во времени в этой 
области трех крупных седиментационно-биономических режимов.

Резкое преобладание в разрезе нижнего сармата и новомосковского 
горизонта терригенных фаций (черные глины, местами с обильным 
обуглившимся растительным детритом, отпечатками листьев и веточек
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деревьев) можно расценивать как следствие интенсивного речного стока 
и достаточно влажного климата. В этих условиях замкнутый бассейн, 
очевидно, был только солоноватоводным, что подтверждается характе
ром моллюсковой фауны и обилием домиков личинок ручейников (от
ряд Trichoptera) в черных глинах верхов нижнего сармата Краснопе
рекопского района (с. Гришино) и Керченского п-ова (с. Малый 
Бабчик).

Васильевский горизонт повсеместно почти целиком сложен уже хе- 
могенно-органогенными фациями (существенно известковистыми), что 
можно объяснить наметившейся аридизацией климата в области совре
менного Причерноморья во вторую половину среднесарматского времени 
(Молявко, 1960). В малодоломитистых известняковых фациях этого 
горизонта на Тарханкуте комплексы моллюсков довольно богаты и в 
систематическом и в количественном отношениях (хотя все они пред
ставлены лишь эвригалинными родами). Весьма многочисленны фора- 
миниферы, среди которых Nubecularia играют породообразующую роль; 
часто встречаются мшанки Membranipora, черви Serpula sp., Spirorbis 
helicifomis Eichw., в отдельных прослоях попадаются трубки червей рода 
Pectinaria и изредка домики личинок ручейков. В солоноватоводном 
характере отложений Васильевского горизонта трудно усомниться, но 
соленость бассейна, в связи с уменьшившимся речным стоком в условиях 
аридизации климата, очевидно, повысилась сравнительно с новомосков
ским временем. Учитывая совместную встречаемость в этих отложениях 
пектинарий, обитающих в современных морях с соленостью не ниже
1.5— 1,2%, и домиков личинок ручейников, не выдерживающих^ соле
ности свыше 1,7—2,0%, соленость моря в тарханкутском районе в 
Васильевское время провизорно можно оценивать величиной около
1.5— 2,0%.

Преобладание в разрезе днепропетровского горизонта хемогенных и 
биохемогенных фаций (доломитовые породы), по-видимому, было обус
ловлено дальнейшим относительным повышением солености вод в 
тарханкутском районе и установлением нового седиментационно-био- 
номического режима, который в главных своих чертах удержи
вался здесь примерно до середины херсонского времени позднего 
сармата.

Однако намеченная картина является, вероятнее слишком общей, 
чтобы отражать действительный ход развития обстановки доломитона- 
копления в деталях.

В низах днепропетровского горизонта на Тарханкуте залегает пачка 
доломитистых и доломитовых известняков и мергелей, заключающих силь
но обедненный моллюсковый комплекс. Именно в этой пачке встречают
ся тонкие (первые сантиметры) прослойки доломитистых глин и мерге
лей с пресноводной фауной. Высокий процент глинистой составляющей 
в этих осадках при наличии в них пресноводной фауны может рассмат
риваться как свидетельство их отложения в условиях малосоленого 
бассейна. Именно в этих условиях уже началось, соответственно, и осаж
дение доломита. Однако устанавливающаяся обратная зависимость меж
ду содержанием в доломитовых породах глинистой примеси и доломита 
(см. фиг. 2) показывает, что существовал какой-то оптимальный нижний 
предел солености, понижение от которого уже снижало темп доломито- 
образования. Основная масса доломита осаждена, по-видимому, в усло
виях относительно-более высокой солености, но судить о ней в абсолют
ных значениях пока не представляется возможным.

По вопросу о форме магнезиального соединения, поступающего в 
осадок, как известно, существуют разногласия. Одни считают, что до
ломит осаждался непосредственно из морской воды; другие настаивают 
на диагенетической природе осадочного доломита, возникающего в 
процессе взаимодействия осажденного кальцита и основных солей
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MgC03. Развивая последнюю точку зрения, ряд исследователей отме
чают вместе с тем, что при определенных условиях в осадок может вы
падать не промежуточное магнезиальное соединение, а собственно 
доломит (Сапожников, 1942, 1951; Страхов, 1956; Теодорович, 1955,
1960).

Пелитоморфный или криптокристаллический облик хемогенных и 
биохемогенных тарханкутских доломитов, наряду с отмеченными выше 
их особенностями, свидетельствует в данном случае скорее всего в поль
зу непосредственного осаждения доломита из морской воды. Определяю
щее значение в доломитоосаждении имела, по-видимому, специфика со
левого состава вод южноукраинского сарматского моря, обогащавшихся 
привносимым реками магнием, в особенности начиная с Васильевского 
времени. Следствием этого неизбежно явилось постепенное изменение 
солевого состава вод сарматского моря. Са, в частности, в громадных 
количествах аккумулировался в осадках в органогенных образованияхг 
тогда как содержание Mg в водах должно было относительно возра
стать (а по-видимому, и абсолютно) .■ К началу днепропетровского вре
мени на отдельных участках южноук^аинского моря сложилась обста
новка, при которой стало возможным осаждение доломита из морской 
воды.

Одним из важных условий этой обстановки в тарханкутском районе 
было сочетание мелководья (о чем свидетельствует характер карбонат
ных фаций) и жаркого климата, что в результате упаривания воды 
(эффективно сказывавшегося именно на мелководье) повышало отноше- 

Mgние —  до таких значении, когда в отдельные моменты в осадок могли 
Са

выпадать непосредственно доломитовые илы. В более глубоководных 
и соответственно менее соленых участках (например, район Альминской 
впадины в среднесарматское время) и в прибрежной полосе, опресняв
шейся реками, доломитовое осадконакопление вообще протекало лишь 
эпизодически, подавляясь отложением известковых и терригенных 
осадков.

Наряду с хемогенным процессом в условиях тарханкутского мелко
водья огромную роль в доломитообразовании играло биохемогенное 

осаждение в результате жизнедеятельности водорослей. Осуществление 
ими (вообще способными к концентрации солей магния; Маслов, 1960) 
процессов фотосинтеза повышало значение pH до величин (возможно, 
около 9), при которых осаждался доломит, покрывавший водорослевые 
колонии и обусловливавший образование доломитовых онколитов и 
строматолитов. Водоросли выступали здесь, таким образом, в роли свое
образного интенсификатора процесса доломитоосаждения. Нельзя ис
ключить, что биохемогенное происхождение имеет и часть пелитоморф- 
но-сгусткового и даже тонкокристаллического доломита, так как в 
осаждении карбонатов из воды принимают участие различные группы 
водорослей, а формы осажденного этим путем карбоната различны (Во
ронихин, 1953; Еленкин, 1936; Маслов, 1960, 1961).

В целом же сарматские доломиты Тарханкута по своему генетическо
му положению определенно близки к доломитам солоноватоводного 
происхождения других областей: девонским Башкирии (Беккер, 1962), 
юрским Каратау (Геккер, 1948), алайским и туркестанским Ферганы 
(Осипова, 1956; Кондратьева и Холодов, 1955; Холодов, Комарова и 
Кондратьева, 1957), неогеновым Горного Алтая (Лискун и Девяткин, 
1964), ГДР и ФРГ (Klahn, 1929), а среди современных отложений мо
гут иметь своим примерным аналогом доломитовые осадки Балхаша 
(Сапожников, 1951). Это, однако, требует дальнейшего изучения.

Ориентировочный подсчет запасов доломитов на наиболее перспек
тивных участках Тарханкутского месторождения позволяет оценивать 
их многими миллиардами тонн. Небольшая глубина залегания, пласто- 
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вый характер почти горизонтально залегающих доломитов являются 
благоприятными для их открытой разработки.

Дальнейшее изучение генетических особенностей и закономерностей 
распространения доломитов в неогеновых отложениях может привести 
к выявлению новых промышленных месторождений этого вида мине
рального сырья на юге нашей страны.

Л И Т Е Р А Т У Р А

А н д р у с о в  Н. И. Избранные труды, т. 1. Изд. АН СССР, 1961.
Б е к к е р  Ю. Р. Континентальные доломиты девона Башкирского антиклинория. Докл. 

АН СССР, т. 147, № 2, 1962.
Б 1 л о к р и с  Л. С. Стратиграф1чний поды сарматських в1дклад1в БорисфенськоТ затоки 

за фауною молюск:в. Доп. АН УРСР, № 8, 1962.
В а с с о е в и ч  Н. Б. К геологии горы Зеленского и горы Костенкова (Таманский п-ов).

Тр. Нефт. геол.-развед. ин-та, сер. А. вып. 19, НКПТ, 1932.
В и н о г р а д о в  А. П., Р о н о в  А. Б., Р а т ы н с к и й В. М. Эволюция химического 

состава карбонатных пород. Совещ. по осад, породам, вып. 1. Изд. АН СССР,.
1952.

В и н о г р а д о в  С. С. Доломиты. В сб. «Оценка месторождений при поисках и развед
ках», вып. 17, 1961.

В о р о н и х и н  Н. Н. Растительный мир континентальных водоемов. Изд. АН СССР,.
1953.

Г е к к е р  Р. Ф. Каратауское местонахождение фауны и флоры юрского возраста. Тр.
Палеонтол. ин-та АН СССР, т. 15, вып. 1, 1948.

Д з е н с - Л и т о в с к и й А. И. Геология и геоморфология Тарханкутского полуостро
ва. В сб. «Очерки по физ. географии Крыма», вып. 2, ОНГИ, 1938.

Д и д к о в с к и й  В. Я. Биостратиграфия неогеновых отложений юга Русской платформы 
по фауне фораминифер. Автореф. докт. дисс., Киев, 1964.

Е л е н к и н  А. А. Синезеленые водоросли СССР. Общая часть. Изд. АН СССР,. 
1936.

Ж и ж ч е н к о  Б. П. Принципы стратиграфии и унифицированная схема деления кай
нозойских отложений Северного Кавказа и смежных областей. Гостоптехиздат,. 
1958.

К о л е с н и к о в  В. П. Верхний миоцен и нижний плиоцен. Стратиграфия СССР, т. XII. 
Изд-во АН СССР, 1940.

К о н д р а т ь е в а  И. А., Х Ь л о д о в  В. Н. О некоторых особенностях образования до
ломитовых пород туркестанского яруса палеогена Ферганы. Вопросы минерал, осад, 
образ., кн. 2, Львов, 1955.

К р а с н о в  Е. В. Про вщкриття нових родовищ доломтв у Криму. Геол. журнал 
АН УРСР, т. 24, вил. 4, 1964.

Л а п ч и к  Т. Ю. Характеристика неогенових в1дклад1в Пониззя р. 1нгульця. Тр. 1н-ту 
геолоп! АН УРСР, т. 8, Киев, 1936.

Л и с к у н  И. Г., Д е в я т к и н  Е. В. О первичных доломитах из континентальных нео
геновых отложений Чуйской котловины Горного Алтая. Докл. АН СССР, т. 158,. 
No. 2, 1964.

М ай  м ин 3. Л. Третичные отложения Крыма. Тр. ВНИГРИ, вып. 1. Гостоптехиздат,. 
1951.

М а с л о в  В. П. Строматолиты. Тр. Геол. ин-та АН СССР, вып. 41. Изд. АН СССР,
1960.

М а с л о в  В. П. Водоросли и карбонатоосаждение. Изв. АН СССР. Сер. геол., № 12,
1961.

М е л к о н я н  Л. И. К стратиграфии миоценовых отложений впадины Карашср. Тп. 
ВСЕГЕИ, вып. 46, 1961.

М о л я в к о  Г. I. Неоген швдня УкраТни. АН УССР, Киев, 1960.
М у р а т о в  М. В. Краткий очерк геологического строения Крымского п-ова. Госгеол- 

техиздат, 1960.
О с и п о в а  А. И. Условия образования доломитов в Ферганском заливе палеогенового* 

моря. В кн. «Типы доломитовых пород и их генезис». Тр. Геол. ин-та АН СССР, 
вып. 4. Изд. АН СССР, 1956.

П о п о в  Н., К о ю м д ж и е в а  Е., Д и к о в а  П., Д е й к о в а  3. Стратиграфия и литоло
гия на сармата в северо-западна България. Годишник Главн. управл. геол., т. 14,. 
София, 1964.

С а п о ж н и к о в  Д. Г. Известково-доломитовый ил оз. Балхаш. Докл. АН СССР, т. 36, 
No. 4—5, 1942.

С а п о ж н и к о в  Д. Г. Современные осадки и геология оз. Балхаш. Тр. Геол. ин-та 
АН СССР, вып. 132, геол. сер. (№ 53), 1951.

С т р а х о в  Н. М. О типах и генезисе доломитовых пород. В кн. «Типы доломитовых 
пород и их генезис», Тр. Геол. ин-та АН СССР, вып. 4, 1956.

57



• С т р а х о в  Н. М. Основы теории литогенеза, том 3. Изд АН СССР, 1962
С у л т а н о в К. М. Стратиграфия и фауна верхнего миоцена Восточного Азербайджана. 

Изд. АН АзербССР, Баку, 1953.
Т е о д о р о в и ч  Г. И. К вопросу о происхождении осадочных известково-доломитовых 

пород. Тр. Ин-та нефти АН СССР, т. 5, 1955.
Т е о д о р о в и ч  Г. И. О генезисе осадочного доломита. Тр. Ин-та геол. и разработки 

горюч, ископаемых, вып. I. Изд. АН СССР, 1960.
^ Хо л о д о в  В. Н., К о м а р о в а  Г. В., К о н д р а т ь е в а  И. А. О влиянии кЪнседимента- 

ционной складчатости на процесс карбонатообразования. (Опыт структурно-фаци
ального анализа), статья 2. Связь доломитообразования с развитием антиклиналь
ных структур. Изв. АН СССР. Сер. геол., № 4, 1957.

D a l y  R. A. First calcareous fossils and evolution of limestone. Bull. Geol. Soc. Amer., 
v. 20, 1909.

К 1 a h n H. Die Genese lakuster Dolomite und Kieselausscheidungen (Fall Garben Teich 
bei Giessen) und ihre Uebertragung auf die Entstehung mariner Dolomite und Kiesel
ausscheidungen. Neues Jahrb. Min., Abt. В. B. 61, 1929.

. S z e d e r k e n y i  T. Uledekkepzodesi idotartamszamitas a delmecseki szarmata retegek- 
ben. Foldt. kozlony, t. 93, NT, 1963.
Криворожский горнорудный институт Дата поступления

Крымская комплексная 16.VI.1965
геологическая экспедиция \

Институт минеральных ресурсов 
Симферополь



литология
И ПОЛЕЗНЫЕ ИСКОПАЕМЫЕ

№ 2Г 1 9 6 7  г.

УДК 553.67

ЗАКОНОМЕРНОСТИ РАСПРЕДЕЛЕНИЯ 
АУТИГЕННЫХ ЦЕОЛИТОВ — ЛОМОНТИТА И ГЕИЛАНДИТА —

В ОСАДОЧНЫХ ПОРОДАХ ТАРБАГАТАЙСКОГО 
МЕСТОРОЖДЕНИЯ УГЛЯ

Е. 3 . Б У Р Ь Я Н О В А , В . В . Б О Г Д А Н О В

1. Х А РА К Т Е РИ С Т И К А  У Г Л Е Н О С Н О Й  Т О Л Щ И

Тарбагатайское месторождение угля расположено в западной части 
"Читинской области, в долине р. Хилок, и приурочено к континентальной 
угленосной толще мезозойского возраста, которую Г. Г. Мартинсон
(1955) расчленил на три свиты: букачачинскую (J2, до 167 м), уланган- 
гинскую (J3 — Сгь от 320 до 500 м) и тургино-витимскую (Сп2-3, от 725 
до 1125 м).

В. В. Богданов (1960) в составе этих свит на основе литологических 
признаков и характера угленосности, а также палинологических опреде
лений, выделил местные подсвиты: кандагайскую, тарбагатскую, ше- 
бартуйскую, зугмарскую, тигнинскую, новопавловскую и хилокскую; при 
этом две первые составляют улангангинскую свиту, а остальные — тур
гино-витимскую.

Угленосные отложения со структурным несогласием залегают на кри
сталлических породах фундамента (протерозой и нижний палеозой), 
причем нижние горизонты толщи выполняют неровности палеорельефа. 
Они смяты в две мульдообразные складки с субширотным простиранием 
осей и пологим падением крыльев, осложненных серией мелких складок 
иногда брахисинклинального характера. Северные контакты угленосных 
отложений с породами фундамента — стратиграфические; южные крылья 
обеих мульд оборваны надвигом амплитудой по 650 м. Тургино-витим- 
ская свита с угловым несогласием залегает на двух лежащих ниже 
свитах. ф

Угленосные отложения представлены переслаивающимися обломоч
ными породами с различной крупностью зерен (от грубых конгломера
тов до аргиллитов), углями и углистыми породами, а также известняка
ми и мергелями. К угленосной толще приурочено до 22 пластов и про
слоев угля, 16 из них местами достигают рабочей мощности. По степе
ни метаморфизма угли относятся к переходным от бурых к каменным 
(ближе к последним, марка БД в донецкой классификации). Степень 
литификации вмещающих пород относительно невысокая: большинство 
•обломочных пород довольно рыхлые и дезинтегрируются при слабом ме
ханическом воздействии; породы пелитового состава скорее можно отне
сти к глинам, чем к настоящим аргиллитам. Однако вследствие разви
тия вторичного карбонатного цемента встречаются и крепко сцементи
рованные породы. Иногда наблюдается и первичный базальный извест- 
ковистый цемент.

По генетической классификации Г. А. Иванова (1959), Тарбагатай
ское месторождение угля приурочено к зоне внутренних прогибов на
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молодой подвижной платформе, характеризующейся довольно значи
тельными скоростями погружения (общая глубина погружения до- 
1200 м) и амплитудами колебательных движений во время седиментоге- 
неза.

Условия формирования угленосной толщи месторождения сложны. 
Накопление осадков происходило в обширной межгорной долине, в ко
торой располагалась цепь озер и связывающих их рек. Климат в преде
лах исследуемого района и во всей Сибирской провинции в это время 
был умереннотеплый, влажный (Вахромеев, 1964).

Осадки самых нижних горизонтов букачачинской свиты накаплива
лись в наиболее пониженных частях палеорельефа. Свита представлена 
шестью ритмами, состоящими из осадков различных фаций; преоблада
ют отложения застойных водоемов, озер и торфяных болот. В восточной 
части площади повышается количество осадков аллювиальных и дель
товых фаций, появляются также осадки предгорий. Снос обломочного 
материала происходил в основном с севера и северо-запада, из обшир
ной удаленной области сноса, сложенной главным образом гранитоида- 
ми и метаморфическими породами основного состава. Немалую роль 
при формировании букачачинской свиты, особенно ее нижних горизон
тов, играл также обломочный материал, поступавший с окружавших об
ласть седиментации водоразделов.

Нижняя часть улангангинской свиты — кандагайская подсвита — 
сложена осадками фаций озер и застойных водоемов. В ее разрезах 
преобладают тонкозернистые обломочные породы: алевролиты и аргил
литы; песчаники и карбонатные породы встречаются в подчиненном ко
личестве. В тарбагатайской подсвите широко развиты отложения реч
ных русел и пойм, слагающие значительное число ритмов эрозионного 
типа и представленные крупнообломочными породами. Снос обломочно
го материала происходил с севера и юга, причем при формировании 
нижних горизонтов подсвиты материал поступал в основном  ̂с севера, а 
верхних — с юга. Южная область сноса располагалась значительно бли
же северной.

Осадки шебартуйской подсвиты, так же как и букачачинской свиты, 
выполняли неровности палеорельефа, сформировавшегося после процес
сов складкообразования. На северо-восточной площади распростране
ния подсвиты развиты отложения предгорий, представленные мощными 
толщами конгломератов, сменяющихся к юго-западу аллювиальными, 
дельтовыми и озерными отложениями. В терригенном материале ниж
них горизонтов подсвиты встречается много обломков пород, лежащих 
ниже свит (гальки из мезозойских обломочных пород и окатанные об
ломки углей). Для этой подсвиты характерны и обломочные (переотло- 
женные) угли. Основное направление сноса обломочного материала — 
юго-западное; область сноса располагалась близко от современных 
границ месторождения. Периодически обломочный материал при
носился издалека потоками меридионального и юго-восточного направ
лений.

Характер осадконакопления трех лежащих выше подсвит — зугмар- 
ской, тигнинской и новопавловской — сходен. Подсвиты сложены в ос
новном песчаниками, алевролитами, аргиллитами и углями с подчинен
ным количеством гравелитов, углистых и карбонатных пород. Преобла
дают осадки озер, застойных водоемов, прибрежного мелководья и тор
фяных болот. Аллювиальные отложения находятся в подчиненном коли
честве и развиты в северо-восточной части площади. Снос обломочного 
материала происходил с юго-запада. Область сноса, по сравнению со 
временем накопления осадков шебартуйской подсвиты, находилась 
дальше. К началу накопления хилокской подсвиты в депрессии наступил 
устойчивый озерный режим, вследствие чего в разрезах хилокской под
свиты резко преобладают осадки фаций застойных водоемов и озер.
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2. Х А РА К Т Е РИ С Т И К А  Ц Е О Л И Т О В

В цементе песчаников и гравелитов угленосных отложений (J2 — Crj I 
установлены аутигенные цеолиты — ломонтит и гейландит, содержание 
которых варьирует в широких пределах (табл. 1). В некоторых слоях 
они не установлены, местами же их содержание в легкой фракции дости
гает 47—53% (по подсчетам зерен).

Т а б л и ц а  1
Распространение цеолитов в угленосных отложениях Т арбагатайского  месторождения

Свита Подсвита

Количе
ство 

-изучен
ных об
разцов

Содержани 
в легких фра

ломонтит
(облик

призмати
ческий)

е цеолитов 
кциях(в %)

гейландит 
(облик пла
стинчатый)

У частки 
месторождения

Комплекс сопутствующих 
аутигенных минералов

Тургино-
витимская

Новопавлов
ская 8 0 1 00 0—0,9 Восточный

Пирит, карбонаты (мало), 
зеленая гидрослюда,

(Crf-5)
Тигнинская 10 0—3,5 То же

монтмориллонит 
Пирит, карбонаты (мало),

Зугмарская 2 0,3—1,3 0—4,1 » »
монтмориллонит 

Пирит, зеленая гидро

Шебартуй
ская 8 2,8—39,4 2,8—47,0 » »

слюда
Кальцит (мало), монтмо

риллонит, пирит (мало),

Уланган-
гинская

Тарбагатай-
ская

13

2

10

J, 6—53,0 

3,9—3,5

3,3—7,2

3,2—0,8 

1,9—7,0

0

Централь
ный

Северо-за
падный

Юго-запад
ный

анатаз (очень мало) 

Пирит

<J,—CrJ) 14 0—1,0

CDСО1О Северо-за Кальцит, пирит (мало)

Кандагай
ская 10 0—24,8 0—14,7

падный 

То же
Монтмориллонит, каль

цит (мало)
Букача-
чинекая

(J2) 4 0 - -1,5 Западный
Монтмориллонит, пирит 

. (мало)

Наиболее высокое содержание ломонтита отмечено в шебартуйской 
подсвите в восточной и центральной частях месторождения, повышен
ное— в отложениях кандагайской и тарбагатайской подсвит (западных 
участков).

Распространение гейландита по отдельным подсвитам в общих чер
тах аналогично ломонтиту; обычно в пробе с повышенным содержанием 
ломонтита и гейландит отмечается в повышенных количествах.

Наиболее цеолитоносные слои шебартуйской подсвиты центрального 
участка находятся на 60—70 м стратиграфически ниже одновозрастных 
слоев восточного участка, т. е. в хронологическом отношении их можно 
считать образованиями близко одновременными.

Наиболее цеолитоносными являются кандагайская и шебартуйская 
подсвита, залегающая на размытой поверхности улангангинской свиты.

В отложениях зугмарской, тигнинской и новопавловской подсвит со
держание цеолитов резко снижается до полного исчезновения. Цеолиты 
не встречены в горизонтах, содержащих уголь или обогащенных рассе
янными углефицированными растительными остатками. Например, в 
угольном, подугольном и надугольном горизонтах тигнинской подсвиты 
они отсутствуют.

Ломонтит представлен хорошо образованными кристаллами призма
тического или игольчатого облика длиной 0,25—0,5 мм (фиг. 1). Глав
ными кристаллографическими формами его являются (НО), (203), реже
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(101). На гранях (ПО) обычно наблюдается вертикальная штриховка. 
Бесцветен, прозрачен. Очень хрупок. Твердость средняя, спайность со* 
вершенная по (110) и (010); двуосный отрицательный, угол 2V неболь
шой, погасание косое, Z SpNgl до 30°. Показатели преломления: ngl =

Фиг. 1. Кристаллы ломонтита, ХЗО, без анализатора

=  1,513, птх = 1,510, /гр1 = 1505. Цвета интерференции белые. Иногда под 
микроскопом наблюдаются двойники, b НС1 желатинирует.

Спектральным анализом в ломонтите кроме Si, А1 и Са установлены 
следующие элементы (%):  Mg 0,1—0,3; Fe 0,1—0,3; Na 0,1—0,3; Ti 
0,03—0,1; Sr 0,03—0,1; B a -0,03, Mn 0,001—0,003; V — 0,001—0,003;

Ga—0,001; Zn 0,001—0,003.
Как известно, ломонтит является 

примером гетерополярного изомор
физма, в котором Na1+ Si4+ заме
щают Са2+ А13+, что, по-видимому, 
имеет место и в исследуемом ломон
тите. Барий и стронций, вероятно, 
отчасти замещают кальций.

По Штрунцу, тип формулы ло
монтита имеет вид А(ВХ20 6)о 4Н 20, где А = Са, Na, К; В = А1, Fe; 
X =  Si.

Пересчет химического анализа ломонтита (табл. 2) дает следующую 
формулу

360

гго° гео0 «го
Фиг. 2. Дифференциальная кривая на

гревания ломонтита

« л .о Л , 0 4 0 ^ 0 , 0 8 4 ) l , 2 0  К ^ 1 , 9 5 8 ^ е 0 , 0 2 8 ^ 0 , 0 0 4 ) l , 9 ,SL 012].4,1Ho0.

Сумма положительных валентностей равна 24,248, в то время как 12 
атомов кислорода имеют отрицательный заряд, равный 24. Излишек по
ложительных валентностей 0,248 объясняется избыточным количеством 
катионов группы А (1,2 вместо 1,0), что, по-видимому, можно отнести за 
счет погрешности анализа.

Термический анализ ломонтита показывает наличие эндотермических 
эффектов при температурах 120°, 260° и 420°, соответствующих выделе
нию воды различных типов: гигроскопической, цеолитной и кристаллиза
62



ционной (фиг. 2). Дифференциальная кривая нагревания ломонтита не 
отклоняется от эталонных кривых (Иванова, 1961).

Рентгенометрические данные ломонтита (табл. 3) сходны с эталон* 
ными (Михеев, 1957).

Гейландит в незначительном количестве отмечается почти во всех 
подсвитах-, и только в отдельных слоях шебартуйской подсвиты содер
жание его достигает 47%.

Фиг. 3. Кристаллы гейландита, увел. 30, без анализатора

Гейландит образует пластинчатые кристаллы, нередко псевдогекса- 
гонального облика (фиг. 3), размеры их достигают 0,25—0,5 мм, однако 
подавляющее большинство кристаллов его менее 0,25 мм. Бесцветен, не
редко светло-оранжевый, прозрачен, твердость 3,5—4, хрупок, спайность 
совершенная в трех направлениях.
Под микроскопом бесцветен, иног
да слегка желтовато-розовый, что 
обусловлено тонкодисперсными 
включениями гидроокислов желе
за, приуроченных главным обра
зом, к трещинам спайности. Дву
осный отрицательный, угол 2V 
большой, дисперсия оптических 
осей r>v  слабая. Показатели пре
ломления Azg*1 = 1,498 ± 0,002, пр' =
= 1,487±0,002. Цвета интерферен
ции белые. Погасание прямое 
в отношении штрихов спайно
сти, иногда угол cNp =  6—7°.
Штрихи спайности пересекаются под прямым, углом. Под микроскопом 
наблюдаются секториальные тройники. Желатинирует с кислотами.

Результаты спектрального анализа гейландита из отложений шебар
туйской подсвиты представлены в табл. 4.

Результаты химического анализа гейландита приведены в табл. 5.

20 100 Ш  500 100 900 1100
t;c

Фиг. 4. Дифференциальная кривая нагре
вания гейландита
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Т а б л и ц а  2

Результаты  химического ан ал и за  ломонтита

Компоненты Содержание 
(вес. %) Пересчет на 100

Молекулярные 
количества 

(X 10 000)
Атомные коли
чества катионов Коэффициент Заряды

Si0.2 44,38 49,72 8274 8274 4 16
Ti02 0,07 0,08 0010 10 0,004 0,016

А120 3 18,44 20,66 2027 4054 1,958 5,874
Fe20 3 0,40 0,44 0028 56 0,026 0,098

В =  1,988
MgO Следы — — — — —

MnO Не обн. — — — — ____

CaO 11,15 12,49 2227 2227 1,076 2,152
Na20 0,23 0,26 0042 84 0,040 0,040
K20 0,90 1,01 0107 . 214 0,084 0,084

А =1,200
H20 + (п.п.п.)

н 2о-
12,52
1,18

14,02
1,32 ^ 8515 17030

Нераствори- \
мый осадок 11,16 — — —

Сумма 100,43 100,00 — — — 24,248

Аналитик A. Ti. Михайлова (ВСЕГЕИ). \
Расчетный фактор----- —  =2068,5.

Т а б л и ц а  3
Результаты  рентгенометрического ан ал и за  лом онтита

Ломонтит исследуемый Ломонтит эталонной 
(Михеев, 1957) Ломонтит исследуемый Ломонтит эталон

ный (Михеев, 1957)

/ din / d/n / d/n / din

5\ 10,05 10 10 7 3,06 4 3,02
7/ 9,02 10 9 6 2,88 6 2,85
21 (7,79) — — 4 2,80 4 2,79
2/ (7,25) 6 7,2 5 2,60 4 2,59
6 6,66 6 6,6 8 2,46 6 2,43
2 6,23 — — 6 2,38 4 2,36
2 5,60 — — 4 2,28 2 2,26
3 5,06 2 5,0 3 ' 2,221 6
4 4,73 4 4,6 8 2,16/ 2,17
3 (4,54) — 3 2,10 2 2,08
9 4,16 I 7 4,29 2 (2,05) — —

4,07 4 2,02 2 1,99
3 (3,89) — 6 1,96 4 1,95
6 * 3,661 2 (1,90) — —

10 3,52} 8 3,56 7 1,86 4 1,87
4 (3,37) ' 6 3,40 2 1,83 — —
3 3,28 6 3,24 5 1,72 2 1,76
6 3,19 4 3,13 3 1,68 2 1,70
6 1,661 6 1,345
7 1,62/ 6 1,62 3 1,329
4 1,60 . 2 1,593 6ш 1,310
5 1,576 2 . 1,566 1 1,288
7 1,5321 6 1,274
2 1,523/ 4 1,524 4 1,262
4 /1,4931 1 1,243

{1,476/ 2 1,492 7 1,232
6 1,448 8ш 1,203
4 1,404 4 1,187
5 1,370 и т. д.

Условия съемки: F e -излучение. Диаметр камеры D =57,3 мм\ диаметр столбика образца d =0,5 мм,. 
V =30 kV, экспозиция 42 mah. Межплоскостные расстояния исправлены по особому снимку смеси с NaCl 
Аналитик — А. И. Комков.
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Формула гейландита, по Штрунцу, имеет следующий вид:
Са (Al2Si70 18)-6H20  или А (В2Х70 18)*6Н20

Пересчет химического анализа исследуемого гейландита произведен 
по катионам. Вследствие того, что количество кальция в гейландите мо
жет варьировать при замещениях натрием и калием, а определение

Т а б л и ц а  4
Р езультаты  спектрального анализа гейландита

№
образца Si А1 Са Mg Fe Mn Na Ti

1 3—10 0,3—1 1—3 —0,01 —0,03 —0,001 - 0 ,1 0,001—0,003
2 3—10 0,3—1 1 -3 —0,001 —0,03 -0 ,001 - 0 ,1 0,001
3 3—10 > 5 > 5 0,1—0,3 0,1—0,3 3,001—0,003 1—3 0,3—1,0

№
образца V Sr Ga Zr Примечания

1 —0,01 Из малой навески
2 — -0 ,0 1 — — » »
3 —0,001 0 ,03 -0 ,1 —0,001 —0,001

кремнезема в нем осложняется способностью гейландита давать студени
стый кремнезем при разложении в кислотах, расчет общего делителя 
произведен по группе В.

Как отмечалось выше, гейландит имеет желтовато-розовую окраску, 
обусловленную тонко рассеянными включениями гидроокислов (окис-

Т а б л и ц а  5
Результаты  химического анализа гейландита

Компоненты Содержание 
(вес. %)

Пересчет 
на 100

Молекулярные
количества
(ХЮООО)

Атомные коли
чества катионов Коэффициенты Заряды

Si02
Ti02

52,52
Следы

55,77 928107 9281-Х 5,777 23,108

А120 3 15,43 16,38 160682 3213-В 2 6,000
Fe20 3 0,70 — — — — —
MgO Следы — — — — —
MnO Не обн. — —. — _ —
CaO 8,39 8,91 158879 1589 0,989 1,978
Na20 0,25 0,26 4194 . 84 0,052 0,052
K20 0,40 0,42 4458 89 0,055 

А =1,096
0,055

H20 + п.п.п. 15,18 16,12 1013542 20271 — —
H20"

Нерастворимый
2,02 2,14 — — — —

остаток 4,86 — — — — —

С у м м а 1 99,75 100 — — — 31,193

Аналитик — А- Н. Михайлова (ВСЕГЕИ).
3213Расчетный фактор------ — =1606,5.

лов?) железа. Это подтверждается наличием 0,70% Fe20 3 в гейландите; 
поэтому Fe20 3 исключается из дальнейших расчетов, как механическая 
примесь.

В результате вычислений получена следующая формула:

( ^ о , 9 8 9 ^ а 0 , 0 5 2 ^ 0 , 0 б б )1 ,096 ^ 2 ^ * 6 , 7 7 7 ^ 1 5 , 5 8 6  ' 6 , З Н 20

5 Литология и полезные ископаемые, № 2 65



Результаты  рентгенометрического ан ал иза  гейландита
Т а б л и ц а  6

Гейландит исследо
ваний

Гейландит 
(Михеев, 1957)

Десмин 
(Михеев, 1957)

Гейландит
исследований

Гейландит 
(Михеев, 1957)

Десмин 
(Михеев, 1957)

/ d / d / d / d / d / _d_
п п п п

1
п

I
п

9 9 ,8 8 9 ,8 10 9 ,0 5 2 1,865
10 8 ,6 8 8 ,5 — — 6 1,820 _ _ _ _

1 7 ,6 2 7 ,8 — — 6 1,780 6 1,78 __ —
2 6 ,8 4 6 ,7 — — 2 1,732 2 1,74 — —
4
4

5 ,3 0  1 
5 ,1 4  / 6ш 5 ,2 — — 2 1,701 2 1,70 — —

— 5,03 6 1,669 2 1,66 _ _
3 4,81 — — — — ■ 4 1,641 — — 2ш 1,651
7 4 ,6 4 ) 7 4 ,6 4 8 1,591 2 1,60 5 1,593
6 (4,40tt 4ш 4 ,4 5 — • .— 7 1,556 2 1,556 — —
3 4,2 2  | — — — — — — 5 1 ,549Г

10 4 ,0 2 10 3 ,9 8 10 4 ,0 3 • 3 1,514 — — — —
2 3,81 — — 2 3,9 4 х 2 1,496 4 1,492 — —
5 3 ,7 2 — ' — — — ■ 2 1,469 4 1,451 — —
3 (3,49) 6 3 ,4 7 — — fr 1,440 — — 2 1 ,4 3 7
5 (3,37) — — 5 3 ,4 4 1 1,422 4 1,420 — —
7 3,1 9 6 3 ,1 3 2 3 ,20 4 1,406 — — — —
2 3 ,1 0 — - — — , — \  3 /1 ,3 8 5 — • — — ■ —

10 3 ,0 2 8 2 ,95 9 3 ,00 \ 1,375 — — — —
2 (2,88) — — — — 6 1,357 2 1,36: 2 1,350
8 2 ,7 8 6 2,81 5 2 ,78 3 1,330 — — — —
4 2,7 2 4 2 ,73 — — 2 1,316 — — — —
4 2,61 — — 5 2,60 7 1,300 2 1,309 5 1,302:
6 2 ,5 6 4 2 ,55 — — 5 1,275 4 1,275 — —
4 2,5 0  1 — — 5 1.254 — — — —
2 2,466 / 4 2 ,45 2 2,49 7 1,237 4 1,237 2 1 ,2 3 3
6 2 , г 60 — — 2 2,37 2 1,223 — — — —
2 2,281 — — — — 2 1,198 — — — —
4 2,219 — — 2 2 ,2 4 2 1,190 — — — —
2 2,132 2ш 2,11 — — 4ш 1,166 2 1,166 — —
5 2,068 — • — — — 2 1,138 — — — —

5 2 Л036 — — 5 . 2 ,04 3 1,125 — — — —

3 1,974 6 1,97 — — 3 1,113 — — — —
5 1,900 — — 2 1,895 3 1,106 — — — —

5 1,090 2 1,091 — —
5 1,066 — — — —
1 1,()56 — — — —

3 1,042 2 1,043 — —
Условия съемки: Fe =  излучение, диаметр камеры £>=57,3 мм\ диаметр столбика образца d = 0 ,5  мм\. 

V =30 kV , экспозиция 42 mah. Межплсскостные расстояния исправлены по особому снимку смеси с NaCl. 
Аналитик — А. И. Комкср.

Таким образом, получена суммарная валентность катионов ниже 
суммы отрицательных зарядов 18 атомов кислорода, при этом коэффи
циенты групп А и В соответствуют формуле гейландита, а коэффициент 
при Si ниже на 1,223. Это объясняется, по-видимому, погрешностью хи
мического анализа при определении растворимого кремнезема вследст
вие неполного выщелачивания его из нерастворимого остатка *.

При термическом анализе гейландита получена характерная для него* 
(Иванова, 1961) дифференциальная кривая нагревания (фиг. 4) с эндо
термическим эффектом в интервале температур 150—250° (выделение 
воды) и слабым эндотермическим эффектом при  ̂= 700°, по-видимому, 
.соответствующим гематиту, находящемуся в дисперсном состоянии в 
гейландите.

Рентгенометрический анализ гейландита приведен в табл. 6, из кото
рой следует, что его дебаеграмма сходна с дебаеграммой гейландита и 
отчасти десмина.

1 Минералы (ломонтит и гейландит) разлагались 10%-ной НС1; нерастворимый 
остаток обрабатывался 5—10%-ным содовым раствором дважды в течение двух часов.
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3. УСЛОВИЯ ОБРАЗОВАНИЯ ЦЕОЛИТОВ

Наблюдения показывают, что гейландит часто встречается в ассоци
ации с ломонтитом, причем нередко пластинчатые кристаллы гейланди- 
та нарастают на призматические кристаллы ломонтита перпендикулярно 
удлинению последнего.

Максимальное содержание ломонтита приурочено к песчаникам, в 
которых основным минералом тяжелой фракции является роговая об
манка. Нередко отмечались случаи развития ломонтита по роговой об
манке и плагиоклазам. Гейландит приурочен к плоскостям спайности из
мененных терригенных слюд, которые в породах, содержащих гейлан
дит, встречаются в очень большом количестве.

Таким образом, можно предположить ориентирующее влияние рас
творяющегося минерала на геометрические свойства вновь формирую
щегося. Цеолиты образовались в довольно крупных поровых простран
ствах рыхлых песков и гравия, что позволило им свободно развиваться 
и приобрести правильную кристаллографическую огранку.

Поровые растворы, по-видимому, были обогащены Si02, AI2O3, СаО, 
что местами привело к образованию больших количеств аутигенных ло
монтита и гейландита в ассоциации с монтмориллонитом; вероятно, 
это осуществлялось в течение диагенеза осадков. В этих породах неред
ко отмечается изменение терригенных минералов. Так, роговая обманка 
и сфен в значительной степени корродированы, а полевые шпаты и слю
ды разложены и изменены. По-видимому, растворение терригенных ми
нералов предшествовало цеолитообразованию, при этом поступавшие в 
поровые растворы элементы впоследствии участвовали в образовании 
цеолитов и других аутигенных минералов. К последним, кроме ломонти
та и гейландита, относятся монтмориллонит (преобладает), кальцит 
(мало), иногда пирит.

Известно, что pH монтмориллонита изменяется в пределах 7,9—9,9; 
pH кальцита — 9,4—9,5 (Карюкина, 1957), pH гейландита равен 8,4 
(определен Н. Л. Лопатиной), ломонтита—9,0 (определен Н. Л. Лопати
ной), что указывает на' щелочную среду их образования. Схематически 
изменения кислотности поровых растворов можно представить так: 
первичные поровые растворы были кислыми, возможно, вследствие на
личия гумусовых кислот, образовавшихся за счет разложения расти
тельных остатков; в такой среде в первую очередь растворялись терри- 
генные минералы, имеющие pH щелочного ряда (по Стивенсу и Кэрро- 
ну, 1950, у роговой обманки pH =10, полевых штапов — 9—10, сфена — 
9). Кислотность поровых растворов постепенно убывает за счет нейтра
лизующего действия компонентов растворенных минералов; при дости
жении определенных концентраций Si, А1, Са и других элементов и ще
лочности растворов образовывались указанные выше аутигенные мине
ралы. Следовательно, формирование цеолитов начинается не ранее, чем 
будет исчерпан запас гуминовых кислот (что соответствует полному оки
слению растительных остатков). Этим, по-видимому, и объясняется тот 
факт, что в подугольных, угольных и надугольных горизонтах Тарбага- 
тайского месторождения, насыщенных углефицированным растительным 
веществом, цеолиты практически отсутствуют и, наоборот, максималь
ные количества их приурочены к слоям, в которых углефицированные 
растительные остатки либо не зафиксированы, либо отмечены в ничтож
но малых количествах.

А. С. Запорожцева (1963) также отмечает, что цеолиты в меловых 
отложениях на севере Якутии встречаются в неугленосных частях толщ, 
залегающих между угленосными пачками и свитами.

Как известно, цеолиты широко распространены в меловых и юрских 
отложениях Забайкалья и Якутии, при этом они представлены главным 
образом кальциевыми членами этой группы минералов (Запорожцева,
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1960); А. Г. Коссовская, В. Д. Шутов, А. С. Запорожцева и другие ис
следователи (1963) устанавливают зависимость распространенности 
различных цеолитов от определенных тектонических зон и условий осад- 
конакопления, а именно: в платформенных и приплатформенных зонах 
полурыхлые породы, содержащие пласты бурых углей, характеризуются 
развитием гейландита и десмина, а пригеосинклинальные зоны с уплот
ненными породами и углями ближе к газовым (Г), жирным (Ж) и реже 
длиннопламенным (Д) — преобладающим распространением ломонти- 
та; с промежуточными зонами связано образование эпидесмина (угли 
длиннопламенные).

Однако для отложений Тарбагатайского месторождения подобной 
схемы распределения цеолитов в зависимости от степени метаморфизо- 
ванности углей не наблюдается. Как уже отмечалось выше, в отложе
ниях шебартуйской подсвиты на восточном участке месторождения гей- 
ландит резко преобладает среди аутйгенных минералов и тесно ассоци
ирует с ломонтитом. Угли, находящиеся в этом разрезе, относятся к пе
реходным от бурых к каменным (марка БД). В этой же свите, но на цен
тральном участке, преобладает ломонтит, также находящийся в тесном 
парагенезисе с гейландитом, нарастающим на его призматических кри
сталлах. Марка углей также БД.

Как уже отмечалось, цеолитсодержащие осадочные породы цент
рального и восточного участков в хронологическом отношении близко 
одновременны, и относительные гл>пбины их . погружения одинаковы. 
Тектонический фактор в данном случае, по-видимому, не влиял на со
став аутигенной минерализации и, в частности, на образование гейлан
дита и ломонтита, так как оба эти цеолита находились в одной и той же 
тектонической зоне.

По-видимому, стройная схема распространения цеолитов в породах 
различных тектонических зон, установленная А. С. Запорожцевой, име
ет исключения.
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(Ю жн о- Я к утс ки й  каменноугольный б а сс ей н )

А. В . ПАВЛОВ

1. О БЩ И Е С В ЕД ЕН И Я

Алдано-Чульманский угленосный район занимает центральную часть 
Южно-Якутского каменноугольного бассейна и относится к числу наибо
лее изученных (Бредихин, 1961; Мокринский и др., 1961). Он представ
ляет собой часть обширной предгорной асимметричной впадины, выпол
ненной юрско-меловыми угленосными отложениями значительной мощ
ности. Угленосная толща покоится на фундаменте, сложенном сильно 
дислоцированными метаморфическими образованиями архея и протеро
зоя. В северной части района, между фундаментом и юрско-меловыми 
породами, заключена маломощная толща нижнекембрийских доломитов 
и известняков, постепенно уменьшающаяся по мощности и, наконец, пол
ностью исчезающая где-то на большой глубине в центральной части 
района. Стратиграфический разрез и литологическая характеристика 
угленосной толщи приведены на фигуре. Общая мощность юрско-мело
вых угленосных отложений составляет, по геологическим и геофизичес
ким данным, 3700—4000 м.

2. УСЛ О ВИ Я ЗА Л ЕГА Н И Я  УГЛ И С ТЫ Х  В КЛ Ю Ч ЕН И Й

В угленосной толще, помимо пластов и пропластков угля, число кото
рых превышает 70, а также линз угля, довольно широко распространены 
мелкие углистые включения, послужившие объектом наших исследова
ний. Они имеют очень прихотливую линзовидно-ветвящуюся форму, рас
полагаются обычно по напластованию, но иногда и секут его. Длина 
включений составляет от 1—2 до 10—20 см, толщина от 1—5 мм до 3— 
5 см и более. Как правило, включения угля разбиты очень частой систе
мой мелких эндокливажных трещин. На поверхности породы углистые 
включения часто оставляют отпечаток рисунка древесной ткани. Вклю
чения наиболее характерны для песчаников, в алевролитах и аргиллитах 
они встречаются очень редко. В угленосной толще они распространены 
крайне неравномерно. Так, в разрезе кабактинской свиты включения 
встречаются по вертикали через каждые 5—20 м, в остальной части угле
носной толщи — через 10—50 м, иногда через 100 м и до полного отсут
ствия. Вследствие незначительных размеров углистых включений и ак
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цессорной доли их участия в угленосной 
толще ни они сами, ни связанные с ними 
концентрации микроэлементов не могут рас
сматриваться как полезные ископаемые.

3. М ЕТО Д И КА И ЗУЧЕН И Я

Материал для исследований был собран 
в 1960—1961 гг. В. П. Ли, Б. Н. Налуциши- 
ным и автором статьи в основном по керну 
разведочных скважин и отчасти в естествен
ных обнажениях. Всего было собрано 532 
пробы углистых включений, которые под
верглись микропетрографическому \  хими
ческому и спектральному исследованиям.

Аншлифы-брикеты, приготовленные из 
угольного, порошка, просматривались на 
микроскопе МИН-6 в отраженном свете при 
увеличении >530 раз. Химическое исследова
ние заключалось в проведении технического 
и элементарного анализов, в определении 
теплотворной способности и удельного веса2.

До аналитического состояния пробы уг
ля доводились вручную путем истирания в 
агатовой ступке. Полуколичественный спект
ральный анализ выполнен в спектральной 
лаборатории Института геологии Арктики и 
спектральной лаборатории Южно-Якутской 
комплексной экспедиции. Перед анализом 
пробы угля озолялись при температуре 600°. 
В золе определяли 41 химический элемент 
со следующим порогом чувствительности 
(%): Р 5• 10-1; Се 4-10"2; La 2-\0~2; As, 
Ва, Са, Hg, In, Na, Та, Th, U 1 • 10~2; Zn 
5 • 10-3; Cd, Nb, Sb, Sr, W 3 - 10~3; Cr, Pb 
2 - 10~3; Al, Bi, Cu, Co, Fe, Ge, Mg, Mn, Ni, 
Si, Sn, Sc, Ti, Tl, V, Zr, Y 1 • 10’ 3; Ag, Mo
5- 10-4; Be, Ga 3- 10"4.

4. П ЕТР О ГР А Ф И Ч ЕС К И Е О СО БЕН Н О СТИ
И Ф И ЗИ КО -ХИ М И ЧЕСКИ Е СВО Й СТВА

Микроскопическое изучение аншлифов- 
брикетов показало, что уголь включений 
представлен большей частью гелифициро- 
ванной тканью древесины и реже пробкой. 
Внешний вид и данные микроскопических 

в исследований дают возможность заключить,
1 Микропетрографическое изучение 48 проб вы

полнено Л. А. Большаковой.
2 Анализы произведены М. С. Авериной.

Стратиграфический разрез мезозойских угленосных 
отложений Алдано-Чульманского угленосного района 
/ — пласты угля; 2 — аргиллиты и алевролиты; 3 — пересла
ивание аргиллитов, алевролитов и песчаников; 4 — песчаники; 
5 — брекчии, конгломераты, гравелиты; 6 — кембрийские до
ломиты; 7 — протерозойские кристаллические породы; S — 

пресноводные пелециподы; 9 — флора
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Т а б л и ц а  1

Результаты химического анализа yiMiHctbix включений и углей (%)

Место отбора пробы Положение в разрезе 
угленосной толщи wa Ас со' ^общ Vr Уд. весорг. 

массы, г/см3 сг нг Nr sr ог

Скв. 206, гл. 325 м Кабактинская свита, уг
листые включения

Налди

0,9

некая 5 

28,4

^гленсо

0,3

лая площа, 

0,3

ДЬ

24,5 1,25 91,8 5,6 1,3 0,4 0,9
» 107, гл. 96 м То же 0 , 6 1 0 , 8 0,4 0,56 2 2 , 0 1,13 92,1 5,2 1 , 1 0 , 6 1 , 0
» 114, » 88,5 м 0  6 19,3 0,4 0,47 30,7 1 , 1 1 90,2 5,3 1 , 2 0 , 6 2,7
» 142, » 183,2 м 0,4 8 , 0 2,9 Не опр. 23,1 1,37 93,1 5,3 1,4 0 , 2  *
» 226, » 184,5 м 0,4 11,4 0,9 0,5 25,2 1,25 91,7 5,5 1,4 0,5 0,9

Штольня 39 Кабактинская свита, 
пл. Г7 1,4 22,9 0,3 0,4 19,6 1,30 90,9 5,5 1 , 6 0,5 1,5

Штольня 36 То же Гп _ 18 м 17,1 1 , 6 0,37 25,4 1,24 88,9 3,9 1,7 0,4 5,1
Скв. 312, гл. 279 м Дурайская свита, уг

листое включение 0,4 8,3 0 , 8 0 , 6 2 0 , 0 1,27 91,3 4,9 1,3 0 , 6 1,9

Скв. 44, гл. 191 м Нерюнгринская свита, 
углистое включение

Кабакт

0,5

инская

21,3

угленсх

1,3

:ная площ; 

Не опр.

адь

21,5 Не опр. 91,4 5,3 1 , 1 2 ,2 *
» 1 0 , » 126 м Кабактинская свита, 

углистые включения 0,5 7,1 0,3 0 , 6 6 24,5 1 , 2 0 8 8 , 6 4,9 0 , 8 0,7 5,0
» 30, » 241,5 м То же 1 , 0 29,2 1 , 2 0,37 2 0 , 2 1 , 1 1 90,5 5,1 1 , 2 0,5 2,7
» 20, » 167,9 м Дурайская свита, уг

листые включения 0 , 8 26,6 0,3 0,42 2 0 , 2 Не опр. 89,7 5,0 1,4 0 , 6 3,3
» 20, » 368,0 м То же 0,5 24,6 1 , 2 0,54 2 1 , 1 1 , 1 1 90,1 4,6 0,7 4,6
» 38, » 40,0 м Юхтинская свита, уг

листые включения 0,4 2 1 , 0 2,4 1,9 25,3 Не опр. 90,7 5,4 1,3 2 , 2 0,4
» 40, » 42,1 м То же 0,5 20,5 0 ,2 Не опр. 31,4 Не опр. 87,3 5,3 1,3 6 , 1 *

Наклонная шахта 6 Кабактинская свита, 
пл. Гзв 0,5 30,3 0 ,6 0,4 27,4 1,24 8 8 ,2 5,8 1 ,6 0 ,6 3,8

Наклонная шахта 5 Кабактинская свита,
ПЛ. Г28 0 ,8 19,6 0,15 0,35 30,0 1,26 89,9 5,7 1,75 0,45 2 ,2

| Скв. 26, гл. 182,3 м  | Нерюнгринская свита, 
углистое включение

Муастахское месторождение 

| 0,6 1 8,5 1 3,5 | 0,54 | 18,6 1 1,16 1 93,7 1 5,1 |о ,б * * | 0 , 6 1 1

Скв. 1 с, гл. 99,5 м Нерюнгринская свита, 
углистое включение

Нерю

0,5

iH r p i I H C I

1 2 ,2

toe мес 

2,5

торождени!

0,57

е

19,7 1,28 .93,4 5,0 0 ,8 0,7 0 , 1
Наклонная шахта 13 .бис Нерюнгринская свита, 

пл. «Мощный» 0,4 16,6 3,4 0,3 20,4 1,28 91,6 4,8 0,9 0,4 2,3

N° пробы Q5 , ккал

13
7а
8
6

П-61

П-1
8

32

33

59
45

82
I

II
Д-55 

Д-51, 52

35

9

Т-58

8977 
8968 
8824 

Не опр. 
8987

8712
8544

8873

Не опр.

8549
8832

8635
10785

Не опр. 
Не опр.

8681

8857

9227

9527

8931

* Сумма кислорода и серы. 
** Сумма кислорода и азота.



что углистые включения представляют собой куски древесины (или проб
ки), погребенные при формировании осадков и превращенные в дальней
шем в каменный уголь.

Физико-химические свойства углистых включений и углей почти не 
различаются (табл. 1). Проведенные анализы свидетельствуют, что угли
стые включения находятся на той же стадии углефикации (ПЖ и К), что 
и угли района. Небольшое несоответствие фиксируется для части проб 
по кислороду. Пробы 7, 13, 8 (скв. 142), 6, 1, 35 и 9 (см. табл. 1) харак
теризуются содержанием кислорода на органическую массу угля от 0,1 до 
1,0% (определение по разности), в то время как в пробах из угольных 
пластов количество кислорода в органической массе обычно составляет 
от 2 до 5% (см. табл. 1). Низкое содержание кислорода, естественно, 
сопровождается более высоким содержанием углерода, по которому мож
но было бы считать, что упомянутые, выше углистые включения находят
ся на стадии паровично-спекающихся углей. Вместе с тем трудно до
пустить большую метаморфизацию вещества углистых включений, так 
как они, как и угли пластов, заключены в единой угленосной толще и пре
терпели одинаковое с углями термодинамическое воздействие. Отмечае
мый дефицит кислорода, видимо, связан с тем, что процессы аутигенного 
минералообразования, протекающие во'вмещающих породах на различ
ных стадиях их становления (от сингенеза до начального метаморфизма), 
оказывали более сильное восстанавливающее воздействие на углистые 
включения, чем на угли пластов. Возможно, что расхождения химическо
го состава обусловлены какими-то различиями в исходном растительном 
материале углей и углистых включений, пока не улавливаемые петрогра
фическими наблюдениями.

5. А С С О Ц И А Ц И Я  М И К Р О Э Л Е М Е Н Т О В  
И ЕЕ О С О Б Е Н Н О С Т И  В Р А З Р Е З Е  У Г Л Е Н О С Н О Й  Т О Л Щ И

В золе углистых включений, кроме породообразующих (Si, А1, Са, 
Mg, Fe, Na, К), установлен обширный спектр химических элементов 
(табл. 2, 3). По коэффициенту относительной встречаемости Квстр (отно
шение числа проб, содержащих химический элемент, к общему числу про
анализированных проб, выраженному в процентах) можно условно вы
делить три группы химических элементов: 1) широкораспространенные 
КВСТр = 50—100%); 2) среднераспространенные (КВСтР =20—50%) и 3) ма
лораспространенные (Квстр <20% ). В первую группу вошли В, Ва, Be. 
Со, Си, Ga, Ge, Mn, Mo, Ni, Pb, Sn, Sr, Ti, V, Zn, Zr. Эта ассоциация

Т а б л и ц а  2
Группировка малых элементов в золе углистых включений по разрезу угленосной толщ и 

в зависимости от величины коэффициента встречаемости (К встр)

Группа элементов
Свита

юхтинская дурайская кабактинская нерюнгринская

Широкораспро
страненные

В, Ва, Be, Вг, Со, 
Си, Ga, Ge, Мп, 
Mo, Ni, Pb, Sr,
Ti, V, Zn, Zr

В, Be, Br, Co, 
Cu, Ga, Ge, Mn, 
Mo, Ni, Pb, Sn, 
Sr, Ti, V, Zr

Ba, Be, Br, Co, 
Cu, Ga, Ge, Mn, 
Mo, Ni, Pb, Sn, 
Sr, Ti, V, Zn, Zr,

Ba, Be, Br, Co, 
Cu, Ga, Ge, Mn, 
Mo, Ni, Pb, Sn, 
Sr, Ti, V, Zn, Zr

Среднераспрост
раненные

Nb Ba, Nb B, Nb, Y B, Y

Малораспрост
раненные

Ag, As, La, Sr, W Zn, Y Ag, As, La, 
Sc, W

Ag, Nb, Sc

элементов довольно устойчива и подвергается по разрезу угленосной тол
щи лишь незначительной перестройке. Так, Ва в дурайской и В в кабак- 
тинской и нерюнгринской свитах перемещаются в группу элементов сред-' 
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Т а б л и ц а  3
Содержание малых элементов в золе углисты х включений (%)

Элемент
Свита

юхтинская дурайская кабактинская | нерюнгринская :толодниканская

Барий 0,01 — 5 ,0 3,01 —0 ,2  (3,01 — 1 ,0  (3,01 — 1 ,0  IЭ,03 —0 ,3
среднее 0 ,4 6 0 ,0 3 8 0 ,1 5 0 ,2 3 0 ,1 8

Бериллий 0 ,0 0 1 —0 ,005
0 ,0018

3,001—0,0031
0 ,0015

3,001— 0 ,0 2  ( 
0 ,0029

3,001—0,005  1 
0 ,002

0,001—0 ,0 0 2
0,0015

Бор 0 ,0 0 1 —0 ,0 2
0 ,0 0 4

3,001—0,0051
0 ,0012

3,001—0 ,0 0 3 !
0,001

3,001—0,003
0 ,0014 _

Бром 0 ,0 0 2 —0 ,3
0 ,0 5

0,001—0 ,0 5  1 
0 ,0 1 5

0,001—0 ,7  1 
0 ,079

0 ,002—0 ,1  < 
0 ,052

0 ,02  —0 ,1

Ванадий 0 ,0 1 —0 ,3
0 ,1 4

0,01 — 1 ,0  
0 ,1 3

0 ,001— 1,0
0,31

0 ,02  — 1,0  
0 ,21

0 ,0 4  —0 ,1 5  
0 ,1 0

Вольфрам 0 ,0 0 1 —0,01
0 ,003

0 ,0 0 1 —0,01
0,003 _ _

Галлий 0 ,0 0 1 —0 ,0 2
0 ,003

0 ,0 0 1 —0,003
0,0011

0 ,0 0 1 —0 ,0 2
0,0023

0 ,0 0 1 — 0,02
0 ,005

0 ,0 0 1 —0 ,0 0 3
0,0023

Германий 0 ,0 0 1 —0 ,2
0 ,025

0 ,0 0 1 —0 ,1
0 ,0094

0 ,0 0 1 —0 ,5
0,031

0 ,0 0 1 —0 ,3
0 ,028

0 ,0 0 1 —0 ,0 0 3
0 ,002

Иттрий — 0,001 0 ,0 0 5 —0 ,0 4
0 ,013

0 ,0 0 5 —0 ,0 2
0 ,008

0 ,0 0 5 —0,01
0 ,007

Кобальт 0 ,0 0 1 —0 ,1
0 ,008

0 ,0 0 1 —0 ,0 6
0 ,007

0 ,0 0 1 — 1 ,0
0,021

0 ,0 0 1 —0,1
0 ,01

0 ,0 0 1 —0 ,0 0 3
0 ,002

Лантан 0,01 0 ,0 2  —0 ,0 5  
0 ,0 4 4

0 ,0 2  —0,1  
0 ,0 5

— —

Марганец 0,01  —0 ,5  
0 ,1 4

0 ,0 0 3 — 1,0
0 ,1 5

0,01 — 1 ,0  
0 ,1 5

0 ,0 2  — 1,0  
0 ,1 7

0 ,0 5  —0 ,2  
0 ,1 4

Медь 0 ,0 0 1 —0 ,0 2
0 ,005

0 ,0 0 1 —0 ,0 2
0,0037

0 ,0 0 1 —0 ,0 5
0 ,003

0 ,0 0 1 —0 ,0 2
0 ,0056

0 ,0 0 2 —0 ,0 0 6
0 ,0035

Молибден 0 ,0 0 1 —0 ,0 4
0,01

0 ,0 0 1 —0 ,0 2
0 ,0048

0 ,001—0 ,5
0,017

0 ,0 0 1 —0,1
0 ,009

0 ,003—0 ,0 0 5
0 ,0 0 4

Мышьяк 0 , 0 1 —0 ,0 3
0 ,014

— 0 ,0 3 — —

Никель 0 ,0 0 1 —0 ,1
0 ,018

0 ,0 0 1 —0 ,0 5
0,0055

0 ,0 0 1 — 1 ,0
0 ,023

0 ,0 0 1 — 0 ,1 5
0 ,0 1 4

0 ,0 0 2 —0 ,0 0 5
0 ,0 0 4

Ниобий 0 ,0 0 3 —0,01
0,0056

0 ,01  —0 ,0 3  
0 ,015

0 ,003—0 ,0 5
0 ,008

0 ,0 0 3 — 0,02
0 ,007

0 ,0 0 3

Олово 0 ,0 0 1 —0 ,0 2
0 ,003

0 ,0 0 1 —0,003
0,001

0 ,0 0 1 —0 ,3
0 ,0 0 4

0 ,0 0 1 —0,01
0 ,0017 _

Свинец 0 ,0 0 1 —0 ,0 5
0 ,016

0 ,0 0 1 —0,01
0 ,0042

0 ,001—0 ,1
0 ,012

0 ,0 0 1 —0 ,0 5
0 ,009

0 ,0 0 3 —0 ,0 0 5
0 ,0 0 4

Серебро 0,001 — 0,001 0,001 —
Скандий — — 0 ,0 0 2 —0,01

0 ,005
0 ,002 0 ,0 0 2 —0 ,0 0 3

0,0015
Стронций 0 ,01  —0 ,1  

0 ,056
0 ,0 3  —0 ,3  

0 ,063
0,01 — 1 ,0  

0 ,012
0 ,01  — 0 ,5  

0 ,095
0,01 — 0 ,0 6  

0 ,0 3
Сурьма 0 ,01 — — — —
Титан (ср.) 1 ,0 1 ,0 1 ,0 1 ,7 0 ,9
Хром 0 ,0 0 2 —0 ,3

0 ,0 5
0 ,0 0 1 —0 ,0 5

0 ,015
0 ,0 0 1 —0 ,7

0 ,079
0 ,0 0 2 —0 ,1

0 ,052
0 ,0 2  —0 ,1  

0 ,0 6
Цинк 0,01 —0 ,0 7  

0,01
0,01 —0 ,0 2  

0,01
0,01 —0 ,0 3  

0 ,01
0,01 _

Цирконий 0 ,0 2  —0 ,2  
0 ,1 4

0 ,01  —0 .5  
0 ,0 5 6

0,01 — 1 ,0  
0 ,1 4

0 ,0 3  — 1,0  
0 ,1 3

0 ,005— 0 ,0 3
0 ,019

Зольность А£редн при
2 9 ,9t 600°, % 24 ,3 19,6 18,0 16 ,6

Количество проанали
зированных проб 38 56 372 60 6
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ней распространенности, a Sn в юхтинской свите и Zn — в дурайской из 
первой попадают в третью группу малораспространенных элементов.

Вторая группа элементов очень малочисленна. Она включает В, Ва, 
Nb, Y, причем по разрезу угленосной толщи эта ассоциация элементов не 
выдерживается, так как наблюдается частое их перемещение в соседние 
группы.

Третья группа охватывает обычно Ag, As, La, Sc, W; иногда из дру
гих групп происходит перемещение Nb, Sn, Zn, Y.

Таким образом, если ориентироваться на углистые включения, то для 
геохимической провинции, куда входит описываемый Алдано-Чуль- 
манский угленосный район, характерна ассоциация из 18 микроэле
ментов: В, Ва, Be, Вг, Со, Си, Ga, Ge, Mn, Mo, Ni, Pb, Sn, Sr, Ti, V, 
Zn, Zr.

В стратиграфическом разрезе угленосной толщи средние концентра
ции таких микроэлементов углистых включений, как Ag, Mn, W, Zn прак
тически остаются постоянными (табл. 3), в то время как для В, Be, Вг, 
Сг, Си, Ga, Mo, Nb, Pb, Sn, Sr, V и Y они значительно изменяются и со
ставляют 2—5, а для Ва, Со, Ge, Ni и t r  достигают 5—10-кратных коле
баний. Можно полагать, что эти изменения обусловлены перестройками 
фациальной обстановки во время накопления угленосной толщи. Свиде
тельством отчасти является (если исключить из рассмотрения холодни- 
канскую свиту, охарактеризованную вс^го шестью спектральными анали
зами) то, что для юхтинской и кабактинской свит, имеющих существен
но песчаный состав (до 76—82% песчаников среди других типов пород), 
характерны, как правило, более высокие концентрации Вг, Со, Cr,*Ge, 
Mo, Ni, Pb, Sn, V, Zr, Y. Средние содержания остальных микроэлементов 
не обнаруживают подобной связи и дают повышение концентраций то в 
песчаных, то в глинистых частях разреза угленосной толщи.

Обращает на себя внимание (табл. 3) крайне большой разброс кон
центраций элементов, выявленных в углистых включениях. Так, для As, 
В, Be, Ga, La, Nb, Sc, W, Zn и Y он обычно не превышает 20 (20-крат
ное расхождение между минимальным и максимальным содержанием 
элемента): у Си, Pb, Sr и Zr доходит до 100, у Ва, Ge, Mn, Мо и Sn — до 
500, а у таких элементов, как Со, Cr, Ni, V разброс концентраций дости
гает рекордной цифры — до 1000. Такие высокие расхождения между 
минимальными и максимальными значениями свидетельствуют о слож
ной природе концентраций ряда микроэлементов.

6. О П РИ Ч И Н А Х  П О В Ы Ш ЕН Н Ы Х  К О Н Ц Е Н Т Р А Ц И Й  
М АЛЫ Х Э Л Е М Е Н Т О В  В У ГЛ И С ТЫ Х  В К Л Ю Ч Е Н И Я Х

Интересные данные получаются при сравнении концентраций микро
элементов углистых включений и углей (табл. 4). Для углей характерен 
тот же самый комплекс малых элементов. Исключение представляют 
лишь As, Sb и W, изредка встречающиеся в углистых включениях, но 
отсутствующие в углях. Количественные же различия довольно сущест
венны. Как правило, в углистых включениях основная часть микроэле
ментов характеризуется более высокими концентрациями. Так, V показы
вает 10, Сг, Mo, Ni и Zr 6—7, Со и Sn — 3, В, Nb, Pb, Sc, Sr и Ti 1,5—
2-кратные превышения содержаний над углями. Остальные малые эле
менты (Ва, Си, Ga, La, Zn, Y) имеют концентрацию в углистых включе
ниях либо одинаковую, либо несколько меньшую по сравнению с углями. 
Предпочтительная связь наиболее высоких концентраций некоторых ма
лых элементов с углистыми включениями, линзами и маломощными пла
стами угля отмечалась рядом советских и зарубежных исследователей 
(Егоров и Калинин, 1940; Егоров и Пономарев, 1944; Травин, 1960; Ло- 
машов и Лосев, 1962; Юдович, 1963; Stadnichenko, Murata and Axelrod,
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1950; Schleicher and Hambleton, 1954; Breger and Schopf, 1955; Hawley, 
1955; Szadeczky, Foldvarine Vogl, 1955; Aubrey, 1958; Hallam and Payne,
1958). Учитывая региональное проявление указанной выше закономер
ности, можно придать ей роль следующего правила: мелкие углистые 
образования и тела (углистые включения, линзы, пропластки и мало
мощные пласты угля) при прочих равных условиях должны характери
зоваться, по сравнению с углями нормальных пластов, повышенными 
концентрациями ряда малых элементов.

В нашем случае к таким элементам можно отнести В, Со, Cr, Ge, Мо, 
Nb, Ni, Pb, Sc, Sn, Sr, Ti, V и Zr. Если распространить это правило и на 
рассеянное органическое вещество, то вполне резонно ожидать в нем 
еще более высокую концентрацию микроэлементов.

Приуроченность высоких концентраций микроэлементов к небольшим 
по размеру углистым образованиям, по нашим представлениям, обуслов
ливается следующим. В седиментационный бассейн при накоплении вме
щающих уголь пород поступает значительно меньше органического ма
териала, чем в периоды формирования самих угольных пластов. На 
«одну весовую единицу» растительной массы мелких углистых включе
ний, линз и пропластков угля в сравнении с углями пластов нормальной 
мощности как бы приходится намного большие количества микроэлемен
тов, адсорбируемых из вод бассейна. Вследствие этого и происходит бо
лее сильное обогащение мелких углистых образований малыми элемен
тами.

Как было показано выше (см. табл. 1), углистые включения района 
находятся на стадии паровично-жирных и коксовых углей. И, несмотря 
на это, отдельные пробы включений характеризуются довольно высокими 
содержаниями германия, что находится в некотором противоречии с 
имеющимися на этот счет представлениями. Хорошо известно (Зильбер- 
минц и др., 1936; Погребицкий, 1959; Ломашов и Лосев, 1962 и др.), что, 
чем более метаморфизован уголь, тем он менее обогащен германием и от
части другими малыми элементами. Так, в бурых, длиннопламенных и га
зовых углях встречаются концентрации германия в 100—200 раз больше 
чем в паровично-жирных и коксовых, а в антрацитах и близких к ним уг
лях германий часто и совсем отсутствует. Некоторые исследователи (Бурк- 
сер, 1962; Ломашов и Лосев, 1962; Szadeczky, Foldvarini Vogl, 1955 
и др.) считают, что процессы углефикзцип ведут к снижению количеств 
германия в угле.

Вряд ли можно согласиться с подобной точкой зрения. Известно 
(Aubrey, 1958 и др.),что германий при коксовании, сжигании и газифика
ции угля проявляет высокую летучесть. Но даже при очень «жестких» 
условиях значительная часть германия все же переходит в остаточный про
дукт. Так, в коксе остается до 77—98%, а при газификации и при сжига; 
нии на электростанциях в золе фиксируется соответственно 40—50 й 
35% германия. Естественная метаморфизация угольного вещества про
исходит, конечно, не в таких жестких условиях, поэтому нельзя предпо
лагать даже небольших потерь германия. По всей вероятности, процессы 
углефикации ведут к упрочнению связи малых элементов с органическим 
веществом угля. Об этом, в частности, свидетельствуют опыты по извле
чению германия из угля у-лучами, ультразвуком и с помощью электро- 
гидравлического эффекта (Лосев и др., 1958), которыми установлено 
уменьшение выхода германия в раствор по мере возрастания степени ме- 
таморфизации углей.

Наблюдаемая связь высоких концентраций германия и некоторых 
других микроэлементов с углями малометаморфизованными скорее все
го вызывается тем, что эти угли формировались в непосредственной бли
зости к области сноса. Как правило, высокометаморфизованные угли со
средоточены в центральных частях регионально метаморфизованных 
угленосных бассейнов, в то время как угли низкой степени углефикации
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Средние концентрации микроэлементов

Наимено
вание К

ол
и

че
ст

во
пр

об Ag As в Ва Be Со Сг Си Ga Ge La Mn

Углистые
включения 532 0,0002 0,003 0,000^6 0,034 0,0005 0,0032 0,013 0,0007 0,0005 0,0054 0,098 0,03

Угли 211 0,0002 - 0,0016 0,042 9,00046 0,001 0,0018 0,0008 0,0005 - 0,01 0,022
Аргиллиты 33 - - - 0,058 0,001 0,0011 0,0067 0,035 0,0015 - - 0,057

Алевролиты 219 - - - 0,079 0,001 0,0013 0,0097 0,037 0,0023 - - 0,056

Песчаники 318 - - - 0,OC6i 0,001 0,0011 0,0063 0,022 0,0017 - - 0,078

распространены в их окраинных зонах, тяготеющих к древним областям 
сноса.

Итак, одна и та же причина, а именно, непосредственное примыкание 
краевых участков бассейна седиментации к древней области сноса обус
ловливает низкую метаморфизацию и в^о же время, при наличии в от
дельных частях эродируемой территории германиеносных и рудоносных 
пород, повышенные концентрации германия и некоторых малых элементов 
в развитых здесь углях. Поэтому преимущественную связь высоких кон
центраций малых элементов с углями слабометаморфизованными надо 
считать не прямой, а косвенной.

Исходя из сказанного выше, представляется возможным сформули
ровать следующее правило, которым давно пользуются геологи-уголь
щики при поисках редких элементов в регионально метаморфизованных 
бассейнах: наиболее высокие концентрации германия и некоторых малых 
элементов потенциально возможны в углях слабоуглефицированных. 
Угли высокометаморфизованные в этом отношении, как правило, явля
ются бесперспективными.

Повышенные концентрации германия в углистых включениях нашего 
района, находящихся на стадии паровично-жирных и коксовых углей, 
как будто бы противоречат приведенному выше правилу или являются 
исключением из него. Действительно, зона среднеметаморфизованных 
углей располагается на значительном удалении от области сноса, тяго
тея к центральным частям бассейна седиментации, куда вынос многих 
микроэлементов, как правило, затруднен. Несмотря на это, в периоды 
формирования безугольных горизонтов, вследствие поступления сравни
тельно небольшого объема растительного материала, количества отдель
ных малых элементов оказались вполне достаточными для того, чтобы 
обеспечить высокие концентрации их в углистых включениях. Поэтому н 
углистых включениях зона повышенных содержаний малых элементов 
оказалась сдвинутой по сравнению с углями нормальных пластов в об
ласть среднеметаморфизованных углей. Можно ожидать, что для тон
корассеянного растительного материала зона высоких концентраций 
отчасти переместится и в область высокометаморфизованных углей.

В табл. 4 произведено сопоставление средних содержаний малых эле
ментов углистых включений, углей и петрографических типов пород 
(аргиллиты, алевролиты и песчаники). Для пород расчет средних содер
жаний произведен по скважинам Чульманского структурно-поисковога 
профиля. Средние содержания малых элементов для углей и углистых 
включений указаны на уголь. При пересчете содержаний средняя золь
ность углей и углистых включений принята за 20 %.

Прежде всего обращает на себя внимание более обширный спектр 
малых элементов в углях и углистых включениях. Он включает Ag, As, 
La, Mo, Nb, Sb, Sc, Sn и W, отсутствующие в породах. Можно предпо-
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Т а б л и ц а  4

0 угленосной толщ е, %

I ^орг/ко*
Мо Nb Ni Pb Sb Sc Sn Sr Ti v  1 W Zn Zr Y личество

1 анализов

0,0028 0,0017 0,0038 0,002 0,002 0,001 0,0007 0,022 0,3 0,052 0.00C6 0,002 0,016 0,0024
0,0004 0,0012 0.00С6 0,0013 — 0.00С6 0,0002 0,011 0,12 0,00.6 — 0,0018 0,0044 0,002

- - 0,0023 0.00С6 - - - 0,025 0,45 0,0098 - 0,0052 0,011 0,0042 1.33
9

0,0027 0,0042 0,025 0,53 0,014 _ 0,01 0,016 0,0016 1.32
47

0,0019 о,оо:б _ _ 0,028 0,38 0,0076 _ 0,0048 0,013 0,0027 0.63
34

ложить, что присутствие большинства из этих элементов связано с пяти
кратным обогащением углей при озолении (см. табл. 3), благодаря чему 
концентрации их в золах оказались выше порога чувствительности 
спектрального полуколичественного анализа.

По убыванию концентраций малых элементов (см. табл. 4) породы и 
угли можно расположить в следующие ряды:

1) для Со, Cr, Ni, V и Zr углистые включения ->алевролиты^±:песча- 
ники —* аргиллиты ->угли;

2) для Ва, Си, Ga, Ti и Zn алевролиты-^песчаники^аргиллиты — уг
листые включения—* угли;

3) для Мп и Sr песчаники алевролиты^ аргиллиты —* углистые 
включения — угли.

Эти ряды свидетельствуют о довольно сложном распределении малых 
элементов в угленосной толще со среднеметаморфизованными углями. 
Все же намечается, что в большинстве случаев наивысшие концентра
ции микроэлементов связаны с углистыми включениями и алевролитами. 
В песчаниках в связи с их общей повышенной карбонатностью повыше
ны содержания Мп и Sr.

7. ЗАКЛЮЧЕНИЕ

1. Углистые включения по петрографическому составу и физико-хи
мическим особенностям в основном аналогичны расположенным в той же 
самой угленосной толще углям. Некоторое несоответствие в химической 
характеристике (пониженное содержание кислорода, высокий процент 
углерода, повышенный выход летучих веществ, сильное вспучивание при 
коксообразовании), видимо, обусловлено воздействием окружающей сре
ды при седиментогенезе и на последующих этапах преобразования угле
носных отложений.

2. Углистые включения находятся на той же стадии метаморфизации, 
что и близко расположенные угольные пласты.

3. Для углистых включений района характерна ассоциация из 18 ма
лых элементов: В, Ва, Be, Br, Со, Си, Ga, Ge, Мп, Mo, Ni, Pb, Sn, Sr, Ti, 
V, Zn, Zr.

4. Углистые включения в сравнении с углями характеризуются более 
высокими содержаниям V, Сг, Mo, Ni, Zr, Со, Sn, В, Nb, Pb, Sc, Sr и Ti.

Автор статьи весьма признателен А. И. Гусеву за помощь и консуль
тации в работе.
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О Н Е К О Т О Р Ы Х  О С О Б Е Н Н О С Т Я Х  К А Р Б О Н А Т Н Ы Х  П О Р О Д  
С Р Е Д Н Е Г О  К А Р Б О Н А  Ч И С Т Я К О В О - С Н Е Ж Н Я Н С К О Г О  Р А Й О Н А

Д О Н Е Ц К О Г О  Б А С С Е Й Н А

М .  Т .  К У Ч Е Р Е Н К О , X . В . С О К О Л Ь С К А Я , Л. Я. Ф Е Д И Н А

В разрезе среднего карбона Чистяково-Снежнянского района карбо
натные породы наблюдаются в виде слоев мощностью от нескольких сан
тиметров до 1 м и составляют в свите Cl— 1%, в С\ — С* от 0,1 до 0,5%
и в С* и в С*— С 2 от 1 —1,5 до 2—2,4%.

Горизонты карбонатных пород имеют важное значение для сопостав
ления разрезов каменноугольных отложений, поэтому их изучению уде
лялось большое внимание. Они частично освещены в работах В. А. Зиль- 
берминца и В. В. Маслова (1928), П. Ф. Ли (1939), В. А. Банковского 
(1950), Н. В. Логвиненко (1953), А. П. Феофиловой и М. А. Левенштей- 
на (1963). Наиболее полная характеристика карбонатных пород средне
го карбона дана в работе Г. Д. Киреевой и С. В. Максимовой (1959). 
Однако условия накопления карбонатных пород донецкого карбона еще 
не выяснены. Объясняется это тем, что исследователи не уделяли доста
точного внимания изучению химического и минерального состава карбо
натных пород.

В последнее время нами параллельно с изучением структурно-тек
стурных особенностей карбонатных пород Чистяково-Снежнянского райо
на выполнено значительное количество химических и термических иссле
дований, которые позволят выяснить зависимость между их структурно
текстурными особенностями и химико-минеральным составом и более 
уверенно судить о их генезисе.

Химический состав карбонатных пород определялся путем растворе
ния навески породы в 5%-ной соляной кислоте при кипячении в течении 
5 минут. В солянокислой вытяжке определялось R2O3, СаО и MgO, из 
осадка — нерастворимый остаток.

Содержание растворенных FeO и МпО определялось из соляно-кис
лых вытяжек в отдельных навесках.

Пересчет данных химических анализов на содержание в породе карбо
натов кальция, магния, марганца и железа производился по методике, 
предложенной Э. С. Залманзон и Н. М. Страховым (1957). Все количе
ство СаО и МпО связывалось с С 02 в соответствующие карбонаты. Для 
более точного определения содержания карбонатов железа и магния 
в породе производилось два подсчета. В первом остаток С02 был отне
сен ко всему количеству FeO и недостающей части MgO, а во втором 
наоборот — все количество MgO соединялось с С02, а оставшаяся часть 
С02 — с недостающим количеством MgO. Среднее арифметическое из 
величин FeC03 и HgC03, полученных в обоих расчетах, принималось для 
дальнейших выводов и рассуждений.
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Выделение генетических типов карбонатных пород производилось на 
основании детального изучения их в шлифах. Из каждого слоя просмат
ривалось не менее трех шлифов, изготовленных из нижней, средней и 
верхней частей слоя. Подсчет количества различных органических остат
ков производился в шлифах при помощи окуляра-сетки, а также вспо
могательных таблиц для определения процентного содержания отдель
ных составных частей пород.

На площади Чистяково-Снежнянского района распространены карбо
натные и глинисто-карбонатные породы: известняки, глинистые извест

няки и мергели. Преобладают глинистые из
вестняки.

Средние данные по 94 химическим анали
зам карбонатных пород приведены в таблице. 
Из нее видно, что содержание различных ком
понентов кблеблется в широких пределах.

Различная природа кальция, магния и же
леза в карбонатных породах выясняется при 
сопоставлении процентного содержания нерас
творимого остатка и молекулярных количеств 
карбонатов этцх элементов, пересчитанных на 
чистую карбонатную массу.

Содержание карбоната кальция в молеку
лярных процентах в общей карбонатной массе 
в изученных породах колеблется от 53 до 100%. 
Максимальное содержание СаС03 свыше 90% 
характерно преимущественно для проб с низ
ким значением нерастворимого осадка, более 
низкое— (менее 70%) чаще всего для пород, 
содержащих свыше 20% • нерастворимого 
остатка.

Карбонат магния составляет всего около 
10% в породах с небольшой терригенной при
месью. Для пород с более высоким содержа

нием нерастворимого остатка определенной зависимости между количе
ством MgC03 и терригенной примесью не устанавливается (фиг. 1).

Иная зависимость наблюдается между содержанием карбоната же
леза и нерастворимого остатка. В большинстве проб с увеличением со
держания нерастворимого остатка до 30—35% происходит постепенное 
увеличение содержания FeC03. В некоторых пробах повышение коли
чества нерастворимого остатка не сопровождается возрастанием содер
жания карбоната железа.

Эти данные подтверждают правильность вывода о том, что в карбо
натных породах среднего карбона Донецкого бассейна соединения Са и 
Mg имеют природу, отличную от соединений железа.

По мнению Н. М. Страхова (1962), в морских водоемах гумидных об
ластей карбонаты кальция и магния переходят в осадок главным обра
зом в результате жизнедеятельности морских организмов. Иногда могли 
создаваться благоприятные условия для хемогенного осаждения карбо
ната кальция, и только в исключительных случаях возможна химическая 
садка соединений магния. Железо в конечные водоемы стока попадало в 
виде коллоидов гидрата окиси и железоорганических соединений. В мор
ской воде происходит гидролиз железоорганических соединений и као- 
гуляция гидратов окиси с образованием хлопьев, близких по размеру к 
глинистым частицам, которые выпадали вместе с ними в осадках, а за
тем в процессе диагенеза превращались в карбонат железа.

В связи с тем, что карбонат магния составляет незначительную часть 
только некоторых групп организмов, а условия благоприятные для его 
химического осаждения наступали очень редко, содержание его в карбо-
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Фиг. 1. Зависимость со
держания FeC03, MgC03 
и CaC03 от количества 
нерастворимого остатка
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Средний химический состав карбонатных пород Чистяково-СнежнйнскоГо района

Типы известняков

Биоморфный:
двинелловый
донецелловый

Биоморфно-детритовый:
ф ораминиферо-поли детритовый 

Органогенно-детритовый: 
донецелло-полидетритовый^ 
унгдарелло-полидетритовый 
бра хио по до-пол и детритовый 
криноидно-полидетритовый 
шламово-полидетритовый 

Микрозернистый:
с фораминиферами и водорослями 
с 25% органогенных остатков 
с 25—50% органогенных остатков 
микро- и тонкозернистый без органо
генных остатков .

Донецелло-полидетритовый^ 
Брахиоподо-полидетритовый 
Пелециподо-полидетритовыи 
Криноидно-полидетритовый 
Шламово-полидетритовый 
Микрозернистый: 

с детритом 5—25% 
с детритом 25—50%

Компоненты

НО R2O3 СаО MgO | FeO МпО so3 р2о5 П. п. п. Сумма со2

5,26
5,4

1 , 2 2 48,75

Известняк!

2,28

I

1,57 0,18 0,35 0,07 40,24 99,92 39,42
0,95 48; ЗГ 2,04 1,55 0,23 0,37 0,097 41,04 99,95 40,54

14,55 2,76 37,42 2,58 5,4 0,19 0,84 0,18 36,21 100,13 30,92

4,89
5,83

16,22

0,69 44,38 5,05 2 , 8 8 0 , 2 2 0,40 0,28 41,4 100,19 40,57
0,59 46,7 2,97 3,08 0,37 0,024 0,073 40,68 100,31 40,90
2 , 2 2 40,60 1,47 1,44 0,106 0,170 33,32 95,55 32,78

2 0 , 0 0
15,95

3,4 29,86 4,34 8,3 1 , 1 0,46 0,45 32,22 100,13 29,83
2,7 35,09 4,91 4,91 0,44 0,29 0,19 35,26 99,74 33,92

2 , 8 8
11,08
20,41

0,7 51,82 1,57 0,71 0,16 0,35 0,06 41,77 1 0 0 , 0 2 41,57
2,13 37,68 5,69 3,9 0,39 0,54 0,13 38,43 99,97 37,49
1,14 34,67 3,86 5,13 0,335 0,143 0,368 33,50 99,55 33,42

15,11 4,61 26,9 9,08 7,53 0,35 0,91 0 , 1 0 1 35,65 100,24 33,81

28.41
35.41 
27,12 
34,66 
32,49

4,28 29,1
Мергели 

* ,62 4,36 0, 33 0,74 0,197 28,92 99,95 27,71
1,45
2,31

18,5 7,25 10,30 0,350 0,049 0,322 26,89 100,52 25,28
28,13 2,93 9,36 0,48 0,55 0,41 29,74 101,03 28,92

7,73 18,32 5,45 8,04 0,67 1,323 0,248 23,74 100,09 22,14
7,73 17,64 5,62 9,25 0,91 0,54 0,15 25,26 99,59 23,34

31,11
29,76

5,95 20,36 5,88 8,85 0,72 0,52 0,19 26,72 100,3 24,85
5,3 18,80 6,3 11,75 0,59 0,508 0,161 27,26 100,43 25,8
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натных породах изученного района непостоянно. Более высокое содер
жание MgC03 в некоторых породах с повышенным количеством терри- 
генной примеси объясняется тем, что его много в скелетах криноидей ю 
брахиопод, обитающих а прибрежной части моря, куда в больших коли
чествах поступал глинистый материал.

Значение жизнедеятельности морских организмов для накопления не
которых компонентов карбонатных пород может быть выяснено сопо

ставлением содержания органических ос
татков и карбонатов интересующих нас 
элементов.

На фиг. 2 отчетливо видно, что боль
шинство проб располагается вблизи ли
нии пропорционального увеличения содер
жания карбоната кальция при увеличе
нии количества органогенных остатков,, 
т. е. высокому содержанию органогенно
го материала отвечает и высокое содер
жание \карбоната кальция. Такая зави
симость между содержанием СаС03 и 
органогенных остатков объясняется тем, 
что основная масса карбоната кальция 
переводилась в осадок в результате жиз* 
недеят&льности морских организмов.

В ряде анализов высокое содержание* 
СаС03 не сопровождается увеличением 
органогенных остатков. Это особенно ха
рактерно для микрозернистых известня
ков, содержащих остатки водорослей до- 
нецелл и фораминифер. По-видимому, в 
результате жизнедеятельности водорос

лей усиливались процессы фотосинтеза и повышалось значение pH мор
ской воды, что создавало благоприятные условия для хемогенного осаж
дения карбоната кальция на отдельных участках.

Несколько иные зависимости наблюдаются между содержанием кар
бонатов магния и железа и органогенных остатков. Из фиг. 2 видно, что 
повышенные содержания MgC03 и FeC03 чаще всего характерны для̂  
проб с небольшим содержанием органогенных остатков и, наоборот, в 
породах с высоким их содержанием количество MgC03 и FeC03 не пре
вышает 10%.

Низкие содержания MgC03 и FeC03 при небольшом содержании ор
ганогенных остатков характерны и для микрозернистых известняков с 
остатками водорослей и фораминифер в количестве от 5 до 50%.

Сопоставление процентного содержания карбонатов CaC03, MgC03 
и FeC03 (фиг. 3) показывает, что содержание карбонатов магния и же
леза находится в обратной зависимости от содержания СаС03 и в боль
шинстве проб увеличение содержания FeC03 сопровождается увеличе
нием количества MgC03. Распределение молекулярных количеств MgC03 
и FeC03 в карбонатных породах оказывается сходным.

Особенности распределения MgC03 в карбонатных породах могут 
быть объяснены сложной природой этого компонента. В одних случаях 
он осаждался в результате жизнедеятельности организмов, в других — 
хемогенным путем. Хемогенное осаждение соединений магния из мор
ской воды чаще всего происходило на участках морского дна, где осаж
дались и повышенные содержания соединений железа.

Чтобы выяснить, в каких условиях происходило формирование карбо
натных пород, отличающихся между собой содержанием карбонатов; 
кальция, магния и железа, необходимо выяснить также распределение* 
этих компонентов в разновидностях карбонатных пород.
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По структурно-текстурным особенностям, количеству, степени сохран
ности и комплексу фаунистических остатков в среднем карбоне Чистяко- 
во-Снежнянского района выделены следующие группы карбонатных по
род: биоморфные, биоморфно-детритовые, органогеино-детритовые и 
карбонатные породы с преобладанием 
неопганогенной карбонатной массы.

Биоморфные карбонатные породы 
представлены донецелловыми и двинелло- 
выми разновидностями, которые пол
ностью или более чем на 50% сложены 
остатками водорослей донецелл или дви- 
нелл сравнительно хорошей сохранности.
В небольшом количестве (до 10%) в них 
присутствуют остатки брахиопод, морских 
лилий, мшанок и фораминифер. Неорга
ногенная карбонатная масса породы пред
ставлена микрозернистым карбонатом.
Донецелловые карбонатные породы обра
зуют пласты мощностью 1—4 ж, иногда 
встречаются в виде прослоев среди дру
гих разновидностей карбонатных порол.
Двинелловые карбонатные породы встре
чаются только в виде прослоев в донецел- 
ловых.

В биоморфно-детритовых карбонатных 
породах органогенные остатки также со
ставляют более 50%. Большая их часть 
представлена целыми или слегка повреж
денными раковинами. К ним относятся 
фораминиферо-полидетритовые карбонат
ные породы, в составе которых до 25—
30% мелких И Крупных раковин форами- жанием FeC03, MgC03 И СаСОэ 
нифер. Остальная часть органогенной
карбонатной массы представлена полуокатанными обрывками водорос
лей унгдарелл с примесыо обломков брахиопод и криноидей или толь
ко обломками различных морских беспозвоночных. Органогенные об
ломки цементируются крипто- и микрозернистой карбонатной массой.

В органогенно-детритовых карбонатных породах преобладает орга
ногенный детрит. Разновидности пород выделяются по размеру, коли
честву и составу органогенных остатков: донецелло-детритовые, унгда- 
релло-полидетритовые, брахиоподо-полидетритовые, криноидно-полидет- 
ритовые, шламо-детритовые и шламовые. Первые три разновидности 
образуют мощные слои, выдержанные на площади и связанные перехо
дами с биоморфно-детритовыми породами. Криноидно-полидетритовые, 
шламо-детритовые и шламовые карбонатные породы встречаются в виде 
редких линз или слагают верхнюю или нижнюю пачки слоев карбонат
ных пород иного состава.

Среди карбонатных пород с преобладанием неорганогенного карбо
ната разновидности выделяются по размеру слагающих карбонатных 
зерен и содержанию органогенных остатков: 1) микро- и тонкозернистые 
с большим количеством органогенных остатков (25—50%); 2) микро- и 
тонкозернистые с небольшим количеством органогенных остатков (5— 
25%); 3) микро- и тонкозернистые почти без органогенных остатков 
(0 -5 % ).

Внутри перечисленных групп карбонатных пород выделяются разно
видности по составу органических остатков. Особое место среди них 
занимают микрозернистые известняки с остатками водорослей и фора
минифер.

РвСО,’
50h

зо-

10-
'• Г - i- -.

Ю 30 50% MgC03

6̂ СО*
го  
w

ио 60 в о  1 0 0 % ь ^  з

мд со3 
и о

г о

J go '~ао / ^ %CQC°3
Фиг. 3. Зависимость между содеэ-

6* 83



Микро- и тонкозернистые карбонатные породы с различным содер
жанием органогенных остатков наиболее распространены и слагают про
слои среди органогенно-детритовых пород или образуют пласты мощ
ностью до 5 м. Карбонатные породы с преобладанием неорганогенного 
карбоната, у которых органогенные остатки представлены донецеллами

и фораминиферами, сла
гают линзы в донецелло- 
вых и донецелло-детри- 
товых карбонатных по
родах.

Мергели представлены 
следующими разновидно
стями: донецелло-детрито- 
выми, криноидно-полидет- 
ритовыми, шламо-детри- 
товыми, микрозернисты- 
ми с органогенным дет
ритом и микрозернисты- 
ми без органогенных ос
татков.

Содержание основных 
компонентов в карбонат
ных породах различного 
структурного типа приве
дено на фиг. 4. Наиболее 
высокое содержание кар
боната кальция (75— 
100%) характерно для по- 
лидетритовых и микрозер- 
нистых разновидностей. 
Содержание FeC03 в них 
не превышает 5%, MgC03 
меньше, чем в других ти
пах карбонатных пород и 
в среднем не превышает 
10%, количество нераство
римого остатка также не
велико.

По совокупности гене
тических признаков мож
но сделать вывод о том, 
что указанные разности 
карбонатных пород обра

зовались в наиболее глубоководных и удаленных от берега участках по
бережья. Глубина водоема в это время не превышала 50—60 м.

Более мелководными и прибрежными являются детритовые органо
генные карбонатные породы: фораминиферо-полидетритовые, брахиопо- 
до-криноидно-шламо-полидетритовые к микрозернистые известняки с 
разнообразным органогенным детритом. Как видно из фиг. 4, для них 
характерна более высокая примесь терригенного материала, в среднем 
достигающая 15—20%; в карбонатной части возрастает количество кар
бонатов железа и магния.

В мергелях и микрозернистых карбонатных породах без органических 
остатков указанные изменения выражены еще резче. В них резко падает 
содержание СаС03 и значительно возрастает количество MgC03 и 
FeC03. Все это указывает на их формирование в наиболее мелководной, 
прибрежной части побережья.

%

Фиг. 4. Содержание CaC03, MgC03, FeC03 и нерас
творимого остатка в типах карбонатных пород 

1 — двцнелловые; 2 — донецелловые; 3 — донецелло-полиде- 
тритовые; 4 — унгдарелло-полидетритовые; 5 — микрозернис
тые известняки с остатками водорослей и фораминифер; 6— 
фораминиферо-полидетритовые; 7 — брахиоподо-полидетрито- 
вые; 8 — шламо-полидетритовые; 9 — микрозернистые с 
остатками фауны 5—25%; 10— микрозернистые с остатками 
фауны до 25—50%; 11 — криноидно-полидетритовые; 12—до- 
нецелло-полидетритовый мергель; 13 — микрозернистые с 
остатками фауны до 5%; 14 — пелециподо-полидетритовый
мергель; 15 — брахиоподо-полидетритовый мергель; 16 — шла- 
мо-полидетритовый мергель; 17 — микрозернистый мергель с 
фауной 5—25%; 18— микрозернистый мергель с фауной 25— 
50%, 19 — криноидно-полидетритовый мергель; 20 — микро

зернистый мергель с фауной до 5%
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Детритово-карбонатные породы, описанные Г. В. Киреевой и 
С. В. Максимовой (1959) для северных и восточных районов Донбасса, 
на площади Чистяково-Снежнянского района встречены не были.

Данные химических исследований не дают возможности сделать окон
чательный вывод о минеральном составе карбонатов в исследованных 
нами породах. В этом отношении большое значение имеют термические 
исследования. Они показывают, что среди карбонатной массы присутст
вуют кальцит, анкерит и смеси этих минералов в различных соотноше
ниях. По содержанию этих двух компонентов в карбоне Чистяково-Снеж- 
нянского района выделяются: известняки, анкеритистые и анкеритовые 
известняки, известковые и известковистые анкериты и анкериты.

Чисто кальцитовый состав или с небольшой примесью анкерита ха
рактерен для биоморфных, биоморфно-детритовых, донецелло-детрито- 
вых и микрозернистых с большим количеством остатков водорослей и 
фораминифер карбонатных пород.

Увеличение в породе количества криноидного, пелециподового и бра- 
хиоподового детрита приводит к изменению минерального состава по
роды в сторону повышения содержания анкерита.

Микрозернистые карбонатные породы, не связанные с водорослевы
ми и фораминиферовыми, всегда богаты анкеритом или полностью сло
жены этим карбонатом.

Формирование минерального состава карбонатных пород происходи
ло как во время седиментации, так и в стадию диагенеза. Кальцит яв
ляется преимущественно седиментационным минералом и попал в осадок 
в результате жизнедеятельности различных организмов и хемогенным 
путем. В стадию диагенеза происходила перекристаллизация кальцита и 
образование его из арагонита органогенных остатков. Что же касается 
анкерита, широко распространенного в карбонатных породах Донбасса, 
то он является типичным диагенетическим минералом. Он образовался в 
стадию диагенеза карбонатного осадка в восстановительных условиях 
из соединений железа, магния и кальция по схеме, приведенной 
Н. М. Страховым (1962).,

Отмеченные выше химические, минералого-петрографические и струк
турно-текстурные особенности карбонатных пород часто выдерживаются 
на значительных площадях, но меняются по вертикали от слоя к слою, 
отражая изменения общих условий осадконакопления угленосных отло
жений.

Карбонатные горизонты нижней части свиты от Сз до Hi включи
тельно представлены маломощными пластами, неустойчивыми по про
стиранию и часто фациально переходящими в алевритово-глинистые по
роды. Сложены они микро- и тонкозернистыми, иногда шламо-детрито- 
выми разновидностями, которые замещают друг друга по вертикали и 
на площади. Содержание растворимого остатка в них достигает 37%. 
Минеральный состав карбоната анкеритовый с примесью кальцита в ко
личестве, всегда меньшем 50%. Отмеченные горизонты являются обра
зованиями относительно мелководной части моря. Карбонатные горизонты 
верхней части свиты Cl (Н6), свиты С\ и низов свиты C|(Ki, К2, Ki) ха
рактеризуются значительной мощностью (до 2 и 5 м )у устойчивы по про
стиранию, содержат небольшое количество терригенной глинистой при
меси (до 10%), представлены преимущественно донецелловыми и доне- 
целло-детритовыми разновидностями и сложены преимущественно каль
цитом.

Они отложились в условиях наиболее глубоководной и удаленной от 
берега части морского водоема.

В этой же части разреза прослеживаются маломощные, неустойчи
вые по площади горизонты (Hi), образование которых происходило в 
условиях относительно мелководной части моря. Они содержат значи
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тельное количество нерастворимого остатка (до 49%), сложены анкери
том и представлены микрозернистыми, шламо-детритовыми разновид
ностями.

В средней части свиты С® (К4, К5, Кб) глинистые, неустойчивые по 
простиранию, микрозернистые с различным содержанием органогенного 
детрита, преимущественно анкеритовые карбонатные породы.

Пласты Кв и Li отлагались в относительно глубоководных морских 
условиях и характеризуются небольшим содержанием нерастворимого 
остатка (до 7%), преимущественно кальцитовым составом и сложены 
остатками водорослей дснецелл. В пласте Li наблюдаются массовые 
скопления водорослей унгдарелл.

Горизонты карбонатных пород L4, L5, Ьб, L7 и Mi характеризуются 
прогрессивным возрастанием глубоководное™ и удаленности от берега 
условий их накопления. Пласт L4 .представлен мергелем с прослоями 
брахиоподо-детритового известняка. Горизонты L5, Ьб, L7 и Mi сложены 
микрозернистыми разновидностями с фораминиферами и водорослями 
унгдареллами.

В свите С2 наиболее глубокойодными образованиями являются 
пласты М7 и М9, сложенные микрозернистыми известняками с форами
ниферами (М7) и унгдарелло-полидетр'итовыми разновидностями (М9). 
Карбонат представлен преимущественно кальцитом (73—75), нераство
римый остаток не превышает 5—11^.

Другие карбонатные горизонты М4, Mj , М4, М 5, Me, Мю и Mj0 от
лагались в условиях мелкого моря. Они сложены преимущественно анке
ритом (42—96%), микрозернистые, иногда криноидно-полидетритовые, 
содержат до 35% нерастворимого остатка.

Условия накопления карбонатных пород неразрывно связаны с усло
виями накопления вмещающих отложений. Преимущественно кальцито- 
вые карбонатные породы с небольшим количеством терригенного мате
риала, биоморфные, биоморфно-детритовые, детритовые и микрозерни
стые с фораминиферами и водорослями приурочены к трансгрессивным 
сериям осадков, в которых преобладают морские отложения.

Микрозернистые, с детритом и без детрита, детрито-шламовые силь
но глинистые анкеритовые карбонатные породы залегают в регрессив
ных сериях, в которых обычно отмечается повышенное содержание угли
стых пород.
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Ж Е Л Е З О ,  М А Р Г А Н Е Ц ,  К Р Е М Н И И ,  Ф О С Ф О Р ,
Б О Р ,  А Л Ю М И Н И И  В М О Р С К О Й  В О Д Е  Р А Й О Н А  

В У Л К А Н А  С А Н Т О Р И Н  

(Эг е й ск ое  море)

3. В . П У Ш К И Н А

Влияние подводного вулканизма на осадкообразование и рудообразо- 
вание изучено еще недостаточно. Особенно это касается механизма влия
ния жидких и газообразных продуктов, поступающих в морской бассейн 
в результате подводной вулканической деятельности. А как известно, в 
вулканогенно-осадочном процессе именно газовые эксгаляции и гидро
термы представляют наибольший 
интерес и в вопросе о влиянии 
вулканизма на осадочный про
цесс (Страхов, 1963). Конкретных 
данных, отвечающих на эти во
просы, в литературе пока немного 
(Зеленов, 19611, 2; Harder, 1964).

В статье на примере действую
щего ныне вулкана Санторин рас
сматривается поведение посту
пающих в море с гидротермами 
Fe, Mn, Р, Si02 и дальность их 
миграции. Работа выполнена под 
руководством Н. М. Страхова.

Вулкан Санторин расположен 
в южной части Эгейского моря, 
среди островов Греческого архи
пелага. Санторинская кальдера
представляет собой относительно . , _ *
rnvfinKnRnTTHVTO пойти го  ИГРУ гто - Фиг- К Сх6ма расположения станции отбо- ГЛуООКОВОДНую, ПОЧТИ СО в сех  СТО ра Пр0б воды в районе вулкана Санторин
рОН З а м к н у т у ю  в п а д и н у ,  о б р а м -  l — станции; А, Б, В, Д, Е — бухты о. Нео-Кай-
ленную двумя крупными острова- мени
ми (фиг. 1). В центральной части
кальдеры на о. Нео-Каймени находятся наземные и подводные фума- 
рольные поля. Этот участок кальдеры и явился объектом наших иссле
дований.

В настоящее время вокруг острова на дне моря имеются выходы тер
мальных и газовых источников. Расположенные даже в пределах одно
го фумарольного поля, они различны по составу газов. Одни выделяют 
газы, в составе которых много сероводорода, другие — газы, не имеющие 
запаха сероводорода. По данным Ф. Берендта (Behrend, 1936), анализы 
газов без запаха сероводорода, всегда показывают очень высокое содер
жание СО2, которое иногда достигает 98,5%, и в большинстве случаев 
колеблется в пределах 80—95%. Остальное приходится на азот с неболь
шой примесью S02. По данным газового анализа, хлор полностью отсут-
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-ствует. Содержание его в морской воде, отобранной у выходов гидро
терм, такое же, как и в воде Эгейского моря, окружающего кальдеру. 
Последнее также указывает на отсутствие хлора в составе газовых эма
нации.

Из осмотренных нами бухт наиболее интенсивная фумарольная дея
тельность наблюдается в западной бухте А и северной бухте Б (см. 
фиг. 1). В бухтах Д и В число источников меньше и деятельность их

слабая. Среди выходов газовых и гидро
термальных источников большое значение 
имеют железистые источники, которые 
окрашивают воду бухт в ржаво-бурый 
цвет. Вода бухт характеризуется повы
шенной мутностью, с хорошо выделяю
щимися зонами мутности (фиг. 2). Коли
чество взвеси в воде зоны максимальной 
мутности (бухта А) достигает 1000— 
1500 'Мг!л в зоне средней мутности — 
150—200 мг/л в зоне слабой мутности — 
меньше 100 мг/л. Взвесь, состоящая из 
рыжих хлопьев и желтого тонкого осадка, 
образует на дне бухты А сплошной слой

• Ж

-* V Z 2 r*

Фиг. 2. Схема расположения точек отбора проб 
воды в бухте А о. Нео-Каймени 

Зоны мутности: 1 — максимальной, 2 — средней, 3 — сла
бой. Римские цифры — места отбора проб

ожелезненного ила, который, по Г. Ю. Бутузовой (1966), местами дости
гает мощности 70 см. Химический микроанализ взвеси (обр. 93) показал 
следующий ее состав (%):

Si 0 2

19,40
тю2

0,12
А120 3 Fe20 3

2,26 44,21
н2о н2о 
9,48 12,29

FeO МиО CaO MgO N20

0,68 0,27 1,29 0,36 1,16
со2 с р2о6
1,13 6,73 0,64 100,36

к2о
0,34

Взвесь содержит большое количество Fe20 3 и Si02. Температура воды в 
бухтах высачивания гидротермальных источников выше, чем в окружаю
щей их морской воде. По данным Георгаласа и Диатсикаса (Georgalas, 
Diatsicas, 1936), температура воды источников, измеренная в разное 
время в течение нескольких лет, колеблется в пределах 30—40°. Темпе
ратура воды, измеренная нами в июле 1961 г. в бухте А, была равна 
28—39°, в бухте Б — 35° при температуре оружающей воды в Эгейском 
море около 23°.

Проследим, что же происходит при высачивании гидротермальных и 
газовых источников в морскую воду, какова скорость нейтрализации 
кислых гидротерм и на каком расстоянии от выхода их в море она закан
чивается, какова дальность миграции элементов, поступающих в мор
ской бассейн в составе гидротерм 1 *?

Пробы воды отбирались на разных батиметрических уровнях в бух
тах А, Б, В, Д, Е, а также по всей акватории Санторинской кальдеры и 
частично в закальдерном участке моря4 (см. фиг. 1 и 2). В отобранных

1 Сбор материала был произведен 3. В. Пушкиной и К. А. Дунаевской в 1964 г.
на экспедиционном судне «Академик Вавилов».
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пробах воды были определены pH, основной катионный и анионный со* 
став — Са”, Mg**, К\ Na-, СГ, S 0 4\  НСОз,а также Fe, Mn, Si, Р, А1 и В.

Было отобрано 93 пробы воды. К сожалению, собрать пробы воды са
мих термальных источников нам не удалось, поэтому о составе вулкани
ческих эксгаляций и гидротерм мы можем судить лишь по химическому 
составу морской воды, отобранной в бухтах (местах высачивания гидро
терм), путем сопоставления их с морской водой, окружающей кальдеру 
вулкана Санторин.

Отбор проб производился латунными батометрами. Вода сохраня
лась в полиэтиленовых флягах емкостью 2,5 л, предварительно обрабо
танных соляной кислотой и дистиллированной водой. Возможность сорб
ции на стенках полиэтиленовой посуды предотвращалась созданием кис
лой среды (к каждым 100 мл морской воды добавлялось 2,0 мл & N 
НС1). После заполнения фляг морской водой пробки тщательно зали
вались специальной замазкой.

Химические анализы производились микро- и полумикрометодами. 
Са”, Mg-, К- Na\ Cl', SO" НСО^ определялись по методикам, ранее при
менявшимся нами при изучении поровых вод (Пушкина, 1965). Опреде
ление валового количества железа (F e^ ) , суммы двух- и трехвалентно
го минерального железа (FeMHH ), определение валового минерального 
марганца (МпВал ) проводилось колориметрическими методами по ме
тодикам, принятым в Институте океанологии АН СССР (Мокиевская, 
1961, 1962).

Фосфор неорганический, кремний, бор определялись колориметри
чески по методикам, разработанным ВСЕГИНГЕО (Резников, 1963).

Определение pH проводилось колориметрически с помощью универ
сального индикатора по методике ВСЕГИНГЕО.

Содержание Н С О ', СГ, SO", Са”, Mg- Na*, К' (см. таблицу) в воде 
бухт, указывает на то, что гидротермальные растворы вулкана Санторин 
не оказывают существенного влияния на изменение основного анионного 
и катионного состава морской воды. Некоторое исключение составляют 
анионы SO" и НС03' . Можно отметить, что количество SO" в образцах 
92, 96, 98, 102, 104, 116, 118, взятых в нижних горизонтах бухты А, уве
личено до 65—66 мг •экв/л вместо 62—63 мг • же/л в воде кальдеры. Ве
роятно, это объясняется поступлением в морскую воду в составе газовых 
эксгаляций небольшого количества сернистого газа (SO2), отмеченное 
Ф. Берендтом (1936). Увеличение содержания НСО' в верхних горизон
тах воды бухт (обр. 91, 117, 95, 99, 101) связано с поступлением в мор
скую воду больших количеств С02, порождавшей соответственно высокие 
содержания Н2С03, которая переводит в двууглекислую форму средние 
карбонаты морской воды и - растворяет взвешенный в воде кальцит. 
Количество СГ в воде бухт такое же, как и в воде Эгейского моря 
(21 г/л).

Измерение pH показало, что поверхностные и глубокие слои воды 
имеют разную величину pH (см. таблицу). Верхние слои воды имеют 
слабокислую реакцию, pH ее 5,5—6,5; pH нижних слоев равен 7,5—7,8. 
По мере удаления от кутовой части бухты наблюдается постепенное 
повышение величины pH, вода все больше усредняется, pH ее, равный 
7,8, становится одинаковым и в верхних, и в нижних слоях и, наконец, 
у выхода из бухты (станция 1007) pH повышается до величины 8,4, ха
рактерной для Эгейского моря (станции 1009, 1006, 1011).

В морской воде кальдеры о. Санторин и закальдерного пространства 
определенные нами малые элементы содержатся в следующих количе
ствах {мг/л): Fe 0,34—0,46; Mn 0,02; Р 0,004; Si 0,14—0,19; А1 0,006— 
0,007; В 4,94. Анализ проб воды, взятых близ выходов термальных источ
ников, указывает на высокое содержание в «их Si, Mn, Fe, Р. В верхнем 
слое из кутовой части бухт А и Б (обр. 91, 117, 95, 68, 69) количество Si
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Химический состав морской воды района вулкана Санторин
(Эгейское море)

№
обра 1- 

ца
Место отбора 

проб воды
Глуби
на, м pH

Содержание элементов

мг-экв/л мг/л

Са • M g- к- Na- 2
катион нсо; so" CI' 2

анион
Fe

общ.
Fe”+
-FFe'”
мин.

Мп Si Р А1 В

Б у х т а  А
В-91 Точка I 0,0 6,5 26,54 119,95 17,68 508,94 673,11 8,02 62,28 614,12 634,42 0,43 Нет 1,71 14,1 0,024 0,006 4,94
В-92 1,5 7,6 23,54 124,60 16,54 510,83 675,51 3,31 63,03 613,68 683,02 0,46 » 0,30 0,47 0,012 0,006 4,94
В-117 » 0,0 7,0 25,94 118,76 18,20 510,45 673,35 5,98 61,28 611,32 678,56 1,20 0,90 2,05 11,75 0,040 Не опр. 4,94
В-95 Точка II 0,0 6,4 23,91 118,43 19,0 510,70 632,01 5,80 61,95 615,49 683,24 0,50 Нет 1,71 11,75 0,028 » 4,94
В-96 4,3 7,5 26,63 119,57 15,70 518,60 680,50 3,04 65,36 615,16 683,56 0,36 » 0,03 0,42 0,004 » 4,94
В-97 Точка III 0 6,0 27, С6 j l19,27 16,45 508,70 671,78 5,21 61,82 614,28 681,31 2,0 1,5 1,59 10,57 0,028 0,005 4,94
В-98 » 4,0 8,0 23,93 124,54 16,00 507,63 672,07 2,83 63,28 611,42 680,52 0,46 Нет 0,03 0,19 0,020 0,008 4,94
В-99 Точка IV 0 6,0 24,79 121,99 18,10 513,90 678,78 4,63 63,87 616,71 685,24 0,43 » 0,93 9,40 0,024 Не опр. 4,94
В-100 3,4 8,1 Не определялось 2,78 Не определялось 0,46 » Не опр. 0,56 0,008 » 5,43
В-101 Точка V 0 6,4 24,38 124,84 16,71 516,29 682,22 4,09 63,78 612,25 680,69 0 /6 0,09 5,87 0,012 4,94
В-102 » 2,6 7,8 23,75 126,69 16,63 502,03 669,13 2,78 65,36 6 1 4 ,1 ^ 681,26 .0,46 •» 0,02 0,26 0,004 » 4,94
В-ЮЗ Точка VI 0,0 6,2 25,02 122,13 16,80 510,20 674,15 4,58 64,7 616,15 685,52 0,60 0,15 1,02 8,22 0,012 » 4,94
В-104 » 11,0 8,25 23,51 126,78 15,60 510,76 676,65 2,76 66,8 615,51 635,07 0,46 Нет 0,02 0,19 0,004 » 4,69
В-116 ! Точка VII 0,0 7,8 23,27 124,74 17,85 504,37 670,23 2,92 63,62 613,68 680,22 0,46 » 0,114 0,75 0,004 0,006 4,94
В-115 » 20,0 7,8 23,57 126,46 18,10 503,30 671,43 2,74 66,61 611,32 680,67 0,43 » 0,023 0,21 0,004 Не опр. 4,94
В-118 Точка VIII 0,0 7,8 23,33 125,29 16,66 503,88 669,76 2,88 65,78 613,68 682,34 0,40 » 0,045 0,28 0,004 » 5,43
В-32 Станция 1007 0,0 8,40 Не определялось 2,73 Не определялось 0,40 » 0,022 0,23 0,006 0,006 4,69
В-31 » 10,0 8,40 » 2,80 . » 0,40 Her 0,022 0,16 0,004 Не опр. 4,69
В-30 » 50,0 8,40 » 2,74 » 0,36 » 0,022 0,19 0,004 » 4,94
В-29 100,0 8,40 » 2,71 » 0,46 » 0,022 0,16 0,004 4,94
В-28 » 161,0 8,40 » 2,72 » 0,36 » 0,022 0,12 0,006 0,006 4,69
В-17 Станция 1006 0,0 8,40 » 2,71 » 0,34 » Не опр. 0,14 0,004 0,007 4,69
В-18 » 10,0 8,40 » 2,80 » 0,46 » » 0,19 0,004 Не опр. 4,94
В-19 » 50,0 8,40 » 2,61 » 0,46 » 0,12 0,004 » 4,69
В-20 » 100,0 8,40 2,67 0,34 » 0,12 0,004 » 4,94
В-21 » 300,0 8,40 » 2,66 » 0 /6 » 0,16 0,006 0,006 4,94
В-27 Станция 1009 0,0 8,40 23,53 124,78 20,40 508,10 676,81 2,73 63,61 613,68 680,02 0,40 0,017 0,12 0,004 0,006 4,94
В-26 » 10,0 8,40 23,10 124,78 15,80 505,50 639,18 2,84 61,95 615,37 631,16 0,34 » 0,023 0,12 0,004 Не опр. 4,94
В-25 » 50,0 8,40 23,30 124,32 20,50 506,5 674,12 2,85 61,87 613,93 680,65 0,34 » 0,023 0,09 0,004 » 4,94
В-24 » 100,0 8,40 . 23,37 124,13 16,50 509,01 673,01 2,69 64,03 612,55 679,27 0,46 0,023 0,09 0,004 0,007 5.19
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достигает 12—14,0, M n— 1,5— 
3 мг/л\ содержание Fe доходит 
до 1—2, P 0,024—0,028 мг/л в 
бухте А и 0,20—0,24 мг/л в бух
те Б. Содержание А1 и В в воде 
бухт такое же, как и в морской 
воде, окружающей кальдеру 
(4,94—5,18 мг/л В и 0,006 мг/л 
А1).

На основании приведенных 
выше данных химического ана
лиза можно сказать, что основ
ными компонентами, поступаю
щими в составе гидротерм в мо
ре, являются Si, Р, Fe, Mn, А1 
и В в составе гидротерм вулка
на Санторин, по-видимому, от
сутствуют.

На примере бухты А про
следим, как изменяется содер
жание Si, Р, Fe и Мп в воде, 
отобранной с различных глу
бин в местах выхода гидротер
мальных источников, а также 
на разном удалении от кутовой 
части бухты через кальдеру до 
открытого моря (закальдерное 
пространство).

Количество всех исследо
ванных элементов, находящих
ся в воде, уменьшается с глуби
ной и по мере удаления от куто
вой части бухты к открытому 
морю. Из таблицы и фиг. 3 
видно, что количество Fe, Mn, 
Р, Si резко падает с глубиной. 
Так, в точке I содержание Si 
уменьшается с 14,0 мг/л в верх
нем горизонте до 0,47 мг/л на 
глубине 1,5 м; в точке II с 12 
до 0,42 мг/л на глубине 4,3 м\ в 
точке III с 10,6 до 0,19 мг/л на 
глубине 4,0 м и т. д. Количест
во Р в этой же бухте умень
шается от 0,024 до 0,012 мг/л в 
точке I, от 0,028 до 0,004 мг/л в 
точке II. Содержание Мп па
дает от 1,7 до 0,30 мг/л в точке 
I, от 1,71 до 0,03 мг/л в точке II 
и от 1,59 до 0,03 мг/л в точке 
III. Количество Fe также 
уменьшается с глубиной — от 
1,20 до 0,46 мг/л в точке I и от 
2,0 до 0,46 мг/л в точке III. Эта 
закономерность наблюдается 
во всех точках бухты А, а так
же и в других исследованных 
нами бухтах (Б, Д и В).
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Из анализа химических данных, представленных на фиг. 4 и 5, от
четливо видно, что повышенное количество Fe, Mn, Р, Si наблюдается 
только в воде бухт, где происходит высачивание гидротермальных рас
творов, причем в пробах, взятых из верхних слоев, содержание этих эле
ментов постепенно уменьшается от кутовой части к выходу из бухты (см. 
фиг. 4). Так, в бухте А содержание Si падает с 14,0 мг/л в точке I до 
0,75 мг/л в точке VII, Мп — с 2,0 до 0,11 мг/л, Р с 0,024—0,40 до 
0,004 мг/л. В точке VIII, расположенной у выхода из бухты, содержание 
Мп уменьшается до 0,02, Р—до 0,004—0,006, Si — до 0,12—0,19 мг/л.. 
Колебания в содержании Fe заканчиваются на более коротком (от куто
вой части) расстоянии, в точке IV, где его количество составляет 0,40— 
0,46 мг/л. Начиная с точки VIII для Si, Р, Мп и с точки IV для Fe, эти5 
величины не изменяются на протяжении всей линии отбора проб, охва
тывающего кальдерное (станции 1007, 1006, 1009) и закальдерное (ст. 
1011) пространство.

Таким образом, обогащение морской воды элементами, поступающи
ми в составе гидротермальных растворов вулкана Санторин, ограничи
вается пределами бухт. \

Приведенные выше данные химических анализов воды и анализы га
зов некоторых источников Санторина свидетельствуют о том, что в на
стоящее время деятельность вулкана Санторин находится, по классифи
кации В. В. Иванова (1958), в низкотемпературной газово-гидротермаль
ной стадии мофетт, при которой образуются углекислые термы, а в со
став газовых эксгаляций входит в основном С 02; H2S и частично S 02 на
ходятся в весьма малых количествах. Известно, что большее количество 
и более разнообразный комплекс элементов свойствен высокотемпера
турной фумарольной стадии, где основной формой переноса являются 
хлориды. Для сероводородноуглекислой мофеттовой стадии вулкана Сан
торин характерен довольно ограниченный набор элементов, в основном 
это Si, Р, Fe, Мп. ,

При поступлении кислых углекислых гидротерм, обогащенных на
званными элементами, еще в местах выхода гидротерм в придонных 
слоях сразу же начинается процесс нейтрализации их щелочной морской 
водой. Частично нейтрализованные растворы (с pH = 5—6), благодаря 
более высокой температуре и меньшей плотности поднимаются в верх
ние горизонты воды, где происходит их дальнейшая нейтрализация, 
усреднение состава и постепенное смешивание с морской водой.

Одновременно с началом нейтрализации растворов происходит хими
ческая дифференциация железа и марганца. Известно (Краускопф, 
1963), что в одинаковых условиях окислительной обстановки железо 
окисляется легче марганца. Незначительные изменения pH вызывают 
первоначальное осаждение из раствора железа в виде окислов и гидро
окислов, и только при более сильном изменении pH происходит образо
вание окислов марганца.

В нашем случае Fe и Мп в сопровождении больших количеств С02 
идут в гидротермах в закисной форме в виде карбонатов и бикарбонатов 
(Harder, 1964). Экспериментальные данные Л. П. Листовой (1961) по
казывают, что полная устойчивость солей закисного железа в аэрируе
мой морской воде нормальной солености возможна только при значениях: 
pH до 2,87—3,0 при Eh ( +  660 мв). При pH =  6,0 закисное железо отсут
ствует. При смешивании гидротермальных вод с морской водой по 
мере нейтрализации первичного кислого раствора закисное железо, бла
годаря присутствию в морской воде растворенного кислорода, окисляется 
до Fe(OH)3, образовывая практически нерастворимые гелевидные 
хлопья аморфной гидроокиси железа, которые выпадают в осадок 
2Fe (НС03) 2 + О +  Н20  = 2Fe (ОН) з + 4С02.

Процесс окисления и коагуляции происходит очень быстро. В пробах 
воды, взятых с поверхности, в местах, наиболее близко расположенных к
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выходу гидротерм (бухта А точка I, III) содержание Fe достигает всего 
лишь 1—2 мг/л, тогда как во взвеси собранной здесь же и проанализиро
ванной нами (обр. 93), содержание гидроокислов железа достигает 40— 
50%. По-видимому, основная масса железа, окисляясь, переходит из рас-
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твора в осадок сразу же в местах смешения гидротерм с морской водой, 
на дне и лишь небольшая остаточная часть его в струе гидротерм под
нимается на поверхность.

По данным Л. П. Листовой (1961) и К- Краускопфа (1963), марганец 
в морской воде может оставаться в растворенном состоянии до pH =  8— 
8,4. Поэтому можно ожидать, что Мп выпадет в осадок не сразу, а под
нимется в струе горячих гидротермальных растворов в верхние горизон-

93



Фиг. 4. Содержание железа, марганца, кремния, фосфора, бора в воде района вул
кана Санторин, бухта Б

/ — кремний; 2 — марганец; 3 — железо; 4 — фосфор; 5 — алюминий; 6 — бор

Фиг. 5. Содержание железа, марганца, кремния, фосфора, бора, алюминия в воде райо
на вулкана Санторин, бухта А

/ — кремний; 2 — марганец; 3 — железо; 4 — фосфор; 5 — алюминий; 6 — бор
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ты воды. Дальнейший процесс выделения марганца из морской воды 
можно представить себе в виде следующей схемы (Savage, 1936). По 
мере нейтрализации растворов бикарбонат марганца постепенно распа
дается, образуя неустойчивый гидрат закиси марганца — Мп(ОН)2, 
остающийся в растворе, 2Мп (НС0з)2+4Н20  =  2Мп(0Н)2+4Н20  +  4С02, 
В присутствии кислорода морской воды и при дальнейшем повышении 
pH гидроокись марганца окисляется до частично дегидратированного 
гидрата марганца (МпО*ОН), который в свою очередь окисляется до 
Мп02. 2Мп (ОН)2 +  4Н20  +  0  =  2МпО • ОН • 5Н20; 2Мп . 0Н  + 5Н20  + 0  =  
=  2Мп0 2 +  6Н20. Тонкодисперсные золи гидроокислов марганца вместе 
с оставшимся растворенным марганцем выносятся течениями за пределы 
бухты. Постепенно разбавляясь все новыми и новыми порциями морской 
воды, марганец разносится по всей акватории бухты и осаждается в за
падинах дна Санторинской кальдеры. Микроанализ взвеси, собранной & 
бухте А, показывает высокое содержание Fe (31,5%) и незначительное 
содержание Мп (0,20%). Данные Г. Ю. Бутузовой (1967) также показы
вают, что количество марганца в железорудном осадке, который был со
бран в бухте А, ничтожно (0,01%).

Садка основных порций вулканического марганца происходит не у 
выхода гидротерм, как это имеет место в случае железа, а за пределами 
фумарольных полей в кальдере, где наиболее тонкие осадки, по данным 
Г. Ю. Бутузовой, содержат до 0,50—0,69% Мп. Процесс разделения же
леза и марганца, поступающих в составе гидротерм вулкана Санторищ 
является хорошим примером химической дифференциации Fe и Мп, про
исходящей в природных условиях.

Рассмотрим поведение кремния и фосфора. Известно, что обычная 
морская вода недосыщена кремнием (Бруевич, 1953), который находится 
в морской воде в ионном состоянии, образуя истинные растворы до тех 
пор, пока не будет достигнут предел растворимости (Roy, 1945; Бруевич,
1953). Краускопф (Krauskopf, 1956) и др. показали, что растворимость 
кремнезема находится в линейной зависимости от температуры. В мор
ской воде растворимость аморфной кремнекислоты несущественно отли
чается от его растворимости в пресной и составляет 100—110 мг/л при 
22—27° и 280—310 мг/л при 85—95°. В морской воде бухт у места выса- 
чивания гидротерм содержание S i02 не превышает30мг/л (Si — 15 мг/л);. 
следовательно, морская вода находится в состоянии недосыщения крем
неземом и хемогенной садки S i02 происходить не может. Поэтому в дан
ном случае садка кремнезема происходит так же, как и в обычном оса
дочном процессе морских бассейнов — биогенным путем (Страхов, 1963). 
Исследования Г. Ю. Бутузовой (1966) также показали, что кремнезем 
в рудном осадке из бухты А присутствует в виде скелетов диатомовых 
водорослей, радиолярий, редких и мелких спикул губок. Возможно,, 
что незначительная часть кремнезема осаждается путем адсорбции! 
кремнекислоты свежеобразованными гидроокислами железа (Har
der, 1963).

Фосфор в составе гидротерм поступает в морской бассейн в нез
начительных количествах и осаждение его, вероятно, так же как и: 
в случае кремнекислоты, происходит преимущественно биогенным 
путем.

Из изложенного ясно, что расстояние, на которое способны мигриро
вать вносимые гидротермами элементы, незначительны. В основном они 
ограничиваются для железа, кремния, фосфора пределами бухт, а для 
марганца — пределами кальдеры о. Санторин. Образование взвеси, обо
гащенной вулканогенным железом, кремнием, фосфором, происходит 
сразу же при смешении термальных и морских вод в пределах бухт вы- 
сачивания гидротермальных растворов в непосредственной близости от 
источника их поступления в морскую воду.
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Дальнейшая судьба гидроокислов железа и марганца, кремния и фос
фора подробно рассмотрена в статье Г. Ю. Бутузовой (1966). Поступле
ние элементов в гидротермах влияет на особенности распределения их в 
осадках. Влияние это ограничивается площадью кальдеры и проявляется 
для разных элементов неодинаково (Бутузова, 1966).
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К Р А Т К И Е  СООБЩЕНИЯ

УДК 553.31.(470.34)

ВО ЗРАСТ И У С Л О В И Я  О БРАЗО ВАН И Я  
Ж ЕЛ ЕЗ О Р У Д Н О Й  ТОЛЩ И  ВЯТСКО -КАМ СКО Й  ВП АД ИН Ы  

РУССКО Й  ПЛАТФОРМ Ы
В. Л . НАБОРЩИКОВ , С . Г. ДУБЕЙКОВСКИЙ

Железорудная толща Вятско-Камской впадины, перекрытая палинологически оха
рактеризованными среднеюрскими образованиями (Наборщиков, 1962; Наборщиков, 
Кропачев 1964), с глубоким размывом залегает на различных горизонтах индского 
яруса нижнего триаса и перми. Размыв особенно значителен у северо-восточной и вос
точной границ распространения этих образований, где они налегают на татарские от
ложения (дер. Усть-Чикурья Пермской обл., дер. Зяблово, Кировской обл.), и вблизи 
южной границы, где отсутствует верхняя часть триаса мощностью более 100 м  (посел
ки Бисерово, Омутнинск).

Нижняя граница железорудной толщи характеризуется наличием двух типов кон
тактов: эрозионного и переходного. В первом случае в основании толщи залегают 
пески, галечники и конгломераты зеленовато-серого цвета, резко отличающиеся от под
стилающих пестроцветных известковистых пород. Во втором — в основании появляют
ся прослои красновато-бурых, глин; толща становится сходной с пермо-триасовыми 
породами, и граница условно отбивается по появлению известковистых глин и мерге
лей, а также менее яркой окраски подстилающих пород. Характерно, что как глины, 
так и мергели несут следы выветривания. Мергели часто пористы, в высушенном со
стоянии легко рассыпаются, содержат охристые включения.

Ожелезнение и обохренность наблюдаются и в глинах. Однако горизонт элювия 
в большинстве случаев с трудом диагностируется, что связано с его значительным 
перемывом. Поэтому, несмотря на несогласное залегание, подтвержденное наблюде
ниями в шахтах, пройденных на железорудных площадях (В. В. Долженко, А. П. Ка
пустин, Л. С. Иконникова, 1941 г.), часто наблюдаются «постепенные» переходы руд
ной толщи в подстилающие породы разного возраста. Последнее вызывало самые 
противоречивые высказывания о возрасте и происхождении рудной толщи (Наборщи
ков, 1961).

По вопросу о возрасте толщи начиная с 30-х годов текущего столетия существо
вало несколько мнений. Согласно одному из них, рудная толща залегает в самой верх
ней части пермо-триасовых отложений и имеет с ними один возраст; согласно второму, 
железорудная толща — юрского возраста; по-третьему она образовалась в интервале 
от нижнего триаса до средней юры.

С 1954 г. признание получило представление о среднеюрском возрасте рудной тол
щи (Блом, 1955). Предложивший его Г. И. Блом основывался на данных спорово
пыльцевых комплексов, полученных из темно-серых глин, которые, по его мнению, вен
чали разрез рудной толщи. В действительности же эти глины должны быть отнесены 
к надрудной толще. Для подтверждения этого приведем разрез скв. 4, расположенной 
на пойме р. Мытец, взятый из работы Г. И. Блома (1954).

В этом разрезе выделяются две литологически различные толщи: 1) верхняя сред
неюрского возраста, представленная светло-серыми песками с прослоями светло-серых 
и темно-серых глин, охарактеризованная среднеюрским спорово-пыльцевым комплексом 
мощностью около 12 м; 2) нижняя железорудная толща (> 2  м ) ,  сложенная зелеными, 
серовато-зелеными глинами с прослоями алевритов такого же цвета и включениями 
конкреций сидеритов и сидеритизированных мергелей.

Скважины, пройденные Горьковской геологоразведочной экспедицией СВГУ в цен
тральной и северной частях Вятско-Камской впадины (фиг. 1), и предшествующие 
исследования на ее бортах (Наборщиков, 1961, 1962), позволили проследить непрерыв- 7
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• кый переход отложений железо- 
^  рудной толщи в оленекские отло- 
g жения нижнего триаса.
£ Осадки последних принадле-
е жат фациям крупных, связанных 
я между собой мелководных озер- 
S (фиг. 2) и представлены мелкозер- 
2 нистыми песками, алевритами и
*  тонкослоистыми (до листовато

слоистых) серовато-зелеными и го
лубовато-серыми глинами. Для 
верхней части разреза характерно 
наличие мелких конкреций сидери
та, для нижней — известкови- 
стость.

Таким образом, железорудная 
толща является фациальным ана
логом оленекских отложений, ее 
специфика заключается только в 

S наличии промышленных залежей 
§ я сидерита при почти полной безыз- 
s  g |  вестковистости толщи.

g g В строении железорудной' 
о  q о толщи выделяются две пачки, раз- 
g g g личающиеся литологическим стро- 
£ ением и гипсометрическим поло
са оЗ жением. Нижняя пачка сложена ' 
эн I g плотными красновато-бурыми гли- 
я ^ s нами с небольшими прослоями зе- 
Ц з 5 леновато-серых глин и алевритов, 
о Глины обогащены окисными со- 
н 5 единениями железа, и в них отсут- 
°  a S ствует примесь алевритовых ц 
g н *в песчаных частиц, 
g g и Эта пачка хорошо развита на'
9g § ? повышенных участках бортов впа- 
g Й g дины и на локальных поднятиях.. 
g «^Особенно хорошо она прослежи- 
s  s j? вается на правобережье Камы в 
со ш g верховьях рек Сев. Чуса, Обмена; 
о. g |  Кувы и Иньвы, а также по р. Ка- 
Я g-g жим, притоку Сысолы. Мощность.

g S  ее не превышает в среднем- 
’я 3—5 м. Литологический облик и.
g и § условия залегания пачки позво- 
¥ I 8 ляют считать ее продуктом пере- 
£ 50 § мыва коры выветривания поверх- 
§ ностей размыва (Разумова, Хера- 
2 *  х сков и др., 1963), а также образо; 
u  5 ванием мелких водоемов, сущест- 

0 вовавших на ней.
. § Верхняя пачка представлена

я § чередованием синевато-серых и зе- 
Ф s леновато-серых глин, алевритов и 

в глинистых песков. Она хорошо* 
|  выдержана, прослеживается на 

всех площадях и содержит все- 
промышленные скопления сидери
тов. Мощность ее изменяется от 
3 до 25 м.

Деление оленекских отложе
ний на две пачки не везде воз
можно, так как на одних участках 
наблюдаются постепенные фаци
альные переходы нижней пачки в* 
верхнюю как по разрезу, так и по 
площади, на других нижняя пач
ка вообще отсутствует. Так, на 
восточном борту впадины (между
речье Имы, Чуса и Косы) оленек
ские отложения начинаются с- 
верхней пачки; в основании кото-

I
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Фиг. 2. Литолого-палеогеографическая карта Верхнекамской впадины. Оленекский век.
Составил В. П. Наборщиков

/  — аллювиальные и озерные отложения; типы разрезов:2 — песчано-глинистый; 3 — глинистый; 4 — га- 
лечниково-глинистый; 5 — пласты, линзы и конкреции сидерита; 6 — редкие конкреции и вкрапления 
сидеритов; 7 —кости наземных позвоночных; 8 —спорозо-пыльцевой комплекс (Т3?); 9 — основные на

правления сноса обломочного материала; 10 — косая слоистость



рой залегают галечники, хорошо выдержанные узкой полосой широтного простирания, 
протяженностью около 50 км.  По-видимому, гравийно-галечниковые образования 
являются стрежневой фацией палеорусла, глубина вреза которого в подстилающие 
породы достигает 15—30 м. Наибольшая мощность галечников — 4—б м; она приуро
чена к зоне смыкания полей выхода на поверхность нижнетриасовых (индских) и перм
ских пород. Присутствие галечников отмечается в верховьях рек Кувы и Черной 
Холуницы.

Выше галечников залегают косослоистые сильно песчаные глины с прослоями гра
вия и гальки, постоянное наличие которых отмечалось в верховьях рек Лолога, Янче- 
ра, Косы и при горнопроходческих работах в бассейне р. Черной Холуницы. Такие 
разрезы представлены чередованием косослоистых серий с горизонтальнослоистыми 
прослоями. Мощность косых серий обычно 0,5—0,7 м. Косая слоистость выражена сме
ной гранулометрических разностей пород, а также различной окраской слойков от 
желтовато- до зеленовато-серых. Преобладающий наклон слойков западный и северо- 
западный, угол падения от 10 до 35°. Горизонтальные прослои представлены либо 
глиной с конкрециями сидерита, либо гравийно-галечниковым материалом со следами 
сидеритизации.

Наличие галечников и характер косослоистых серий в разрезе верхней пачки 
рудной толщи указывают на то, что образование этих пород обязано временным по
токам и речкам, стекавшим с востока и юго-востока, с суши Камского и Татарского 
сводов.

Для рудной толщи характерно частое чередование слоев глин, алевритов и песков, 
конкреций и линз сидерита, правильная горизонтальная слоистость и наличие косослои
стых прослоев. Эти признаки свидетельствуют о принадлежности основной части отло
жений рудной толщи к аллювиально-озерным образованиям (Яницкий, 1960).

На этом фоне существовали фации торфяных болот и- застойных озер. О них кроме 
текстурных особенностей свидетельствуют встречающиеся иногда значительные содер
жания фосфора (до 10%), примазки вивианит^, а также выбросы болотного газа в руд
никах.

В петрографо-минералогическом отношении различные фации отложений железо
рудной толщи мало отличаются друг от друга. Они представлены полным комплексом 
терригенных осадков, от галечников до глин, содержащих то большее, то меньшее 
количество сидеритов.

Галечники состоят из темноцветных кварцитов, кремней, реже песчаников, граве
литов и редко гальки аргиллитоподобных зеленых глин. Обычно гальки связаны сине
вато-серым песчано-глинистым материалом. Последний иногда известковист и уплотнен, 
в результате чего галечники переходят в слабые конгломераты.

Пески и алевриты — это синевато- и зеленовато-<серые породы с микрослоистой 
и пятнистой текстурами. Структура пород алевропсаммитовая, псаммито-алевритовая и 
алевропелитовая. По составу обломочной части они относятся к мезомиктовым (Миро- 
польская, 1949) и состоят из угловатоокатанных и полуокатанных обломков кремни
стых пород и кварца (40—85%), плагиоклазов (8—35%). Реже, но повсеместно встре
чаются халцедон, ортоклаз, хлорит, биотит, а также микроклин и мусковит.

Из тяжелых минералов обычны (в порядке уменьшения содержаний): эпидот, хло
рит, сидерит, лимонит, ильменит, хромит, магнетит, пирит, гематит, лейкоксен, гранат, 
ставролит, циркон (акцессорный), апатит. Минералы рутил, дистен, шпинель, турмалин, 
амфиболы, сфен, хлоритоиды, анатаз, брукит, барит, хромпикотит, золото находятся 
в единичных знаках.

Хлорит-сидерит-эпидотовая ассоциация тяжелых минералов рудной толщи имеет 
большое качественное и количественное сходство с минералогическими ассоциациями 
пермотриасовых пород. Как правило, они отличаются только аутигенными минерала
ми; если в первом случае это кальцит, гематит и лимонит, то во втором — сидерит, 
хлорит, лимонит.

Глинистые породы представлены тонкодисперсными монтмориллонито-гидрослюди
стыми минералами группы глин, среди которых рассеяны зерна алевритовой и реже, 
песчаной фракции.

Сидериты встречаются в виде конкреций, линз и пластов, условия залегания ко
торых находятся в прямой зависимости от литолого-петрографического состава вме
щающей толщи (Наборщиков, 1962, 1964).

Пласты и линзы обычно приурочены к глинистым породам, конкреции — к песча
ным. Макроскопически сидериты синевато-серые, серовато-желтые, серые плотные, мас
сивные, иногда концентрически слоистые. В петрографическом отношении они пред
ставлены тремя разностями: микрокристаллической, тонкокристаллической глинистой 
и мелкокристаллической песчаной.

Промышленные скопления сидеритов находятся в верхней пачке железорудной 
толщи и обычно широко распространены на тех площадях, где имеется и нижняя 
пачка. Рудная толща соответствует верхней части оленёкских отложений.

Все сказанное выше позволяет выявить общую картину осадконакопления рудной 
толщи.

В нчале оленёкского века в центральной части Вятско-Камской впадины создается 
система связанных между собой озерных бассейнов, существованием которых обусло-
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вило высокое положение уровня грунтовых вод на прилегающих участках суши и по
явление в пониженных участках ее многочисленных озер и болот.

В этих условиях и под влиянием умеренно-влажного климата (Страхов, 1961) элю
виальный процесс быстро охватил сильно денудированную поверхность краоноцветных 
отложений перми и триаса, создав на них железистую кору выветривания.

Реки, стекавшие с суши Татарского и Камского сводов в условиях подпора со 
стороны озер центральной части впадины, создали на бортах последней обширную 
сильно заболоченную озерно-аллювиальную равнину, где и происходило накопление 
железных руд.

Конец оленёкского века характеризуется общим осушением описываемой террито
рии. В кровле железорудной толщи залегает прослой тонкоотмученной пластичной 
глины. Окраска его всегда более светлая, чем рудной толщи — светло-серая с синева
тым оттенком и светло-голубая. Прослой глины (местное название «плотик») характе
ризуется невыдержанностью по мощности и простиранию. Мощность его изменяется 
от 0 до 3 му при средней величине 0,3—0,6 м.

Тонкая отмученность глины, наличие в ней единичных окатанных галек «рудной 
земли» и кремня, следы выветривания в виде ярких охристых, охристо- и зеленоваго- 
желтых пятен, мелких включений охры, позволяют считать «плотик» продуктом пере- 
мыва рудной толщи в эпоху регионального осушения (средний триас — нижняя юра). 
Во время последнего на территории Вятско-Камской впадины (хотя она и представ
ляла собой область преимущественно размываемой суши) происходило, по-видимому, 
незначительное осадконакопление в мелких речках и водоемах, которые заполнялись 
элювиально-делювиальными образованиями.

В настоящее время у северо-восточной границы распространения оленекских отло
жений (см. фиг. 2) в образованиях, несколько сходных с оленекскими (мощностью 3 ж), 
но отличающихся очень плохой сортировкой пород, предположительно определен верх
нетриасовый комплекс спор и пыльцы. По заключению Е. Ф. Шаткинской, Е. Д. Орловой 
и Н. И. Кузнецовой, он содержит споры плауновых Selaginella obtusosetosa (Lub.) var. 
triassica K.-M., споры папоротников сем. Osmundceae, Matoniaceae — Matonia triassica, 
Cyatheaceae, пыльцу кейтониевых, гинкговых, беннетитовых, хвойных и подозами- 
тов. Встречено одно пыльцевое зерно, относящееся к Vittatina — реликту пермской 
флоры.

В заключение следует отметить, чго ранее нами высказывалась мысль о верхне
триасовом возрасте рудной толщи (Наборщиков, 1962). Однако промышленные скопле
ния сидеритов хорошо контролируются береговой линией оленекского (нижнетриасо
вого) озерного бассейна. Поэтому, исходя из литологических сопоставлений и общей 
палеогеографической ситуации, мы считаем, что образование рудной толщи Вятско- 
Камской впадины связано с заключительным этапом нижнетриасового осадконакоп- 
ления.
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УДК 553.32(479.22)

ОСОБЕННОСТИ ГРАНУЛОМЕТРИЧЕСКОГО СОСТАВА 
РУДОВМЕЩАЮЩИХ О ТЛ О Ж ЕН И Й  ЧИАТУРСКОГО М ЕСТО РО Ж ДЕНИ Я

Л . Е. ШТЕРЕНБЕРГ , Г, Ю. БУТУЗОВА, Т. В. МЕЛЬЧАКОВА

Чиатурское месторождение марганца расположено в западной Грузии, на площади 
Грузинской глыбы, севернее Дзирульского кристаллического массива. Оно сформиро
валось в нижнеолигоценовое время в сложной палеогеографической обстановке, в за
ливе, вдающемся в Дзирульский массив.

Марганцеворудный горизонт представлен серией перемежающихся рудных и без- 
рудных прослоев, количество которых возрастает с запада на восток. В этом же на
правлении окисные руды пиролюзит-псиломелан-манганитовые сменяются карбонатными 
кальциево-родохрозитовыми и мангано-кальцитовыми. Общая мощность нижнеолигоце- 
новых отложений также возрастает с запада на восток.

Гранулометрический состав рудовмещающих отложений ранее никем не изучался. 
Направления привнося обломочного материала и характер его распределения на пло
щади месторождения оставались не совсем ясными и до некоторой степени даже 
спорными. В результате этого появлялись резко, различные палеогеографические схемы 
рассматриваемой территории (Лалиев, 1964; Бутузова и Штеренберг, 1964; Эдилашви- 
ли и Леквинадзе, 1961; Страхов и Штеренберг, 1965; Дзоценидзе, 1965i, 19652). Отсут
ствие механического анализа пород, вмещающих 'марганцевые руды, вероятнее всего, 
связано с тем, что исследователи занимались изучением главным образом рудного ве
щества. Кроме того, механический анализ безрудных отложеций затруднялся повышен
ным содержанием в них аморфного кремнезема (до 20% и более), представленного 
в основном опалом и в меньшей степени халцедоном.

Пробы для определения механического состава рудовмещающих отложений были 
отобраны из 17 точек, расположенных в различных частях Чиатурского месторождения 
и за его пределами, из нижней, верхней и иногда и средней частей рудного горизонта. 
Это позволило выяснить характер распределения среднего медианного диаметра 
(Md) — основного показателя гранулометрического состава пород не только по пло
щади месторождения, но и в разрезе.

Дезинтеграция пород и удаление опала проводилось путем 5—6-часового нагрева
ния на водяной бане 20-граммовой навески породы, предварительно раздробленной 
вручную до размера зерен 3—5 см, помещенной в 10%-ный раствор едкого калия. Окон
чательная растирка образцов выполнялась резиновой пробкой. Результаты анализа 
пород сведены в таблицу.

Из таблицы и фигуры видно, что в начальный момент рудообразования наиболее 
грубозернистые породы располагались на западе месторождения (нагорье Кведо-Рга- 
ни), на севере — (нагорье Дарквети) и на юге (нагорье Мереви). Здесь Md имеет наи
большие величины (0,45—0,60), а сортировка материала наилучшая (50 = 2,2—2,4). Ве
личина Md уменьшается не только к центральным и восточным частям месторождения 
(а также на участке Корбоули), но и на нагорьях Мгвимеви, Табагреби, Шукрути 
И в других местах, расположенных вблизи окраинных частей месторождения. С изме
нением медианного диаметра пород изменяется и коэффициент сортировки материала. 
На участках, где Md имеет наибольшие значения, So указывает на хорошую сорти
ровку обломочных зерен. К центральным частям месторождения сортировка пород 
ухудшается.

В районе нагорья Сареки (северо-восточная часть месторождения) вмещающие 
отложения представлены мелко- и среднезернистыми песчаниками (Бетехтин и др.,
1964). При рассмотрении фигуры А видно, что область распространения песчаных по
род, расположенная на западе месторождения, совпадает с зоной распространения 
окисных (пиролюзит-псиломелан-манганитовых) руд, хотя граница последней сдвинута 
в алевритовые отложения. Характерно, что ареал песчаных отложений северной части 
месторождения пересекает зоны распространения окисных и карбонатных руд.

Картины распределения основных типов вмещающих отложений в верхней и ниж
ней частях рудного горизонта очень сходны. В завершающую фазу рудообразования, 
так же как в его начальные моменты, наиболее тонкозернистые породы располагаются 
в восточной половине месторождения. Однако гранулометрический состав их весьма 
пазличный. В отличие от нижней части рудного горизонта вмещающими породами в его 
верхних частях на севере и западе месторождения являются не пески, а алевролиты. 
На остальной части месторождения и за его пределами рудовмещающие и синхронич
ные им отложения представлены глинами и алевритистыми глинами. Анализ схем А 
и Б и таблицы дает возможность подтвердить положение А. Г. Бетехтина (1937) 
о трансгрессивном характере олигоценовых отложений, к которым приурочиваются 
марганцевые руды в Чиатурско-Корбоульском районе. Хорошая согласованность рас
пространения отложений как по нижней, так и по верхней частям рудного горизонта 
с минералогической зональностью марганцевых руд однозначно указывает на их взаи
мосвязь. Напомним, что, по А. Г. Бетехтину, Н. М. Страхову, Г. А. Авалиани и др. 
исследователям, основное поступление относительно богатых Мп растворов, послу-
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Механический состав рудовмещающих отложений
Фракции, мм So

Ко
точки

Места отбора проб 
для анализов

1 1—0,5 0,5—
0,25

0,25—
0 ,1

0 , 1— 
0 , 0 0 1 0 , 0 1

Md (коэффици
ент сорти

ровки)

1 Нагорье Ргани, 
скв. 90, обр. 17 1 4,0 95,0 0,03 2,4

Там же, обр. 22 — 33 7 11 5 44 0,17 7,7
2 Нагорье Ргани, 

карьер, обр.4 9,8 20,2 6,7 7,9 7,3 48,1 0,04 8,5
Там же, обр. И 3,5 21,5 4,1 4,2 10,6 56,1 0,03 6,2
Там же, обр. 26 18,0 26,5 9,7 8,6 15,4 21,8 0,40 5,5
Там же, обр. 42 24,3 27,8 12,0 11,1 5,1 19,7 0,56 2,2

3 Нагорье Халибау- 
ри(обнаж.) обр.2 0,078 0,06 0,5 4,8 29,5 65,06 0,013 2,7

Там же, обр. 5 — — — 9,6 36,0 54,4 0,012 2,8
Там же, обр. 12 — 2,0 5,0 11,8 44,1 37,0 0,05 3,9

4 Нагорье Табагреби, 
штрек, обр. 4 _ _ _ 0,3 14,1 85,6 0,01 2,5

Там же, обр. 9 — — — 1,5 9,3 89,2 0,01 2,5
Там же, обр. 14 — 7,2 11,2 43,4 21,1 17,1 0,20 3,3

5 Нагорье Мгвимеви, 
штрек, обр. 2 0,75 0,17 0,16 1,6 27,4 69,92 0,012 3,7

Там же, обр. 7 13,2 0,58 1,03 12,04 24,25 48,90 0,03 4,4
'б Нагорье Дарвети, 

обр. 2 _ 1,0 12,1 86,9 0,01 2,5
Там же, обр. 40 0,1 0,4 17,9 51,7 9,8 10,1 0,20 1,4
Там же, обр. 21 71,5 2,7 2,3 7,5 7,8 8,2 0,60 1,37

7 Нагорье Дарквети, 
скв. 95, обр. 5, 0,6 1,7 24,8 25,7 42,3 4,9 0,12 2,85

8

Там же, скв. 95 
обр. 17 — 0,1 0,9 57,3 13,6 19,1 0,25 3,45

Перевиси, штрек, 
обр. 14 0,6 2,1 3,4 44,6 26,3 23,0 0,16 3,15

9 Нагорье Шукрути, 
штрек, обр. 9 1,15 0,88 1,38 6,9 39,8 49,89 0,017 2,8

Там же, обр. 3 29,0 0,6 1,01 7,1 25,4 36,89 0,06 6,9
40 Нагорье Итхвиси, 

штрек, обр. 1 0,04 0,15 0,4 11,6 30,0 . 57,81 0,014 2,6
Там же, обр. 21 5,78 0,74 0,96 8,6 32,6 51,32 0,016 2,7

11 Там же, скв. 398, 
обр. 4 _ 0,1 0,25 2,5 15,6 81,55 0,01 1,7Там же, обр. 10 0,25 0,55 0,82 30,4 35,5 32,48 0,06 4,2

12 Нагорье Мереви, 
скв. 56, обр. 4 _ _ 0,04 5,2 36,1 58,6 0,012 2,2Там же, обр. 15 9,1 5,1 4,6 23,5 19,9 37,8 0,07 5,4

13 Там же, скв. 118, 
обр. 4 5,7 3,4 3,4 31,1 25,8 30,6 0,05 3,7

Там же, обр. 18 25,0 21,0 10,1 15,8 6,2 21,9 0,45 3,4
14 Нагорье Пасиети, 

обнаж., обр. 29 13,3 3,0 0,3 1,5 0,4 81,5 0,01 2,6
15

Там же, обр. 37 0,9 1,0 2,8 16,0 67,8 11,5 0,06 2,7
Участок Корбоули, 

скв. 459, обр. 55 0,05 0,02 0,02 1,9 18,7 79,31 0,01 2,6
16

Там же, обр. 58 — — — 0,35 26,4 73,25 0,012 3,5
Там же. скв. 459, 

обр. 68 0,05 1,74 98,21 0,01 2,65
Там же, обр. 76 0,4 0,16 0,1 8,0 40,7 50,64 0,017 2,6

17 Там же, скв. 444, 
обр. 84 15,5 0,70 83,8 0,01 2,6

Там же, обр. 87 0,1 — 0,05 0,06 24,5 75,29 0,01 1,48
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живших материалом для образования руд, происходило как раз в этом же западно
восточном направлении. Таким образом, направление привноси терригенного материа
ла в данном случае совпало с направлением поступления рудообразующих растворов. 
Иная картина наблюдается на северной (нагорья Мгвимеви, Дарквети, Сареки) и отча
сти по самой южной части месторождения (нагорье Мереви). Обломочный материал, 
поступавший на площадь месторождения с северного и южного направлений, по-ви
димому, не сопровождался усиленным привносом рудообразующих растворов.

Распределение медианного диаметра вмещающих отложе
ний по верхней (А) и нижней (Б) частям рудного гори

зонта
/ — пески (песчаники); 2 — алевролиты; 3 — глины; 4 —тектониче
ские нарушения; 5 — граница между зонами окисных и карбонатных 

10,01
руд, ~ — — числитель — средний диаметр частиц, знаменатель — 

номер проб

Таким образом, во время рудообразования Чиатурский бассейн, представляющий 
•собой в плане залив северо-восточной ориентировки, питался терригенным материалом в 
основном с юго-запада, юга и севера.

Эти данные подтверждаются распределением минералов, слагающих легкую и тя
желую фракции пород.

Определение источников сноса по данным минералогического анализа для описы
ваемой территории — дело весьма трудное из-за чрезвычайно малого размера бассейна, 
в котором происходило рудообразование. Поступающий с разных направлений обло
мочный материал быстро смешивался, образуя единую терригенно-минералогическук> 
провинцию. Вместе с тем при анализе отдельных минеральных компонентов устанавли
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ваются некоторые различия в их количественных соотношениях, особенно четко прояв
ляющиеся в краевых частях месторождения, характеризующихся высокими Md.. 
Например, влияние юго-западной суши, где широко развиты гранитоиды Дзирульского 
массива, сказывается в повышенных количествах биотита в рудовмещающих отложе
ниях нагорий Ргани, Перевиси, Мереви и восточной части нагорья Итхвиси, в резком 
преобладании обломков гранитоидов, в характерном для этих пород соотношении меж
д у  кварцем, полевыми шпатами и плагиоклазами в тонкозернистых породах.

Рудовмещающие породы северных и северо-восточных частей месторождения 
имеют близкий минеральный состав, но количественные соотношения отдельных мине
ральных компонентов существенно другие. Значительно уменьшается содержание об
ломков гранитоидов и биотита. Количество обломков эффузивных пород соответствен
но возрастает.

Хотя ассоциация минералов тяжелой фракции довольно постоянна по всей пло
щади месторождения, все же количественные соотношения отдельных компонентов 
дают некоторые указания на различный состав пород северной и южной суш. Содер
жание апатита, одного из наиболее характерных минералов гранитоидов, в тяжелых 
фракциях пород юго-западной и центральной частей месторождения достигает 26— 
36%. На северной и северо-восточной окраине месторождения апатит в тяжелой фрак
ции рудовмещающих пород составляет всего 4—12%. Для титансодержащих минера
лов наблюдаются обратные соотношения. Их больше в породах северо-восточной и 
северной частей месторождения (19—24%), чем в южной и центральной (9—13%) 
частях.

Таким образом, изучение гранулометрического состава рудовмещающих отложе
ний Чиатурского марганцеворудного месторождения с привлечением минералогическо
го анализа показывает, что помимо основного юго-западного направления привнося 
терригенного материала, образующегося за счет размыва обнажающихся в то время 
гранитоидов Дзирульского массива и примыкающих к ним эффузивов лейаса и байоса, 
откуда шло поступление рудных растворов (Дзоценидзе, 1965; Эдилашвили, Леквинад- 
зе, 1961), существовали и другие источники, оказывающие значительно меньшее влия
ние на общий гранулометрический фон рудообразования. С запада Чиатурский бас
сейн питался за счет гранитоидов и других пород, слагающих Дзирульский массив,, 
вырисовывающийся в нижнеолигоценовое время в виде узкой, несколько изогнутой, 
широтно вытянутой суши. На север в это время суша представляла собой, по-видимо
му, отдельные острова, сложенные в основном порфиритами байоса.
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УСЛОВИЯ НАКОПЛЕНИЯ С РЕДНЕКЫ НОВСКОЙ НЕФТЕНОСНОЙ ТОЛЩИ
В КИРОВСКОМ П РОГИБЕ

А . С. РУМЯНЦЕВ

Северная часть Казанско-Кажимского авлакогена, известная как Кировский прогиб,, 
характеризуется наличием рифейского цоколя, максимальной мощностью терригенных 
образований девона и резко выраженным грабенообразным строением (Валеев, 1961). 
Кировский прогиб (фиг. 1) заложился в зоне рифейского грабена южнее Сырьян, где 
ширина Кировского прогиба составляет около 30 км, прогиб расширяется до 60^80 км 
на широте Вожгал и несколько выполаживается, постепенно утрачивая черты грабена.
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Кировский прогиб, выполненный среднедевонскими, нижнефранскими и саргаез- 
скими отложениями, ограничен по разломам приподнятыми выступами фундамента: 
Котельническим и Сыктывкарским сводами на западе и Немско-Лойнинским на востоке, 
в сторону которых происходит стратиграфическое выклинивание докыновских образо
ваний, представленных глинисто-песчаными осадками мелководного моря. Кыновские 
отложения, трансгрессивно перекрывающие своды, в зоне прогиба имеют уникальную 
для платформы мощность (до 790 м в Сырьянах) и представлены на 90% пелитовыми 
осадками, содержащими бедную морскую фауну таманского типа, включая такие планк- 
тонно-нектонные формы, как ортоцератиты, тентакулиты, бактриты, бухиолы и птерохе- 
нии (Малахова, 1941). Указанные признаки позволяют интерпретировать кыновские 
отложения как относительно глубоководные, что отмечалось рядом авторов (Бирина, 
1958; Тихонович, 1951; Филиппова, 1949). Углубление бассейна, начавшееся в конце 
пашийского времени, свидетельствует о некомпенсированном опускании зоны прогиба, 
которое было вызвано интенсивным оседанием фундамента по разломам. Дифферен
цированные движения соседних областей сводов и прогиба, завершающая фаза кото

рых имела место в среднекыновское 
;время, сопровождались дополнительными 
‘расколами фундамента с образованием 
на погружениях сводов тектонически не
устойчивых зон микроблоков.

Разрез кыновских отложений, разви
тых в Кировском прогибе, подразделяет
ся на три литологические толщи: нижне- 
кыновскую алевролито-карбонатно-глини
стую, среднекыновскую-алевролитово- 
глинистую и верхнекыновскую — глини- 
нистую. Стратиграфический объем выде- 
ленных толщ принимается условно по 
их положению в разрезе.

Объектом обсуждения в данной ста
тье является среднекыновская толща, 
которая в связи с ее нефтеносностью на 
Сырьянской площади (Мельников, 1961) 
хорошо охарактеризована керном. Не
фтеносная толща, локализованная в зо
не прогиба, имеет мощность около 
100 м в Вожгалах и Кажиме и до 237 м в 
Сырьянах. Она представлена беспорядоч
но переслаивающимися тонкослоистыми 
аргиллитами, которые преобладают в 
разрезе, и грубозернистыми алевролита
ми. К югу содержание алевролитов в 
разрезе сокращается от 40% (Кажим) до 
30% :(Сырьяны) и 15% (Вожгалы). 
В Вожгалах в разрезе нефтеносной тол
щи появляются прослои глинистых изве
стняков (Филиппова, 1949). К югу от 
Вожгал алевролиты замещаются аргил
литами, которые слагают разрез средне- 
кыновской толщи в Советской скважине 
(Ларионова, 1956). В южном направле
нии также отмечается закономерное 
уменьшение средних содержаний песча
ной фракции в алевролитах от 30% 
(скв. 31) до 8% (скв. 18).

На погружениях сводов (скв. 1, 
скв. 2) среднекыновская толща мощно
стью около 40 м представлена пачкой 
разнозернистых песчаников и алевроли
тов: резко отличаясь по мощности и со
ставу от нефтеносной толщи, она явля
ется шельфовым аналогом последней. 
Своды, за исключением южной половины 
Немско-Лойнинского свода, где средне
кыновская толша представлена маломощ
ной пачкой аргиллитов с прослоями але
вролитов и песчаников, перекрываются 

верхнекыновскими отложениями, которые к северу от широты Сырьян были уничто
жены предвизейским размывом. Таким образом, в период накопления нефтеносной 
толщи суши располагались в непосредственной близости от глубоководного бассейна 
на сводах, ограничивающих северную часть прогиба. Наличие многочисленных про
слоев пластических пород в средней части разреза глинистых кыновских отложний

Фиг. 1. Фациальная схема Кировского про
гиба и прилегающих районов в среднекынов

ское время
А — Сыктывкарский свод; Б — северная половина 
Немско-Лойнинского свода; В — группа сырьян- 

-ских скважин: / — области размыва. Обстановки 
осадконакопления: 2 — прибрежная; 3 — мелко
водная; 4 — умеренных глубин; 5 — относительно 

глубоководная; 6 — разломы; 7 — скважины
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указывает на временную активизацию восходящих движений сводов. Увеличение от
носительной мощности и грубозернистости алевролитов в сторону Кажима свидетель
ствует о прогрессировавшем в северном направлении размыве пород, обнажавшихся 
в пределах сводов, тектонический рельеф которых характеризуется региональным 
южным наклоном.

Данные структурных и текстурных особенностей алевролитов, полученные при 
изучении разрезов скв. 31 и группы сырьянских скважин, позволяют выяснить меха
низм накопления нефтеносной толщи. Алевролиты, состоящие в основном из грубоалев
ритовых частиц, содержат примесь мелкопесчаных зерен в количестве от 5 до 40% и 
глинистого материала от 5 до 50%. Наибольшее распространение имеют грануломет 
рически однородные разности, представленные на 70—80% зернами алевритовой раз
мерности.

Фиг. 2. Гранулометрическая характеристика алевролитов 
а — слой; б — пласт

Слои алевролитов мощностью до 1 м имеют массивную текстуру и характеризуют
ся увеличением количества глинистого материала вверх по разрезу (фиг. 2), в связи 
-с чем переход к лежащим выше аргиллитам, как правило, постепенный. Содержание 
песчаной фракции возрастает к нижней границе слоев, которая обычно четко выражена 
и нередко содержит так называемые знаки подошвы — отпечатки неровной поверхно
сти с взаимно ориентированными бороздами размыва (фиг. 3, а, б, в, г). Таким об
разом, для алевролитов характерна слоистость типа graded bedding, происхождение 
которой связывают с отложением осадка из суспензионного потока (Страхов, 1963, 
.Haaf, 1959; Kuenen, 1959; Shepard, 1961). Нередко встречаются прослои, в которых 
отсортированная слоистость слабо выражена или вообще не отмечается. Это обстоя
тельство не противоречит выводу о накоплении алевролитов суспензионными потоками, 
поскольку Шепард, изучавший гранулометрию современных осадков мутевых потоков, 
подчеркнул, что совершенная сортировка наблюдается редко (Shepard, 1961). Хаф 
(Haaf, .1959) пришел к выводу, что в случае тонкозернистости и однородности мате
риала отсортированная слоистость трудно определима.

Наличие в глубоководных отложениях поверхностей размыва, приуроченных к по
дошве алевролитовых слоев, также указывает на участие мутевых потоков в накопле
нии нефтеносной толщи (Haaf, 1959; Kuenen, 1959). О мощности подводных эрозион
ных процессов свидетельствует керн, поднятый из зоны литологического прилегания 
аргиллитов и алевролитов, которые содержат линзовидные включения аргиллитов. Вер
тикальная поверхность контакта (см. фиг. 3, в), которая имеет слабо выраженный про
филь взаимного переклинивания, возникла в процессе глубокой эрозии (до 20 см по 
керну) глинистого осадка мутевым потоком с последующим заполнением вреза алев
ритовым материалом, выпадавшим из потока.

Пласты алевролитов, мощность которых достигает 6 м, состоят из нескольких 
слоев с резким переходом вверх по разрезу от сильно глинистых к слабо глинистым 
алевролитам (см. фиг. 2, б). Контактами между слоями внутри пласта также иногда 
являются поверхности размыва, которые выражены менее четко, чем в подошве пла
стов. Нередко границу между слоями невозможно обнаружить визуально в связи 
с отсутствием верхней сильно глинистой части подстилающего слоя. Однако и в этих 
случаях вверх по разрезу отмечается резкий гранулометрический скачок от мелко- 
к грубозернистым алевролитам. Концепция мутевых потоков легко объясняет меха
низм накопления описанных выше сложно стратифицированных пластов, формировав
шихся последовательно проходившими потоками, каждый из которых эродировал пол
ностью или частично верхнюю глинистую часть слоя, отложенного предшествующим 
потоком (Haaf, 1959; Kuenen, 1957).

В нефтеносной толще встречаются все разновидности текстур оползания осадков 
от следов оплывания и сингенетической деформации слоистости до многочисленных 
зеркал скольжения, оползневых брекчий и перемятых аргиллитов (фиг. 4, а, б). Суще
ствует мнение, что мутевые потоки развиваются из оползней (Хворова, 1958), Хизен 
и др., 1958, Kuenen, 1957). Как известно, поверхности размыва и оползневые текстуры 
характерны для флишевых формаций, накопление которых связывают- с деятельно
стью мутевых потоков (Страхов, 1963; Хворова, 1958; Kuenen, 1959).
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В алевролитах встречаются скопления разноокатанных галек диаметром до 3 си. 
Гальки и удлиненные растительные компоненты осадка, содержащиеся в алевролитах 
иногда в большом количестве, ориентированы одинаково, что указывает на совместный- 
перенос разнозернистого материала, возможный лишь в условиях суспензионного те
чения осадка. Таким образом, импульсный характер осадконакопления, зафиксирован
ный в динамичном литологическом облике разреза нефтеносной толщи, объясняется? 
участием в ее накоплении неоднократно возникавших суспензионных потоков.

Фиг. 3. Разновидности текстур размыва, волочения и оплывания 
а — отпечатки поверхности размыва, скв. 7, гл. 1800 м\ б — отпечаток верти
кальной эрозионной поверхности, скв. 2 0 , гл. 1616 м\ в — следы волочения в 
алевролитовом слое, скв. 31, гл. 1110 м, г —следы оплывания, скв. 16, гл. 1653 л

Фациально-тектоническая обстановка, в которой происходило накопление нефте
носной толщи, согласуется с существующими представлениями о причинах и условиях 
возникновения мутевых потоков. Кировский прогиб имел морфологически выражен
ные склоны, приуроченные к конседиментационным разломам, что доказывается бли
зостью суши к глубоководной области моря, резким изменением фации и мощностей 
среднекыновской толщи на незначительных расстояниях и признаками оползания 
осадков. Воздымание сводов, захватившее также зоны микроблоков, сопровождалось 
энергичным выносом на присклоновый край шельфа большого количества кластоген- 
ного материала, что создавало предпосылки для возникновения оползней и мутевых 
потоков. Относительная тонкозернистость осадков, переотлагавшихся в прогиб муте- 
выми потоками, свидетельствует о том, что зарождение потоков происходило на наи
более глубоководной присклоновой части шельфа. Причинами оползней и мутевых: 
потоков были землетрясения, вызванные дифференцированными движениями соседних
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областей прогиба и сводов, а также мощные штормовые волны типа цунами (Страхов, 
1963; Хворова, 1957, Хизен и др. 1958; Эриксон и др. 1957; Kuenen, 1957).

О большой интенсивности тектонических процессов в зоне Кировского прогиба 
свидетельствуют не только огромная мощность кыновских отложений, но и вулканиче
ские выбросы на границе среднего и верхнего девона, а также землетрясения, отмечен
ные здесь в новейшее время (Эллерн и др., 1963). Иной генезис имели, очевидно, слои, 
содержащие большое количество растительных остатков и плохоокатанную, ожелез- 
ненную гальку, которая поступала в прогиб из водноприбойной зоны или же непосред
ственно с суши. Отсутствие среднекыновских отложений в скв. 3, пробуренной в15кл1 
к востоку от ближайшей из сырьянских скважин, дает основание полагать, что зона 
шельфа, располагавшаяся вдоль западного погружения Немско-Лойненского свод'а,

Фиг. 4. Разновидность текстур оползания осадков 
а — сингенетичная деформация слоистости, скв. 27, гл. 1728 м\ б — оползневые брекчии,

скв. 27, гл. 1509 м

имела ширину не более 5—7 км. Внутренняя граница шельфа находилась, видимо, 
в пределах досягаемости стекавших с суши временных потоков, которые на склоне 
прогиба развивались в суспензионные течения (Kuenen, 1957). Таким образом, накоп
ление полифациальной нефтеносной толщи было связано с временным воздыманием 
сводов, однако формирование отдельных алевролитовых слоев вызывалось неодно
кратно повторявшимися сейсмическими и климатическими явлениями.

Мутевые потоки, очаги возникновения которых располагались близко от областей 
эрозии, стекали в северную часть прогиба.

Поступление мелкоалевритового материала в южную часть прогиба, удаленную 
от областей сноса, указывает на участие продольного течения в накоплении нефтенос
ной толщи. Это предположение объясняет причину литологического выклинивания алев
ролитовых прослоев к югу от Вожгал, где течение, видимо, затухало. Косвенным ука
занием на существование течения служит также отмеченная в вожгальском разрезе 
обогащенность аргиллитов алевритовым материалом (Филиппова, 1949). Однако, по
скольку основная масса кластогенных осадков улавливалась северной частью прогиба 
вблизи областей сноса, следует полагать, что течение транспортировало главным обра
зом пелитовый материал.

Необходимо отметить, что на литофациальной схеме саргаевского времени Киров
ский прогиб четко выделяется в зоне распространения аргиллитов среди поля карбо
натных пород, что свидетельствует о существовании в унаследованном от кыновского 
времени бассейна продольного течения, приносившего в прогиб пелитовый материал 
с севера. Течение возникло, видимо, в начале кыновского времени в связи с некомпен
сированным опусканием узкой, вытянутой зоны прогиба. Наличие в кыновских отло
жениях фауны тиманского типа указывает на связь бассейна, существующего в Ки- 
рЬвском прогибе, с бореальным бассейном Тимана. Можно полагать, что она осуще
ствлялась в форме слабого, но устойчивого во времени течения.

Из рассмотрения механизма накопления нефтеносной толщи следует, что возник
новение мутевых потоков происходило в определенных фациально-тектонических ус
ловиях, наиболее благоприятное сочетание которых имело место в зонах накопления 
флишевых толщ. Морфологическое сходство внутриплатформенного Кировского про
гиба с геосинклинальными флишевыми прогибами дополняется принципиальным сход-
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ством обстановок осадконакопления. Различие состоит в том, что скорость восходящих 
движений сводов, тектоническая активность которых ограничивалась процессом общего 
опускания платформы, значительно уступала скорости воздымания Кордильер флише- 
вых трогов. Кроме того, в отличие от флишевых прогибов, где происходило одновре
менное и повсеместное сползание осадков, в Кировский прогиб стекали потоки,, 
которые возникали по различным причинам и двигались из определенных центров 
(Хворова, 1958). Эти различия объясняют отсутствие в строении нефтеносной толщи 
характерной для флиша ритмичности, а также невыдержанность алевролитовых 
прослоев.

В заключение представляется необходимым отметить некоторые седиментационные 
аспекты нефтеносности среднекыновской толщи. Знание условий накопления средне- 
кыновских отложений, нефтеносность которых установлена, облегчает решение таких 
практически важных вопросов, как распространение и форма залегания коллекторов,, 
характер изменения коллекторских свойств алевролитов по разрезу и на площади. 
Большой практический интерес представляют совершенно не изученные шельфовые ана
логи нефтеносной толщи, содержащие коллекторы более высокого качества. Возмож
ным объяснением нефтеносности среднекыновской толщи служит сам факт участия 
в ее накоплении придонных мутевых потоков, которые, являясь мощным агентом 
осадконакопления, были причиной массовой гибели и быстрого захоронения бентонных 
организмов (Хизен и др., 1958).
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УДК 553.61 (470.63)

ОСОБЕННОСТИ ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛОВ И ИХ ВЛИ ЯНИ Е 
НА КОЛЛЕКТО РСКИ Е СВОЙСТВА ГАЗОНОСНЫХ ПОРОД 

ХАДУМСКОГО ГОРИЗОНТА СЕВЕРО-СТАВРОПОЛЬСКОГО М ЕСТО РО Ж ДЕНИ Я

Д. Д . КОТЕЛЬНИКОВ

Поиски наиболее эффективных и высокопроизводительных методов эксплуатации 
нефтяных и газовых месторождений вызывают необходимость всестороннего изучения 
пород-коллекторов, в том числе содержащихся в них глинистых минералов.

Для выяснения влияния ряда особенностей глинистых минералов на коллектор
ские свойства газоносных пород нами в интервале 840—740 м скв. 117 крупнейшего ь- 
Центральном Предкавказье Северо-Ставропольского газового месторождения были 
изучены продуктивные отложения хадумского возраста, а также подстилающие их 
породы верхов эоцена.

В пределах Центрального Предкавказья продуктивные отложения хадума, с кото
рыми связаны основные газовые месторождения, представлены, как известно, полосой 
песчано-алевритовых пород, протягивающейся от ст. Ипатово в юго западном направ
лении до ст. Пелагаида и поворачивающей далее к западу, где она прослеживается до 
г. Армавира. Образование хадумской песчаной фации, по данным Г. Т. Юдина и 
Ю. А. Сударикова (1960), связано с течениями хадумского моря, которые, согласно
В. А. Гроссгейму и др. (1957), проходили в этой зоне с севера на юг и приносили 
терригенный материал.

Нижняя часть изученного разреза (фиг. 1) в интервале 840—829 м (обр. 33) отно
сится к низам белоглинской свиты (эоцен) и представлена неизвестковыми, слабо- 
алевритистыми глинами (за счет примеси кварца, полевого шпата и глауконита). 
В интервале 829—802 м залегают мергели, в верхней части (обр. 25), содержащие до> 
15—20% алевритовой примеси, внизу ее содержание снижается до 5%. В отдельных 
прослоях много глауконита.

На дифрактометрических кривых мергелей фракций меньше 0,001 мм отмечается 
(фиг. 2, образцы 26а и 25а) серия интенсивных рефлексов, кратных 10,0 А (10,0; 5,0; 
3,33 А), указывающая на присутствие гидрослюды диоктаэдрической разновидности. 
Однако, в отличие от типичных гидрослюд, рефлекс со значением 10,0 А характери
зуется на кривых постепенным спадом интенсивности в сторону углов с малым значе
нием 0. После насыщения образцов глицерином указанный рефлекс приобретает сим
метричную конфигурацию. При этом на кривых из нижней части рассматриваемой; 
толщи появляется незначительный рефлекс со значением 17,8 А (см. фиг. 2, обр. 266),. 
указывающий на наличие в этом случае небольшой примеси разбухающего минерала,, 
связанного с деградацией гидрослюд. В верхах толщи насыщение образцов глицерином 
не сопровождается появлением рефлекса 17,8 А, что свидетельствует о присутствии 
здесь монтмориллонит-гидрослюдистых смешанно-слойных образований. Судя по зна
чительной интенсивности рефлексов со значением 7,15 и 3,57 А, которые исчезают при 
прокаливании образцов в течение 2 часов при 600° и сохраняются при обработке их 
теплой 10% НС1, мергели содержат высокую примесь каолинита. Наличие на кривых, 
исходных образцов слабого рефлекса со значением 4,7 А (003), который исчезает при 
указанных выше обработках, а также появление после прокаливания образцов незна
чительного рефлекса со значением около 14,3 А указывает, кроме того, на небольшую' 
примесь хлорита.

С глубины 802 м (по Л. С. Темину) начинаются отложения хадума. Согласно дан
ным В. С. Бабай (Мельникова, Бабай, 1958; Бабай, 1959), продуктивная часть хадума 
Центрального Ставрополья по структурно-минералогическим и текстурным особенно
стям подразделяется на пять пачек.

Первая пачка в интервале 802—793 м представлена толщей неравномерно-алеври- 
тистых глин, содержащих прослои и пропластки алевролитов.

Вторая пачка в интервале 793—768 м сложена переслаивающимися слабо алеври- 
тистыми и неравномерно-алевритовыми глинами и глинистыми алевролитами с про
пластками и линзами слабо сцементированных алевролитов (алевритов). Третья пачка 
в интервале 768—743 м представлена неравномерно-глинистыми алевролитами и алев
ритами, характеризующимися беспорядочно-петельчатой текстурой и содержащими 
линзовидные пропластки глин. Четвертая пачка, мощностью около 3 м, состоит из 
слабо глинистых, разнозернистых алевролитов. Пятая верхняя пачка сложена глинами 
с пропласточками алевролитов, которые являются покрышкой продуктивных отложений. 
Характерной особенностью пород этой части разреза является значительная примесь 
органического вещества.

Алевролиты представлены в основном мелкозернистыми полевошпатово-кварцевыми 
разностями преимущественно с глинистым цементом. Размеры обломочного материала 
изменяются от 0,01 до 0,8 мм, и лишь в третьей пачке, характеризующейся, как видно- 
на кривой КС и особенно ПС (см. фиг. 1), наибольшей проницаемостью, резко преоб
ладают зерна 0,03—0,05 мм. Поверхность многих зерен корродирована глинистым не*
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•ментом. В нижней пачке цемент присутствует в количестве 18—20% и имеет преиму
щественно поровый и базальный характер. В двух лежащих выше пачках содержание 
цемента, который имеет частично пленочный тип, снижается соответственно с 17 до 
7%. В третьей пачке цемент участками имеет пиритовый состав. В четвертой пачке 
количество цемента, который частично является хлоритовым и представлен в основном 
поровым, а участками базальным типом, не превышает 10%. Эти данные показывают, 
что в основной группе коллекторов, которые приурочены к верхней части хадумской 
алевритовой пачки, глинистая примесь содержится в относительно небольшом коли
честве.

В алевритах повсеместно присутствует глауконит, причем наибольшее содержание 
его отмечается в третьей и пятой пачках, тогда как в четвертой он присутствует толь
ко в отдельных прослоях. Из акцессорных минералов наблюдаются циркон, гранат, 
лейкоксен, турмалин, хлоритизированные минералы, а также титансодержащие непро
зрачные и черные рудные минералы. Присутствуют также мелкие кристаллы аутиген- 
ных титансодержащих минералов (анатаз, брукит).

В отличие от пород белоглинской свиты, на дифрактометрических кривых тонких 
фракций глин (0,001 мм) и глинистого цемента алевролитов хадума, присутствует ин
тенсивный рефлекс со значением 11,9—12,6 после насыщения глицерином эти образ
цы дают резко выраженный рефлекс 17,8 А. Это указывает на то, что в составе ассо
циаций глинистых минералов хадума содержится значительное количество разбухаю
щего минерала. Наоборот, судя по наличию на кривых более слабых, чем в изученных 
породах эоцена, рефлексов, 7,15 и 3,57 А, примесь каолинита резко снижается.

В незначительном количестве в породах присутствует хлорит. При этом необходи
мо заметить, что по разрезу хадумских отложений в глинах (обр. 14, 23) по сравнению 
с алевролитами и алевритами (обр. 2, 3, 11, 22) примесь каолинита относительно более 
значительная. Это можно объяснить (Котельников, l'9G5i) большей интенсивностью 
процесса изменения обломочного глинистого материала, в том числе и каолинита в 
проницаемых породах, по сравнению с непроницаемыми глинистыми разностями. В гли
нах принесенный с континента каолинит после ютложения терригенного материала кон
сервируется и в дальнейшем сохраняется почти без изменения. В проницаемых же 
породах механически измельченный в процессе переноса каолинит может в дальнейшем 
несколько изменяться и после отложения терригенного материала. В свою очередь рас
пределение разбухающего минерала имеет обратную тенденцию, а именно: максималь
ное содержание его наблюдается в алевритах и алевролитах (обр. 2, 3, 11, 22), тогда 
как в глинах (обр. 14, 23) примесь его присутствует в несколько меньшем количестве. 
Указанные закономерности распределения глинистых минералов наблюдаются и но 
другим разрезам песчано-алевритовой полосы хадума — в частности, на Платовской и 
Убежинско-Николаевской площадях.

Анализ дифрактометрических кривых, а также электронных микрофотографий, 
характеризующихся резким преобладанием частиц изометричного, характерного для 
гидрослюд, габитуса, показывает, что исходным материалом для накопления глинистых 
минералов в изученных отложениях являлись размывавшиеся осадочные толщи, содер
жащие в виде преобладающего компонента гидрослюду.

В период накопления карбонатных пород эоцена в пределах описанной территории 
существовали, по-видимому, нормальноморские условия, поэтому сносившиеся с конти
нента деградированные гидрослюды, обладая способностью адсорбировать К+ из мор
ской воды, почти полностью переходили снова в, неразбухающие разности (Weaver, 
1958).

В то же время накопление пород хадумского горизонта в пределах рассматривае
мой территории происходило в мелководном бассейне, возможно, в прибрежной его 
зоне (Мельникова и др., 1958), которая характеризовалась некоторой опресненностью. 
Поэтому поступавшие деградированные гидрослюды не восстанавливали свои первона
чальные свойства. Следует также иметь в виду, что в проницаемых песчано-алеврито
вых породах, учитывая слабую минерализацию пластовых вод хадума (особенно 
низкое содержание в них К+), процесс деградации гидрослюд мог продолжаться и 
после отложения терригенного материала.

Согласно электронномикроскопическим исследованиям, глинистые минералы в по- 
ровых пространствах алевритов и алевролитов, аналогично вмещающим их глинам, 
представлены обломочными разновидностями. Как известно, в цементе песчано-алев
ритовых пород гидрослюда довольно часто представлена удлиненными частицами 
(Котельников, 1958, 19652; Саркисян и др., 1962). При этом размеры удлиненных пла

стинок зависят от содержания КгО во фракциях меньше 0,001 мм.
Снижение содержания К2О до значений менее 3% приводит к резкому повышению 

дисперсности, удлиненных пластинок, которые относятся в этом случае к удлиненно
чешуйчатой разновидности монтмориллонита (Котельников, 1963). Однако как в це
менте песчано-алевритовых пород, изученных нами V и VI меотических горизонтов 
Троицкой площади Анастасиевско-Троицкого месторождения Краснодарского края, где 
содержание К2О равно 2,30—2,80% (Котельников, 1964), так и в составе глинистой 
примеси хадумских газоносных пород, в которых, по данным Ипатовской опорной 
скважины, содержание КгО составляет 2,33—2,90%, практически не наблюдается даже 
удлиненно-чешуйчатой разновидности монтмориллонита. Это показывает, что для воз
никновения удлиненных разновидностей гидрослюды или монтмориллонита недоста-
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Фиг. 1. Литолого-стратнграфический разрез белоглинской свиты и хадумского горизонта по скв. 117 
Отрицательные аномалии ПС показаны в направлении значений КС



Фиг. 2. Дифрактометрические кривые фракций меньше 0,001 мм алевритовых и глини
стых пород белоглинской свиты и хадумского горизонта, скв. 117

Обр. ?, глуб. 740—743 м, глевролит; обр. 3, глуб. 745—750 м, алеврит; обр. 11, глуб. 765—772 м, 
алевролит; обр. 14, глуб. 772—779 м, глина; обр. 22, глуб. 793—799 м, алевролит; обр. 23, глуб. 799— 
805 м, глина; обр. 25, глуб. 805—812 м, мергель; обр. 26, глуб. 812—816 м, мергель, а — исходные 

образцы; б — образцы, насыщенные глицерином



точно только наличия проницаемых песчано-алевритовых пород (в поровых простран
ствах которых происходит их раскристаллизация), а также, определенного содержания 
КгО в среде осадконакопления. По нашим наблюдениям, наибольшее распространение 
удлиненные разновидности глинистых минералов имеют в наиболее древних породах 
и совершенно не встречаются в современных песчано-алевритовых осадках. Это да[ет 
основания полагать, что большое значение для образования удлиненных разновидно
стей гидрослюды или монтмориллонита имеет степень эпигенетического изменения пес
чано-алевритовых пород (Шабаева, 1959; Котельников, 19650.

Описанные выше отложения хадума, как и породы меотйса (Котельников, 1964), 
находятся в зонах, которые в процессе седиментогенеза погружались незначительно. 
Поэтому они не испытали существенных постседиментационных изменений. В частно
сти, как показало изучение шлифов вторичных изменений обломочного материала, 
например регенерации зерен кварца и полевых шпатов, в породах хадума не наблю
дается. В результате этого, несмотря на значительное содержание в составе ассоциа
ций глинистых минералов газоносных пород хадума разбухающего компонента, отсут
ствие при этом в поровых пространствах алевритов и алевролитов аутигенных разно
видностей глинистых минералов и небольшое в целом содержание глинистых частиц 
(5%) обеспечило сравнительно рыхлое сложение и высокую проницаемость основных 
групп коллекторов, которая достигает 1,5 дарси, в среднем 0,7 дарси (Ханин, 1962).

Глинистые минералы в поровых пространствах пород, как известно (Moore, 1960), 
находятся в равновесии со средой (во флокулированном состоянии). Однако при сопри
косновении с жидкостью иного состава и минерализации, особенно с пресной водой, 
коллекторы, содержащие разбухающий компонент, в результате дефлокуляции агрега
тов и способности частиц последнего к разбуханию, становятся вследствие закупорки 
сообщающих поровых каналов практически непроницаемыми для газа (Девликамов, 
1956).

В связи с этим, во избежание ухудшения коллекторских свойств пород, все про
изводственные операции в скважинах, вскрывающих коллекторы с разбухающим це
ментом, следует проводить с применением жидкости, близкой по составу и минерали
зации к пластовым водам.

Состав глинистых минералов и их состояние в поровых пространствах (флокули
рованное или дефлокулированное) имеют очень важное значение также для оценки 
содержания остаточной воды. Например, наблюдается прямая зависимость между 
содержанием монтмориллонита и количеством остаточной воды в коллекторах (Ханин, 
1963). Учитывая, что содержание остаточной воды в наиболее развитых коллекторах 
хадумского горизонта Северо-Ставропольского месторождения в среднем составляет 
30%, изменение состояния глинистых минералов в породах может привести к Непра
вильному определению полезной емкости порового пространства по отношению к газу 
(с учетом остаточной воды), достоверные сведения о чем необходимы при подсчете 
запасов (Ханин, 1963).
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О НАХОДКЕ ИСКОПАЕМЫХ
М ИКРООРГАНИЗМ ОВ В НЕКОТОРЫХ КРИСТАЛЛАХ КАОЛИНИТА

S

С. С. ПЕКИН

В некоторых каолинитовых глинах Черемховского каменноугольного бассейна 
юрского возраста обнаружены ископаемые! формы, сходные с современными микро
организмами. ..

Наиболее обильные и разнообразные ископаемые микроорганизмы найдены в као
линитовых глинах, образующих прослой мощностью 5—10 см между пластами камен
ного угля в основании юрской угленосной толщи. От угольных пластов эти породы 
отделяются прослойками углисто-глинистых сланцев. Несмотря на небольшую мощ
ность, прослой прослеживается на многие десятки метров.

Цвет породы варьирует от светло- до темно-серого, что, видимо, обусловлено коли
чеством примеси органического вещества. Содержание Сорг. определенное для двух 
образцов, составляет 0,17 и 0,27%. В природном виде глины пластичные или рыхлосвя
занные, при высыхании они становятся плотными и разбиваются на мелкие пластинки 
с неровным изломом субпараллельно напластованию. В глинах даже невооруженным 
глазом видны крупные кристаллы каолинита червеобразной формы, достигающие в- 
длину 2—3 мм (фиг. 1). Они слагают большую часть породы и сцементированы тонко
зернистой глинистой основной массой, в которой присутствуют также алевритовые зер
на кварца и полевого шпата.

Каолинитовые глины по условиям залегания, внешнему облику и составу весьма 
похожи на так называемые тонштейны и каолинолиты.

Каолинолиты — это межугольные прослои каолинитовых глин, впервые выделен
ные под этим названием Ю. К. Горецким (4941, 1943). Они встречаются в Донбассе 
(Горецкий, 1941; Лескевич, Савчук, 1961), Кузбассе (Горецкий, 1943) и Караганде 
(Петровская, 1949).

Подобные породы под названием тонштейнов описаны во многих работах (Willi
amson, 1961; Moore, 1964ь Klarik, Tomsik, 1965 и др.) в. каменноугольных бассейнах 
Западной Европы. Обширная библиография по тонштейнам разного возраста приве
дена Муром (Moore, 1964i).

Такие особенности каолинолитов, или тонштейнов, как выдержанность на боль
ших расстояниях и однородность состава, позволяют использовать их для корелляции 
угольных пластов.

Существует много различных гипотез относительно образования межугольных про
слоев каолинитовых глин. Обычно эти гипотезы объясняют их генезис как результат: 
1) химического разложения вулканических пеплов; 2) образования каолинита за счет 
слюдистых минералов; 3) осаждения каолинита из водных или гелевых глиноземистых 
растворов торфяников; 4) химического преобразования глинистых пород типа файр- 
клея; 5) кристаллизации каолинита из гелеобразного материала в почвенных условиях.

Каолинитовые глины сложены главным образом червеобразными кристаллами као
линита размером от 0,01 до 2—3 мм в длину (фиг. 1), погруженными в основную 
глинистую массу криптозернистого строения. Толщина некоторых кристаллов в 10 с 
лишним раз меньше их длины. Отмечается также немного обломочных алевритовых 
зерен кварца, полевого шпата и биотита. Чешуйки частично гидратированного и као- 
линизированного бурого биотита встречаются как в основной массе, так и в некоторых 
червеобразных кристаллах каолинита; они ориентированы преимущественно субпарал* 
лельно горизонтальной отдельности породы.

Помимо червеобразных, отмечаются короткостолбчатые и неправильные кристаллы. 
Для кристаллов всегда характерна в той или иной мере извилистая форма, что сбли-
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Фиг. 1. Червеобразные кристаллы каолинита, отмученные из глины
Фиг. 2. Черные червеобразные кристаллы каолинита

Снимок в бинокуляре, увел. 35

Фиг. 3. Продольный разрез червеобразного кристалла
Черное — скопления органического вещества вдоль спайности кристалла. Николи +,

увел. 250
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Фиг. 4. Поперечный разрез кристалла вдоль плоскости спайности
Намечается гексагональная форма кристалла. Черные точки — колонии и отдельные ячейки микроорганизмов.

Без анализ., увел. 300
Фиг. 5. Взаимоотношение кристалла каолинита и кварцевого обломка

Справа — зерно кварца контролирует форму кристалла каолинита без нарушения сплошности последнего. Нико
ли +  , увел. 150

Фиг. 6. Характер распределения колоний и отдельных ячеек микроорганизмов (черные и светлые
точки) на плоскости спайности кристалла

Отмечаются кокковидные и палочковидные формы. Затемненные участки кристалла — также скопления мик
роорганизмов, расположенные выше или ниже фиксированной плоскости. Увел. 700

Фиг. 7. Серповидные и ветвистые колонии бактериевидных ячеек
Увел. 1500



Фиг. 8. Цепочечная колония кокковидных ячеек, напоминающая стрептококки
Увел. 1500

Фиг. 9. Изометрические колонии бактериевидных ячеек 
Увел. 1500

Фиг. 10. Палочковидные непрозрачные ячейки бактерий 
Увел. 1500

Фиг. И. Микроорганизмы, сходные с современными актиномицетами или гриб
ными гифами

Отмечается ветвящийся извилистый мицелий постоянной толщины, частично дефор
мированный. Увел. 2000

Фиг. 12. Червеобразный кристалл каолинита, переполненный включениями орга
нического вещества, которое распределяется концентрически поперек спайности

минерала
Без анализатора, увел. 150

Фиг. 13. То же, что и на фиг. 12. Николи+
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Фиг. 14. Часть червеобразного кристалла каолинита 
Зоны и линзы в кристалле, переполненные включениями органического веще
ства, чередуются с участками каолинита, почти не содержащими этих вклю

чений. Николи + , увел. 350
Фиг. 15. Часть зоны каолинитового кристалла, переполненной вклю

чениями органического вещества при большом увеличении 
Включения представляют собой скопления бактериевидных удлиненных ячеек, 
расположенных преимущественно перпендикулярно спайности каолинита. Реже 
отмечаются ячейки, ориентированные вдоль спайности. Без анализатора,

увел. 1 0 0 0



жает их с червеобразными разновидностями кристаллов. Эти кристаллы могут взаимно 
срастаться и образовывать округлые агрегаты. По цвету выделяются бесцветные или 
светлоокрашенные и темно-серые, почти черные, кристаллы (фиг. 2). Черный цвет обу
словлен значительной примесью органического вещества, распределенного преимуще
ственно вдоль плоскости спайности.

Термический и рентгеноструктурный анализы светлоокрашенных и черных кристал
лов подтвердили их каолинитовую природу. Червеобразные и другие кристаллы као
линита вытянуты вдоль оси с и обладают хорошо выраженной спайностью по плос
кости (001) |(фиг. 3). В поперечном разрезе кристаллы каолинита обычно имеют не
правильную изометрическую или овальную форму с явно выраженной тенденцией 
к гексагональным очертаниям (фиг. 4).

Граница кристаллов с вмещающей массой резкая, иногда подчеркивается каемкой 
бурого органического вещества. Иногда строение каолинитового кристалла контроли
руется формой прилегающего зерна кварца (фиг. 5). Некоторые каолинитовые кри
сталлы разбиты по спайности на отдельные блоки, смещенные относительно друг друга. 
Расположение кристаллов в породе беспорядочное. Отмечается субгоризонтальная 
ориентированная текстура вмещающей глинистой массы, которая могла возникнуть 
уже при уплотнении породы.

При больших увеличениях видно, что эти включения органического вещества пред
ставлены скоплениями или колониями различных микроорганизмов (см. фиг. 5). Мор
фологические особенности этих организмов позволяют выделить среди них формы, 
близкие к современным бактериям и актиномицетам или грибам (Красильников, 1949; 
Федоров, 1954), широко распространенным в современных почвах.

Бактериевидные ячейки имеют округлую, овальную, удлиненную или кокковидную 
форму размером от 0,5 до 2 мк (фиг. 6—10) и встречаются отдельно (см. фиг. 10, 12) 
или сгруппированными в колонии разнообразного облика; серповидные, ветвистые, 
цепочечные (наподобие стрептококков) (см. фиг. 7—8), изометрические (наподобие 
стаффилококков) (см. фиг. 3) и д»р. Стенки ячеек тонкие и непрозрачные, а их содер
жимое представлено прозрачным высокопреломляющим веществом.

В результате обработки тонких спайных пластинок каолинита, включающего мик
роорганизмы, эритрозином. и фуксином, содержимое большей части ячеек окрасилось 
в красный цвет, что дает основание полагать, что эти структуры представляют собой 
фоссилизированные бактериальные клетки. По-видимому, фоссилизация происходила 
очень быстро, вследствие чего в них и сохранилась часть белковых веществ (Месси- 
нева, 1961).

Следует отметить, что фуксин в противоположность эритрозину окрасил не только 
бактериевидные ячейки, но и большую часть вмещающего каолинитового кристалли
ческого вещества. Поскольку фуксин хорошо окрашивает целый ряд органических 
веществ, то, очевидно, последние имеются и в каолините.

Помимо бактериевидных' ячеек, в кристаллах повсеместно отмечаются микроорга
низмы, по своему облику напоминающие современные актиномицеты или грибы 
(фиг. 11). Для этих микроорганизмов характерен длинный (до 10—20 мк) извилистый 
и ветвящийся мицелий, толщиной около 1 мк. Стенки мицелия тонкие и непрозрач
ные, а его содержимое, так же как и у бактериевидных ячеек, представлено прозрач* 
ным высокопреломляющим веществом. От главного мицелия почти под прямыми угла
ми отходят более короткие мицелии или гифы, утончающиеся к концу, на продолже
нии которых иногда расположено несколько округлых мелких телец, напоминающих 
конидии. Вероятно, некоторые колонии бактериевидных ячеек также могут представ
лять собой распазшиеся и деформированные мицелии или гифы актиномицетов или 
грибов.

Повсеместно отмечается приуроченность микроорганизмов к кристаллам каолинита 
и почти полное отсутствие их во вмещающей массе, за исключением отдельных плохо 
выраженных ячеек или колоний. Это указывает, по-видимому, скорее на консервирую
щее действие каолинитовых кристаллов, в которых микроорганизмы, будучи изолиро
ванными от воздействия различных агентов, не разрушились, а сохранились в ископае
мом состоянии.

Заселение микроорганизмами каолинитовых кристаллов неравномерное как в пре
делах отдельного кристалла, так и от одного кристалла к другому. В некоторых кри
сталлах они могут совсем отсутствовать, в других они переполняют каолинитовое кри
сталлическое вещество (фиг. 12). В пределах отдельных кристаллов встречаются лин
зовидные участки и зоны каолинита, изобилующие многочисленными включениями чер
ного органического вещества (фиг. 14), которые, как видно при больших увеличениях 
(фиг. 15), представлены скоплениями удлиненных бактериевидных ячеек, собранных 
иногда в цепочки. Примечательной особенностью этих ячеек является то, что они рас
положены или ориентированы своей длинной осью перпендикулярно плоскости спай
ности каолинита. Меньшая часть ячеек ориентирована вдоль спайности. Ориентировка 
бактериевидных ячеек перпендикулярно спайности настолько характерна, что она видна 
даже при небольших увеличениях, когда различимы только более крупные скопления 
ячеек (см. фиг. 13). Эти факты, по-видимому, свидетельствуют о преимущественно вто
ричном образовании каолинитовых кристаллов по отношению к микробиологическому 
населению, хотя, возможно, в некоторых случаях имеет место проникновение микро
организмов в уже сформированные кристаллы каолинита и реликтовые обломки био-

8* 115



Тита. Например, помимо описанного случая7 распределения микроорганизмов, отмечает
ся несомненная приуроченность их к плоскостям спайности каолинита (см. фиг. 3). 
Вследствие этого наиболее обильные колонии разнообразных микроорганизмов отме
чаются на поперечных разрезах кристаллов (см. фиг. 4, 6). Линзовидные включения 
скоплений микроорганизмов и отдельные бактериевидные ячейки, расположенные вдоль 
спайности (001'), отмечаются также в некоторых биотитовых, частично каолинизиро- 
ванных чешуйках, встречающихся как в основной глинистой массе, так и в каолини- 
товых кристаллах. Вместе с тем в некоторых каолинитовых кристаллах в таких лин
зовидных скоплениях микроорганизмы имеют удлиненную форму (фиг. 15) и ориенти
рованы также перпендикулярно спайности.

Кроме описанных микророганизмов, во вмещающей массе присутствуют непро
зрачные, довольно крупные (0,01 мм) округлые включения органического вещества, 
представляющие собой, по-видимому, споры растений. Нигде в изученных образцах не 
было обнаружено явно выраженных остатков растительной ткани, подобных тем, какие 
присутствуют в некоторых каменноугольных каолинитовых глинах, описанных Муром 
(Moore, 1964i). Этот автор также отмечает присутствие включений органического ве
щества в каолинитовых кристаллах, где онов распределяется вдоль плоскости спайности 
или концентрически и представлено различными микроорганизмами и обрывками рас
тительной ткани. Однако в глинах, изученных Муром, микроорганизмы присутствуют 
повсеместно в породе, как в кристаллах каолинита, так и в основной массе. Обнару
женные этим автором различные цепочковидные мицелии, удлиненные и кокковидные 
ячейки и гифоподобные образования, выделяемые под названием «Phellomyces», имеют 
большое сходство с низшими грибами и развиваются в основном по остаткам расти
тельной ткани и, кроме того, включены в каолинитовые кристаллы. Из других микро
организмов Мур также отмечает бактериевидные ячейки и образования, похожие на 
современные актиномицеты.

Тесная связь каолинитовой глины с угодными пластами заставляет предполагать, 
что первоначально она представляла собой’ осадок, выпавший в озерно-болотных 
условиях и обогащенный растительными остатками. Кристаллы каолинита, по крайней 
мере большей частью, представляют собой, по-видимому, аутогенные образования, воз
никшие на месте своего залегания. Об этом свидетельствуют следующие факты:

1) по размеру каолинитовые кристаллы во много раз превосходят обломочные 
зерна кварца и других минералов;

2) червеобразная форма многих кристаллов, иногда весьма прихотливая, по-види
мому, не могла сохраниться при их транспортировке.

Хотя стадийное замещение слюд каолинитом установлено и обычно наблюдается 
в каолиновых корах выветривания (Петров, 1948), описываемые червеобразные кри
сталлы не могут представлять собой псевдоморфозы по обломкам слюд по следующим 
признакам. В изученных глинах присутствуют обломочные чешуйки биотита изометри
ческой формы или уплощенные по спайности (001). При стадийном превращении слюды 
в каолинит происходит лишь незначительное увеличение в объеме изменяющейся че
шуйки. Следовательно, если бы каолинизировались обломки биотита, то образующиеся 
в виде псевдоморфоз кристаллы каолинита имели бы длину по оси с почти равную 
их толщине, а не превосходящую ее во много раз, как это наблюдается.

Расположение некоторых удлиненных бактериевидных ячеек или цепочек таких 
ячеек перпендикулярно плоскости спайности каолинитовых кристаллов, очевидно, ука
зывает на то, что первоначально каолинитовое вещество в каждом отдельном случае 
не представляло собой единого кристалла. Такой кристалл (законсервировавший боль
шое количество микроорганизмов), по-видимому, мог выкристаллизоваться из коллоида 
или геля, по составу близкого к каолиниту. Известно, что смешанные органо-глинистые 
коллоидные комплексы, содержащие микроорганизм, представляют собой обычный 
компонент почв.

Обилие микроорганизмов, отмечаемых в каолинитах, морфологически сходных 
с современными видами, свидетельствует, по мнению Мура (Мооге, 19642), об интен
сивном аэробном микробиологическом разложении органического вещества в условиях, 
близких к почвенным.

Можно полагать, что разложение микроорганизмами растительных остатков при
водило к образованию гуминовых и других органических кислот, которые усиливали 
растворение минеральной части осадков. Физико-химические условия образования као
линита лежат в пределах значений pH от кислых до нейтральных. Наилучшие условия 
для жизнедеятельности бактерий лежат в пределах pH от 5,5 до 7,5, а для актиноми- 
цетов от 6,8 до 7,5. Следовательно, среда жизнедеятельности микроорганизмов благо
приятствовала образованию каолинита.

Хотя присутствие микроорганизмов в изученных кристаллах каолинита несомнен
но, их отношение к генезису последних не совсем ясно. Возможно, что в результате 
микробиологической деятельности различные элементы, чуждые каолиниту, могли пере
водиться в растворимое состояние, что приводило к своеобразному очищению веще
ства, которое впоследствии выкристаллизовывалось в каолинит.

Причины, обуславливающие размер и своеобразную форму каолинитовых кристал
лов, также неопределенны. Вероятно, в некоторых случаях роль начальных центров 
кристаллизации могли выполнять обломочные чешуйки глинистых и слюдистых минера
лов,— например, биотита, спайные пластинки которого отмечаются внутри отдельных
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червеобразных кристаллов каолинита. Приспособление коллоидных частиц каолинита 
к спайной поверхности крупных частиц биотита могло происходить особенно легко, 
в результате чего могли образовываться червеобразные кристаллы толщиной, равной 
размерам биотитового обломка и теоретически бесконечной длины. Таков один из воз
можных путей возникновения и развития каолинитовых кристаллов.

Описанная находка микроорганизмов не является уникальной, и следы микробио
логической деятельности, возможно, сохранились во многих каолинитовых породах, 
залегающих в виде межугольных прослоев в различных каменноугольных бассейнах 
СССР, о которых говорилось выше. Очевидно, необходимо детальное исследование 
таких пород, что, по-видимому, даст необходимую информацию для решения вопроса 
о генезисе каолинита и доли участия в нем микроорганизмов.

Автор настоящей статьи выражает благодарность Заведующему отделом геологи
ческой микробиологии Института микробиологии АН СССР С. И. Кузнецову за ценную 
консультацию, оказанную при подготовке работы к печати.
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К ВОПРОСУ О ПОВЕДЕНИИ РЕДКИХ 
Щ ЕЛОЧНЫХ ЭЛЕМЕНТОВ В СОВРЕМЕННЫХ ОСАДКАХ

Л. И . МУН , Ю. Э. ВИЛЬЦИНГ,  Т. X. д о в л и ч и н

В связи с разработкой научных основ поисков и оценки месторождений осадочных 
полезных ископаемых большой интерес представляет познание закономерностей пове
дения редких и рассеянных элементов в процессе осадконакопления. В частности, для 
палеогеографических реконструкций то геохимическим показателям многое может дать 
изучение влияния гидрохимических условий седиментации и характера осадков на 
распределение в современных бассейнах различных химических элементов. С этих по
зиций редкие щелочные элементы почти не изучались. И вообще сведения о распростра
нении их в различных типах отложений весьма ограниченны. В основном изучались 
морские осадки (Welby, 1958, Taylor, 1960; Хорстман, 1959), осадки же водоемов суши 
с интересующей нас стороны совсем не охарактеризованы. В литературе имеются не
которые цифры по пресноводным глинам, и то лишь для лития и рубидия (Кейт и Де- 
генс, 1961; Strock, 1936; Хорстман, 1959).

Таким образом, до сих пор нет ясности в вопросе о распределении редких щелоч
ных элементов в современных осадках в зависимости от фациальных условий их обра
зования. В древних осадках. Дегенс и Кейт (Degens, Williams, Keith, 1957; Кейт и
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Дегенс, 1961) наблюдали преимущественное накопление рубидия и лития в сланцах 
и глинах морского происхождения. На основании этого содержание лития и рубидия 
в осадочных породах предлагается использовать в качестве генетического признака 
осадочных толщ.

Для редких щелочных элементов до сих пор не совсем ясна роль биогенного фак
тора в их концентрации в осадочных образованиях. Судя по отдельным анализам Де- 
генса и др. (Degens, Williams, Keith, 1957), рубидий не концентрируется в органических 
фракциях пресноводных, соленоводных и морских глинистых сланцев. В то же время 
из данных Д. Н. Иванова (1956), А. П. Виноградова (1957) и Р. X. Айдиняна (1959), 
•следует, что рубидий, а также цезий в черноземах присутствует в больших количе
ствах, чем в других почвах.

Т а б л и ц а  1
Содержание редких щелочных элементов в илах озер К азахстана (% )

Озерэ
Коли
чество L i-Ю-з R b-1 0 -з Cs-10-* Фракция < 0 , 0 1  мм
проб

П р е с н о в о д н ы е  о з е р а

Кургальджин 10 1,4—3,0 4 6,5—8,3 2,9—4,8 29,1—56,7
У ялы 4 1,5—1,9 5,8—10 4,5—10 29,1—46,4
Сасыкколь 4 1,5—2,5 7,4—11 4,5—8,2 30,2—50,1
Жукей 3 1,4—1,7 6,5—10 6,0—12 —
Балхаш (зап. часть) 4 1,5—1,7 5,4—6,5 3,1—4,8 —

Среднее 25 1,8 '  7,6 5,2

С о л е н ы е  о’з е р а
Селетытениз 3 3,2—3,5 6,5—8,6 4 ,5 -7 ,1 26,2—28,2
Большой Тенгиз 3 3,0—4,0 6,8—9,3 4 ,5 -7 ,1 32,2—51,5
Малый Тенгиз 4 2 ,2 -3 ,1 5,5—6,9 3,9—7,2 32,7—40,2
Жалаулы 3 2,1—3,0 6,2—9,3 3 ,4 -5 ,5 27,1—31,7
Калибек 3 2,2—3,2 5,7—7,1 3,9—4,2 20,2—33,9
Кулундинское 4 2,0—2,9 6,4—7,2 3,3—4,0 —

Среднее 20 3,0 7,0 4,9

В нашей статье рассматривается вопрос влияния солености бассейна седиментации 
и биогенных процессов на обогащение донных отложений редкими щелочными эле
ментами.

Для характеристики пресноводных осадков были проанализированы образцы, взя
тые из пяти крупных озер Центрального и Юго-Восточного Казахстана с общей мине
рализацией ~3,5—26% L

Как это следует из табл. 1, изученные илы содержат в среднем 1,8-/10_3% Li; 
7,6-10-3% Cs; 5,2 • 10-4% Rb.

Для сравнения отметим, что в современных пресноводных глинах содержится (%): 
Rb 8- 10—3; Li 3,4- 10_3 и 1,2- 10_3 (Хорстман, 1959; Strock, 1936). Для осадков дельты 
р. Миссисипи Уэлби (Welby, 1958) и Тейлер (Tailor, 1960) приводят следующие цифры: 
4,5- 10-2% Rb и 2,8- 10~4% Cs (среднее из 14 анализов).

Цифры, полученные Кейтом и Дегенсом (1961) по литию в пресноводных и морских . 
глинах, оказались сильно завышенными и поэтому мы их не приводим.

Причиной указанных различий может быть неодинаковый механический и мине
ральный состав осадков, изученных разными авторами. Как известно, в каолинитах 
щелочных элементов больше, чем в монтмориллонитах (Бойко, 1964). В мелких фрак
циях осадка Li, Rb, Cs обнаруживается в относительно больших количествах, чем в 
крупных. Если же взя*гь близкие по литологическому составу осадки, то они вряд ли 
покажут большие колебания в содержаниях этих элементов.

Из табл. 1 видно, что содержание лития в илах соляных озер равно (2,0—4,0) •
• 10“3%, т. е. несколько превышает содержание этого же элемента в осадках пресно
водных водоемов (1,4 • 10~4—3,0 • 10~4%).

В отличие от лития, рубидий поступает в донные отложения озер вне зависимости 
от их общей минерализации: действительно, средние величины содержаний рубидия 
в пресноводных соленоводных осадках соответственно равны 7,6 • 10-3 и 7.0 •
• ю - 3%.

1 Определения лития, рубидия и цезия производились методом добавок на пла
менном фотометре, собранном на основе стеклянного спектрографа ИСП-51' и фото
электрической приставки ФЭП-1 (Лебедев и Вайнштейн, 1961).
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Цезий распределяется в озерных илах подобно рубидию и калию. Илы соляных 
озер обогащаются им в такой же степени, как и пресноводные илы. В них определено 
2,9 • 10“4—1,2-10—3%, что в среднем составляет 5*10_4%Cs.

Итак, гидрохимические особенности бассейнов седиментации не влияют на содер
жание в их осадках рубидия и цезия. С аналогичным фактом мы сталкивались при 
изучении содержаний Со, Ni, Си, Zn в озерных илах (Мун, Идрисова, Бектуров, 196о).

Т а б л и ц а  2
Содержание Li, Rb и Cs в осадках морей и океанов (% )

Тип осадка Li Rb Cs Автор

Глубоководные океанические 
глины С

Л
 0

0
 

—Д
 С

Л

о
 о

 
1 

1 
ев 

ев

1 ,1-104 6 10^4
Strock, 1936 
Хорстман, 1959

Морские мелководные осадки 6.10-3 
5 ,7-10~3 
6, М О"3 
8,9-Ю-з

1.3- 10-2
1.3- 10-2
1.5- 10-2
1.6- 10-2

7,6-10~4 
7 *10~4 

7 ,3-10~4 
1,0-Ю-з

Welby, 1958 
Taylor, 1960 
Хорстман, 1959 
Hirst, 1962

Морские глинистые сланцы со 
со

1 
1 

О
 О

-Г-н чтН
СОvfW

1,4-10-2 5-10-4
Strock, 1936 
Хорстман, 1959

Т а б л и ц а  3
Содержание Li, Rb, Cs и Сорг в илах озера Кургальджин (1 0 _3 % )

Элемент
Номер проб

i 2 1 3 4 5 6 7 8 9

Г̂срг 0,35 0,54 0,37 1,2 1,3 1,9 2,0 3,2 3,2
Li 1,4 2,2 2,6 3,0 2,3 2,4 3,0 2,7 2,5
Rb 7,3 8,0 6,5 7,5 7,6 8,2 6,3 7,2 8,3
Cs 0,36 0,33 0,3 0,29 0,42 0,35 0,31 0,42 0,28

Т а б л и ц а  4
Содержание Li, Rb и Cs в сапропелях озер Ц ентрального К азахстан а  (10 3 % )

Li Rb Cs

Озеро на сухое 
вещество на золу на сухое 

вещество на золу на сухое 
вещество на золу

Зола

Большое
Чебачье 1,9—1,4 4,9—3,5 4,5—3,9 11—9,5 0,51—0,42 1,3—1,0 38,7—39,5

Малое
Чебачье 1 ,6 -2 ,9 6,2—10 8,4—7,2 32—25 0,82—0,90 3 ,2 -3 ,1 25,9—28,8

Боровое 2,1—2,6 4,0—5,4 5,0—4,7 9,5—10 0,33-0 ,45 0,63—0,94 52,1—47,9
Щучье 2,8—1,6 6 ,2 -4 ,0 11—3,7 24—9,1 1 ,1 -0 ,45 2 ,4 -1 ,1 45,2—40,4
Карасье 2,1 3,7 4,5 8,0 0,82 1,4 56,3
Котыр-

куль 2,2 4,4 6,7 13 0,58 1,5 50,3
Жукей 2,2—2,5 6,4—6,7 6,7—5,1 20—14 0,40—0,38 1,2—1,0 39,9—37,2
■Среднее 2,1 5,4 5,9 15 0,61 1,5
Поэтому присутствие этих элементов в осадочных отложениях не является свидетель
ством солености древних водоемов.

Очень интересно сравнительное изучение поведения рассеянных элементов в про
цессе осадконакопления в континентальных и морских бассейнах.

Глубоководные океанические глины и мелководные морские осадки заметно обо
гащены редкими щелочными металлами сравнительно с осадками материковых во

доемов (табл. 2).
Так, в первых лития в среднем (5,7—8,9) • 10-3% и рубидия (0Л<5—1,6) • 10_2%. 

В озерных илах и пресноводных глинах, по нашим и литературным данным (Strock,
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1936; Хорстман, 1959; Welby, 1958), колебание содержаний лития приблизительно оце
нивается в (1,2—'4,0) • 10-3%, а рубидия — (4,5—8,0) • 10-®%.-

Сов/ременные морские осадки богаче континентальных также и цезием, но в не
сколько меньшей степени, чем литием и рубидием. К такому заключению нас приводит

сопоставление результатов наших определе-Т а б л и ц а  5
Вертикальное распределение Li, Rb и Cs 

в осадках озер 
Центрального Казахстана

ний с данными Хорстмана (1959), Уэлби 
(Welby, 1958) и Хирста (Hirst, 1962).

Из сводки Турекьяна и Ведеполя (Ture- 
kian, Wedepohl, 1961) видно, что содержа
ние Li, Rb, Cs в современных и древних 
глинистых осадках почти одинаково. Это 
значит, что особенности, выявленные для 
осадков, образующихся в современных мор- 

‘ ских и континентальных бассейнах, харак
терны, и для древних бассейнов.

В этом нетрудно убедиться, если обра
титься к работам Кейта и Дегенса (1961), 
в , которых показано различное содержа- 
-ше Li и Rb в морских и пресноводных 
сланцах.
' Выше мы говорили о том, что концен
трации Rb и Cs в водах не влияют на их 
переход в озерные осадки. Поэтому различ
ное ' содержание редких щелочных элемен
тов в морских и озерных илах следует от
нести за счет различного гранулометриче
ского состава донных отложений морей и 
озер. Глубоководные осадки, как известно, 
отличаются от озерных илов более высокой 
степенью дисперсности, а щелочные элемен
ты в зоне гипергенеза приурочены в основ
ном к глинистым образованиям. При этом 
1итий вследствие его способности входить 
а кристаллическую решетку, а рубидий и 
цезий в основном сорбционным путем свя
зываются с глинистыми минералами уже 
в непосредственной близости от районов вы
ветривания (Хорстман, 1959).

Наряду с этим морские осадки, обладая 
очень большой емкостью поглощения, оче
видно, обогащаются щелочными элемента
ми, в особенности рубидием и цезием, из
влекая их из воды. Хорошо известно отсут
ствие накопления цезия и рубидия в соле
родных бассейнах, в том числе и в море. 
Бедность" "морской воды ионами Cs+ и Rb+ 
В. М. Гольдшмидт (Ш38) объяснял тем, 
что главная их масса адсорбируется глини

стыми частицами и уходит в осадки. Экспериментальные исследования А. Д. Акамсина 
(1960) показали, что из водносолевых растворов илом поглощается до 80—90% ионов 
цезия. По данным А. А. Титляновой (1962) различные почвы сорбируют 96—98% Cs 
и 86-93% Rb.

В морях не только адсорбционные, но и биогенные процессы протекают не так, как 
в озерах. Однако это можно не принимать во внимание, поскольку содержание Li, Rb 
и Cs в растениях и животных не зависит от среды их обитания (Бойко, 1964). Иначе 
говоря, поведение редких щелочных элементов в седиментационных процессах не кон
тролируется органическим веществом.

Например, в образцах из пресноводного озера Кургальджин (Казахское нагорье) 
с различными количествами Сорг невозможно обнаружить каку*ю-либо зависимость, 
между содержаниями Li, Rb и Cs, с одной стороны, и углерода — с другой (табл. .3).

Отсутствие влияния организмов на распределение редких щелочных элементов от
мечено также в осадках дельты р. Миссисипи (Welby, 1958) и в Британских угленос
ных породах (Nicholis, Loring 1962). Нами были исследованы органогенные^ осадки 
некоторых озер. Результаты их исследования приведены в табл. 4, из которой видно,, 
что в сапропелях района Боровое содержатся почти такие же количества металлов,, 
как и в минеральных осадках (см. табл. 1 и 4). Еще в 1914 г. В. И. Вернадский (1954) 
писал, что «часть рубидия уходит в организмы, но количество такого рубидия очень, 
невелико и едва ли можно его принимать во внимание в общей схеме истории рубидия» 
(стр. 460).

Рассмотрим подробнее вопрос о связи щелочных элементов с органическим веще
ством донных отложений. Если вывести разницу между содержаниями Li, Rb и Cs f 
золе сапропелей и преснозодных илах, получаем в среднем такие цифры: 3,6 - 10—3 LL
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Озеро Глубина,
см

Содержание (10-* %)
Li | Rb Cs

П р е с н о в о д н ы е  о з е р а
Кургальд- 0—10 а,о 8,2 0,50

жин 10—20 3,1 8,3 0,41
30—40 3,0 9,5 0,48

-40—50 3,4 8,5 0,49
Боровое 0—50 2,6 4,7 0,45

50—100 2,3 6,4 0,74
100—150 2,3 4,1 0,65
150-^200 3,0 4,4 0,66
200—250 3,0 5,2 0,63

С о л е н ы е  о з е р а
Селетыте- 0—15 3,2 8,6 0,48

низ 15—30 2,8 8.0 0,59
30—45 2,5 8Д 0,44
45—60 — 9,3 0,50
60—75 1,5 7,0 0,40
85—100 2,1 8,1 0,56

Б. Тенгиз 0—15 4,0 . 7,7 0,45
15—30 4,7 8,3 0,58
30—45 ■ 4,8 8,8 0,41
45—60 4,9 7,2 0,41
60-80 : 3,1 5,9 0,53
80—100 : 3,3 6,9 0,50

100—110 4,3 5,7 0,33
Жалаулы 6—15 — 6,7 0,55

20—35 3,4 6,1 0,36
40-55 4,0 6,3 0,58
60—75 3,9 5,3 0,61
80—95 4,1 7,0 —



7,4 • 10-3 Rb и 9,8 - 10—4% Cs. По Т. Ф. Бойко (11964), наземные растения и организмы 
пресных вод в расчете на золу содержат З-ИО-4—1 • 10-3% Li, (2—3) • 10-2% Rb и 
п*10-4% Cs. Для золы наземных и пресноводных растений Б. И. Бодункова (1939) и 
Т. Ф. Боровик-Романова (1946) дают другие цифры: 5 10-3 — 2 • 10-2% Li, (0,1—8,0) - 
• 10-2% Rb.

Из работы А. А. Титляновой (1962) видно, что сорбция Cs и Rb почвами не зависит 
от содержания в них гумуса. Даже прокаленная почва поглощает из водных растворов 
до 98% Cs и 89% Rb. По-видимому, количества Rb и Cs, приходящиеся на долю орга
нической массы сапропелей, можно отнести за счет исходного органического материала. 
Поэтому, сравнивая содержание Li, Rb и Cs в золах органического вещества сапро
пелей и организмов, можно предположить возможность некоторого удержания редких 
щелочных элементов органическим веществом сапропелей. В пользу этого свидетель
ствует, например, факт заметного уменьшения десорбции Cs и Rb из почв с повыше
нием количества гумуса. Примечательно при этом то обстоятельство, что цезий десорби
руется меньше рубидия (Титлянова, 1962). По нашим данным, калий переходит из са
пропелей и пресноводных илов в водную вытяжку почти в равных количествах, а лития 
вымывается горячей водой из сапропелей вдвое больше в сравнении с пресноводным 
илом (Мун и Вильцинг, 1965). Таким образом, как будто, прочность связи катионов с* 
органическим веществом возрастает в ряду от Li к Cs. Начатые нами эксперименталь
ные исследования должны уточнить это.

В горных породах калий связан прочнее натрия, на что указывалось неоднократно 
(Хитаров, 1953; Яншина, 1960). В озерных пресноводных илах на долю воднораствори
мого лития приходится в среднем 10% общего его количества (Мун, Вильцинг, 1965), 
в то время как калия переходит в раствор всего 1,1—4,2%, в ореднем не более 2%. 
Цезий и рубидий должны быть связаны с глинами еще прочнее, так как, чем меньше* 
энергии гидратации у ионов, тем прочнее они связаны с твердой фазой (Лебедев, 
1957).

Уэлби (Welby, 1958), собрав большой фактической материал по вертикальному рас
пределению щелочных элементов в осадках Мексиканского залива, установил, что со
держания Li, К, Rb и Cs с глубиной практически не изменяются.

Для выяснения зависимости содержаний Li, Rb и Cs, от глубины и степени лити- 
фикации илов нами были изучены сапропельные и иловые отложения в пресных и со
ляных озерах Казахстана. Часть результатов приведена в табл. 5, из которой следует, 
что в озерных осадках Li, Rb и Cs по вертикали ведут себя так же, как и в морских 
отложениях. Таким образом, в процессе диагенеза осадков количество щелочных эле
ментов, как и содержание тяжелых металлов (Мун и др., 1965), по сравнению с исход
ным остается без заметных изменений. Очевидно, вследствие этого современные и дрез- 
ние осадки содержат близкие количества редких щелочных металлов (Turekian, We- 
depohl, 1961).
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МОРФОЛОГИЯ и П РОИ СХ ОЖ ДЕНИ Е НЕКОТОРЫХ ВЫ ДЕЛ ЕН ИИ  
СИНГЕНЕТИЧНОГО ПИРИТА В УГОЛЬНЫХ ПЛАСТАХ 

ДО Н ЕЦ КО ГО  БАССЕЙНА
Л.  Я . КИЗИЛЬШТЕЙН

При петрографическом изучении угольных пластов в некоторых районах восточ
ной части Донецкого бассейна было отмечено большое разнообразие форм выделений 
пирита сингенетичного торфонакоплению.

Поскольку специальных работ, посвященных исследованию морфологии пирита в 
углях Донбасса, нет, мы считаем целесообразным описать встреченные формы, а также 
изложить соображения по поводу их генезиса.

Микроскопически пирит изучался в отраженном свете в полированных аншлифах 
и аншлифах-брикетах. Наиболее распространенные его формы представлены на микро
фотографиях (см. фототаблицу); их характеристика, кроме того, дополняется следую
щим кратким описанием.

1. Шаровидные образования, состоящие из отдельных, более или менее плотно 
расположенных зерен (фото 1) или значительно реже, из сферических тел (фото 2). 
Диаметр шаров от 2—3 до 20 мк; поперечные размеры составляющих их зерен около 
1,5—0,5 мк. Встречаются изолированно, но чаще образуют скопления: Некоторые фор
мы на срезе, перпендикулярном к наслоению, располагаются обычно в один ряд (фо
то 3) или образуют пары, соединенные тонкими перемычками (фото 4). На плоскости, 
параллельной наслоению, скопления имеют неправильную форму (фото 5).

Описанные образования часто располагаются в дисперсной массе мельчайших (не 
более 1,5 мк) зерен пирита, среди которых изредка встречаются такие же мелкие сфе
рические тела (фото 6, 7).

Шаровидные формы и окружающая их тонкозернистая пиритовая масса распро
странены очень широко и обычно приурочены к слойкам основной массы, а также кле
точным полостям фюзенизированных (фото 8) и •гелифицированных тканей.

2. Гроздьевидные образования, иногда с плотным ядром в центральной части. 
Форма их близка к овальной, размеры от 30 до 200 мк, поперечник ядра 15—20 мк. Они 
встречаются чаще всего изолированно друг от друга и только в основной массе (фо
то 9, 10).

3. Шаровидные образования диаметром 10—75 мк, окруженные концентрической 
оболочкой. Иногда несколько образований расположены рядом и имеют одну общую 
оболочку; последняя часто многослойна. Толщина оболочки от 2 до 7 мк. Находятся 
в однородной и аттритовой основной массе (фото М, 12, il3).
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Фиг. 1. Морфология выделений пирита в углях. Увеличения:
/ — 1300; 2 — 1600; 3 — 250; 4 — 800; 5 — 300; 6 — 300 ; 7 — 1000; 8 — 300; 9 — 100; /9 — 900; / / — 150;12 — 400; 13 — 100; 14 — 200; 15 — 100; 16 — 1800; 17 — 1200; 18 — 300; 19 — 500; 20 — 100- 21 — 1200;22 — 1000; 23 — 1300; 24 — 1400



4. Тела шаровидной или неправильной формы, состоящие из отдельных нитейг 
радиально отходящих от центральной зоны (фото 14, 15, 16). Иногда наблюдаются 
обрывки нитей (фото 17). Диаметр тел 100—150 мк, толщина нитей 1—2 мк. Встреча
ются в виде крупных линзовидных скоплений (желваки пирита).

5. Палочковидные формы с закругленными концами, слабо искривленные; толщина 
10—30, длина до нескольких сот микрон. Обычно находятся в основной массе 
уфото 18).

6. Палочковидные- формы размером от долей микрона до 1—2 мк. Образуют ско
пления в гелифицированных компонентах (фото 19).

7. Сплетение нитей толщиной 10—15 мк, образующих плотный изометричный клу
бок. Среди нитей встречаются шаровидные тела диаметром 12—20 мк (фото 20). При
урочены преимущественно к гелифицированным микрокомпонентам.

8. Сферические и овальные тела одиночные или образующие цепочки из 2—3 форм. 
Диаметр сфер 1—3 мк. Встречаются в гелифицированных фрагментах (фото 21, 22).

9. Образования неправильной формы, размером от 4 до 7 мк, состоящие из соеди
ненных друг с другом камер (фото 23, 24). Встречены в основной массе.

Приведенные микрофотографий и описания свидетельствуют о том, что своеоб
разная форма выделений пирита придает им довольно определенное морфологическое 
сходство с некоторыми группами микроорганизмов, являющихся обычными членами 
болотных фитоценозов:

Порядковый номер формы . 
по фототаблице у Сравнение

1—8, 19, 21—24 Бактерии
9—13, 18 Водоросли

14—17 Актиномицетьг
20 Аскомицеты

Указанное сходство позволяет думать, что вписанные образования являются псев- 
доморфно замещенными пиритом микроорганизмами, населявшими древний торфяник.

Приведенными формами не исчерпывается все их разнообразие, однако, вйжно 
отметить, что в некоторых случаях они составляют значительную часть всего сингене- 
тйчного пирита в угольном веществе.

Можно предположить, что жизнедеятельность и разложение микроорганизмов соз
дает в окружающей их зоне микролокальную, резко специфическую геохимическую 
обстановку, которая могла способствовать синтезу и осаждению сульфидов железа

Этот процесс, а также последующее отвердение сульфидного геля могли происхо
дить в диагенезе торфяной массы. Последующая кристаллизация сульфида во многих 
случаях, по-видимому, приводила к полной или частичной утрате свойственных микро
организмам ' очертаний и образованию типичных для пирита кристаллографических 
форм.

Ростовский-на-Дону
госунизерситет

Дата поступления 
22.Х 1965

1 В. О. К а л и н е н к о. Известия АН СССР. Сер. геол., № 1, 1952.
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ОПЫТ ИСПОЛЬЗОВАНИЯ ПЛОТНОСТИ КВАРЦА 
Д Л Я  ПАЛЕОГЕОГРАФИЧЕСКИХ РЕКОНСТРУКЦИЙ

(на примере меловых отложений Южной Прибалтики) 

М. я. КАЦ, В . £, КАЖДАЯ

В связи с изучением обломочных зерен кварца ранее уже подчеркивалось, что 
«подавляющее большинство классификационных схем страдает большой неопределен
ностью в разграничении отдельных типов кварца, отчего методика его количественного 
Л1зучения приобретает черты неизбежного субъективизма» (Кац, Шутов, 1963). С целью 
устранения этого недостатка был предложен объективный метод количественного ис
следования ассоциаций обломочного кварца путем измерения гистограмм распределе
ния зерен по плотности (методом подсчета на градиентной трубке) с последующим 
микроскопическим анализом образца, т. е. с минералогическим анализом причин, вы
зывающих полученное распределение. Это дало возможность характеризовать обло
мочный кварц данного генезиса статистическими характеристиками плотности и объ
яснить, какими свойствами зёрен кварца они обусловлены. С тех пор методика ис
следования плотности минералов в зернах значительно улучшена: уменьшены погреш
ности определения статистических характеристик плотности за счет измерения гисто
грамм методом подсчета на большем числе зерен и использования метода деления, что 
позволило значительно увеличить точность определения процентного состава данного 
типа зерен, составляющих малую примесь в образце (Кац, 1966).

Анализ плотности кварцев из меловых отложений Южной Прибалтики является 
продолжением начатых ранее работ по исследованию свойств терригенных существен
но кварцевых отложений с целью палеогеографических реконструкций, а также дета
лизации приуроченности различных типов зерен кварца к шкале плотности.

1. ОБЪЕКТ ИССЛЕДОВАНИЯ

Исследованы мономинеральные кварцевые пески из меловых отложений Южной 
Прибалтики (фиг. 1). Разрез мела здесь начинается толщей кварцево-глауконитовых 
слабо сцементированных песков и алевролитов альбского возраста (Далинкевичюс, 
1960; |Киенерюс|, 1960; Григялис, 1963). В районе Каунас — Калвария под толщей 
песков выделяются существенно кварцевые отложения, условно дельтового генезиса, 
возможно древнее альба (Григялис, 1963). Никаких фаунистических остатков в них 
обнаружить не удалось. В основании сеномана, как правило, залегает фос- 
фориторая плита или желваки фосфоритов. Пески, вмещающие фосфориты, слабо 
карбонатны. Там, где фосфоритов нет, отделить нижний мел от сеномана довольно 
трудно.

При отборе проб нами использован метод стратиграфических «срезов» (Шутов, 
1952). Он заключается в том, что сопоставляются между собой данные, относящиеся 

•к строго определенному стратиграфическому уровню. Такими уровнями в изученных 
породах явились: 1) контакт нижнемеловых и подстилающих пород; 2) кровля нижне
меловых отложений и подошва сеномана (изучались образцы из разрезов скважин, где 
в подошве сеномана имеется фосфоритовая плита). Образцы отбирались из керна сква
жин в перечисленных стратиграфических срезах.
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Фиг. 1. Схема распространения меновых отложений Южной При
балтики

1 — Янтарное (обр. 44, 46); 2 — Переславское (обр. 31); 3 — Апрелевка
(обр. 76); 4 — Нида (обр. 219); 5 — Жальгиряй (обр. 121, 116, 113, 115);
6— Поддубное (обр. 81, 88, 78, 79); 7 —Калвария (обр. 122, 128, 129, 130ф);
8—Гарлява (обр. 135); 9 —Каунас (обр. 500, 502, 503, 508, 513); 10 — Ужупис 
(обр. 21—у); 11— Илгай (обр. 164, 172,1172ф, 175, 175ф); 12 — Перлоя (обр.
(160, 160ф, 161); 13 —Таученис (обр. 196);ч4 — обн. р. Меркис, дер. Акмо (обр.
7— 2). Средний диаметр зерен (Md, см) для подошвы нижнемеловых 
отложений (результаты В. Каждая): / — 0,2—0,4; 2 — 0,1— 0,2; 3 — 0,01—0,1;4 — <0,01; 5 — современная граница распространения меловых отложений;6 — направление сноса материала

2. МЕТОДИКА ИССЛЕДОВАНИЯ

Методика состояла в применении совместного количественного метода исследова
ния кварцевых пород в гравитационном градиентном поле и под микроскопом.

Образцы меловых пород, представленные мономинеральными слабо сцементирован
ными песками и алевритами, отмывали от глинистой фракции и рассеивали на ситах. 
Для сопоставимости результатов измерений исследованию подвергалась присутствовав
шая во всех образцах фракция 0,2—0,25 мм, которую наиболее удобно исследовать по 
принятой нами методике. Анализировалась лишь легкая фракция (<2,89 г/см3), кото
рую предварительно выделяли в бромоформе. Полученный образец кипятили в течение 
'-'-'10 минут в 10%-ном растворе соляной кислоты, чтобы снять возможные инородные 
пленки с зерен кварца (окислы железа и др.). Затем образец исследовался на гравита
ционной градиентной трубке (Кац, 1966). Использовался прибор, в котором градиент 
температуры (х=1,25 град/см) поддерживался контактными термометрами. Рабочей 
жидкостью служила соответствующая смесь бромоформа и диметилформамида. 
В качестве репера плотности использовалось зерно кварца с плотностью 2,647 г/см3. Все 
измерения проводились после достижения зернами и репером (или реперами) своих 
равновесных уровней. Применялись следующие два метода исследования.

М е т о д  д е л е н и я .  Образец делили на восемь фракций по шкале плотности 
с интервалами Ар = 0,01 г/см3. Исходную навеску (^-500 мг) и каждую выделенную 
фракцию взвешивали на аналитических весах. Как правило, несколько процентов от 
исходной навески терялось в процессе деления. Самая тяжелая фракция имела плот
ность более 2,647 г/см3, так как в нее входили зерна, которые оказывались ниже репера 
о градиентной трубке. Однако систематический визуальный контроль в процессе деле
ния показал, что плотность таких зерен кварца практически никогда не превышала 
плотности репера больше чем на 0,01 г/см3. Поэтому для самой тяжелой фракции в рас
четах статистических характеристик плотности принимались пределы 2,647—2,657 г/см3. 
Самая легкая фракция имела плотность менее 2,587 г/см3. В подавляющем большинстве 
образцов зерен кварца с такой плотностью практически не было. В образцах 44, 46, а 
также 31 их было существенное количество. Однако более детально плотность этих 
зерен не исследовалась, так как результаты экспериментов и решаемые нами задачи 
этого не требовали. При расчетах статистических характеристик плотности кварца в 
этих трех образцах считалось, что зерна, плотности которых были менее 2,587 г/см3, 
лежат в интервале 2,577—2,587 г/см3.

В результате исследования на градиентной трубке образец делили на фракции в за
данных интервалах плотности и определяли вес каждой выделенной фракции. Все об
разцы исследовались идентично, в одних и тех же условиях. Однако этих данных еше 
недостаточно для того, чтобы построить гистограмму распределения зерен кварца по 
плотности: как правило, в легких фракциях практически каждого «мономинерального» 
образца обнаруживаются небольшие примеси зерен других минералов (полевых шпа- 
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тов, глауконита и пр.). Значительно реже обнаруживаются малые примеси других ми
нералов в самой тяжелой фракции (например, глуконит). После деления зерна каж
дой выделенной фракци анализировали микроскопически. При этом определяли: 
1) процент зерен кварца, полевых шпатов, глауконита и других минералов; 2) различ
ные типы зерен кварца в зависимости от характера газово-жидкостных и углистых 
включений в них, включений других минералов и др.; 3) процент зерен кварца с моза
ичной структурой; 4) процент зерен кварца с каемками регенерации; 5) степень ока- 
танности зерен и пр.

Количественные подсчеты под микроскопом при исследовании выделенных фракций 
значительно более эффективны (почти на два порядка) по сравнению с тем, когда под 
микроскопом исследуют весь исходный образец. Действительно, обычно в поле зрения 
микроскопа около сотни (или несколько сотен) зерен, и легко определить лишь те ком
поненты, которых в образце около одного процента. Но в ряде случаев интересующий 
компонент оказывается в одной или двух выделенных по шкале плотности фракциях, в 
которых сосредоточено менее одного процента исходного образца.

Из количественных результатов, полученных как на градиентной трубке, так и при 
микроскопическом анализе, определяют вес кварца в каждой выделенной фракции и 
строят весовую гистограмму распределения зерен кварца по плотности. По этим дан
ным обычным методом моментов определяют статистические характеристики плотностц 
данного образца: среднее значение плотности рСр; среднее квадратичное отклонение а; 
коэффициенты асимметрии А и эксцесса К, а также моду распределения Мо. Каждая 
из этих характеристик является независимым параметром плотности. Контрольные 
опыты (многократное деление одного и того же образца кварца) показали, что в ме
тодике деления с вероятностью 95% погрешности определения статистических харак
теристик плотности можно оценить следующими цифрами: Дрср^0,001 г/см3\ 
ДМо^0,001 г/см3\ Д а/а^10% ; ДЛ/4^25% ; А К /К ^30%.

М е т о д  п о д с ч е т а .  Методом подсчета числа зерен на каждом сантиметре длины 
трубки (интервал группировки в наших экспериментах был соответственно 0,0032 г/см3) 
определяют гистограмму распределения зерен по плотности. Шкала плотности вдоль 
трубки при данных условиях эксперимента определялась заранее. В качестве нулевой 
точки шкалы принималось равновесное положение репера плотности. Опыт работы по
казал, что при диаметре измерительной трубки 1 см можно достаточно хорошо под
считать на 1 см длины ^-20 зерен. Учитывая результаты измерения гистограмм распре
деления многих природных кварцевых песков, термический коэффициент объемного 
расширения рабочей жидкости и градиент температуры, было установлено, что надеж
но сосчитать число зерен на каждом сантиметре длины трубки можно при условии, что 
в прибор введено не более 70 зерен. В действительности в каждом эксперименте изме
рялось около 60 зерен данного образца. Каждый образец измерялся от двух до четы
рех раз. Соответственно гистограмма распределения зерен по плотности получалась 
примерно по 100—200 зернам данного образца. По гистограмме рассчитывались сред
нее значение плотности рср, мода распределения Мо и среднее квадратичное отклоне
ние а. Контрольные опыты показали, что с вероятностью ^90%  погрешности опреде
ления этих статистических характеристик не превышают следующих цифр: 
Арср^0,001 г/см3; ДМо^0,001 г/см3\ Да./а^ 10%. Характеристики, зависящие от 3-го и 
4-го моментов, в этом методе не рассчитывались.

3. ИСПОЛЬЗОВАНИЕ СТАТИСТИЧЕСКИХ ХАРАКТЕРИСТИК 
ПЛОТНОСТИ КВАРЦЕВ ДЛЯ ПАЛЕОГЕОГРАФИЧЕСКИХ РЕКОНСТРУКЦИЙ

Неоднократно отмечалось, что плотность минералов, в частности, кварцев, зависит 
от их генезиса, и статистические характеристики плотности кварца свидетельствуют о 
его генезисе значительно больше, чем средняя плотность (Кац, Шутов, 1963; Кац, 
Муравьев, 1966; Кравцов и др., 1960; Mykolajewyez, Kalmajs, Smokula, 1964; Кац, 1966). 
Совместный метод исследования кварцев в гравитационной градиентной трубке и под 
микроскопом позволяет не только измерять распределение зерен кварца по плотности, 
но и устанавливать какими факторами оно обусловлено. В табл. 1 приведены резуль
таты, полученные методом деления.

Приведенные ниже статистические характеристики плотности кварцев рассчитаны 
по весу кварца в каждой фракции данного образца, указанного в этой таблице. 
В принципе сопоставлять плотности различных образцов можно и по сопоставлению 
соответствующих цифр в табл. 1. Однако обработка их методами математической ста
тистики позволяет сравнивать плотности разных образцов по статистическим харак
теристикам, которые являются итоговыми параметрами' всего распределения в целом и 
имеют определенный физический смысл (табл. 2):рср— средняя плотность; Мо — та 
плотность, при которой наблюдается максимум в распределении; о — характеризует 
разброс зерен по шкале плотности, например от среднего значения; А — степень асим
метричности распределения, причем А > 0 или Л<0 в зависимости от того, вытянуто 
ли распределение соответственно в сторону больших или малых плотностей; К — ха
рактеризует отличие крутизны распределения от крутизны нормального распределения, 
причем К>0 или К<0 в зависимости от того, будет ли крутизна распределения больше 
или меньше, чем у нормального распределения. Распределение, обусловленное лишь
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Плотность, характер включений и весовой процент различных типов зерен кварца
______________________________(фракция 0,2—0,25 мм)_____________________

Интервалы
Фракции,

\тг—— ~
Весовой процент данного типа зерен кварца в исходных образцах

выделенные
плотности в данных ин- urlt подошва Сг:t, кровля Сг2 cm, подошва
Др, г/см3 тервалах

плотности * 500 508 502 21-У 46 219 121 31 76 88 503 164 7 -2 44 81 116 128 161 129 130ф 160 160ф

<2,587 I _ _ _ 7,0 1,82 0,02 0,2 19,4 0,17 0,09 0,06
2,587—2,597 II о,с,е 0,12 — 0, С4 1,8 0,2 0,02 0,13 — — 0,08 0,09 0,07 6,07 0,19 0,03 — 0,04 — 0,3 0,14 0,02
2,597—2,607 III 0,6 0,4 0,2 0,56 5,1 0,4 0,6 0,02 0,07 0,12 0,5 0,53 1,0 13,6 0,19 0,42 0,02 0,04 — 1,1 0,94 0,8
2,607-2,617 IV 1,2 0,72 0,83 0,64 9,6 1,5 1,2 0,85 0,07 0,66 1,7 1,99 1,8 11,0 0,3 1,5 0,6 1,5 0,3 0,3 1,6 3,1
2,617—2,627 V 3,5 2,4 4,7 2,7 18,4 5,8 4,45 2,72 2,0 5,3 5,9 5,53 6,2 14,9 2,9 3,53 2,7 2,2 2,8 8,5 7,9 10,1
2,627—2,637 VI 13,2 11,7 13,2 13,8 38,8 23,0 33,0 19,7 5,0 15,6 20,6 21,8 22,7 21,1 23,7 15,3 9,7 26,1 12,2 32,9 20,5 22,6
2,637-2,647 VII 77,3 81Д 78,7 78,7 19,4 68,6 60,0 73,8 84,9 75,1 70,0 69,8 67,4 13,6 64,7 76,6 80,8 68,5 79,7 56,5 68,3 62,9

>2.647 VIII 4,1 2,9 2,4 3,46 0,01 0,7 0,7 0,9 8,0 2,2 1,3 0,04* 0,9 0 ,3 . «,0 2,‘4 6,2 1,6 5,0 0,4 0,6 0,5
* Различные типы зерен кварца и наличие других минералов в выделенных фракциях:

I. Полевые шпаты; агрегатные зерна; глауконит (обр. 500, 502, 508, 219, 21-у, 121, 76, 503, 7—2, 81, 128, 130ф, 160 160ф). Кварц полупрозрачный, часто с регенераци
онной каемкой (обр. 46, 44, 31). Полевые шпаты; кварц прозрачный с крупными включениями углистого органического вещества и пузырьков жидкости и газа 
(обр. 88, 129, 161, 116).

И. Кварц полупрозрачный почти непрозрачный, часто с регенерационной каемкой и мозаичной структурой (обр. группы А). Кварц полупрозрачный, иногда встречаются 
зерна с мозаичной структурой, редко — с каемкой регенерации (обр. группы В).

III. Кварц полупрозрачный, и прозрачный с крупными включениями углистого органического вещества, многие зерна глауконитизированы, мозаичной структуры; 
редко с каемкой регенерации (обр. группы В).

IV. Кварц полупрозрачный, многие зерна с мозаичной структурной (обр. группы А). Кварц полупрозрачный и прозрачный с крупными включениями углистого ор
ганического вещества, пузырьков жидкости и газа; значительная часть зерен глауконитизирована; многие зерна с мозаичной структурой (обр. группы В).

V. Кварц полупрозрачный, часть зерна с мозаичной структурой (обр. группы А). Кварц прозрачный с небольшим количеством точечных включений, многие зерна гла
уконитизированы; редко встречаются зерна мозаичной структуры; ед. зерна — с регенерационной камкой (обр. группы В).

VI. Кварц полупрозрачный, редко прозрачный с включениями мелких кристалликов турмалина и циркона (обр. группы А). Кварц прозрачный с редкими включениями 
мелких кристалликов турмалина, рутила, циркона; наибольшее количество полупрозрачных зерен с точечными углистыми включениями (обр. группы В).

VII. Кварц прозрачный с редкими включениями мелких кристалликов циркона, рутила, турмалина, пирита (все образцы).
VIII. Кварц прозрачный с включениями крупных кристалликов граната, циркона, рутила, турмалина, пирита (все образцы). Образцы группы А: 44, 46, 31, 76; 

в группу В входят все остальные исследованные образцы.



Т а б л и ц а  2

Статистические характеристики плотности кварца
(фракция 0,2—0,25 мм)

Номера скважин или обнажений и образцов с̂р* г1СЛ*3 Мо, г/см3 а, г/см* А К

П одош ва ниж немеловых от лож ений
Скважина 1 (обр. 46) 2,6268 2,633, 0,0136 - 1 ,2 1,0

» 2 (обр. 31) 2 ,6388 2,6410 0,0081 —3,6 16,6
» 3 (обр. 76) 2 ,6402 2,6423 0,0062 - 1 ,1 5,8
» 4 (обр. 219) 2,638j 2,6413 0,0072 —1,6 3,4
» 5 (обр. 121) 2 ,6372 2,6413 0,0076 - 1 ,4 3,4
» 6 (обр. 88) 2 ,639ч 2,642, 0,0072 —1,6 4,2
» 7 (обр. 122) 2,641*! 2,6434 0,0061 — —
» 8 (обр. 135) 2,6414 2,644, 0,0055 — —
» 9 (обр. 503) 2„6404 2,6416 0,0071 - 1 ,7 4,0
» 11 (обр. 164) 2,6378 2,641, 0,0088 - 2 ,2 7,5

Обн. 14 (обр. 7—2) 2,6372 2,641, 0,0077 —1,8 4,0
К р о вл я  ниж немеловых от лож ений

Скважина 1 (обр, 44) 2,6135 2,6316 0,0210 - 0 ,2 1
» 5 (обр. 116) 2 ,6392 2,6393 0,0075 - 2 ,3 9
» 6 (обр. 81) 2 ,639в 2,6412 0,0072 - 1 ,1 4,5
» 7 (обр. 128) 2 ,6409 2,641, 0,0061 - 1 ,5 4,7
» 12 (обр. 161) 2,6387 2,640, 0,0070 - 1 ,7 6,4

П одош ва сеномана
Скважина 6 (обр. 78) 2 ,6340 2,639„ 0,0089 — —

» 5 (обр, ИЗ) 2 ,6384 2,641, 0,0068 — —
» 7 (обр. 129) 2 ,6408 2,6428 0,0060 — —
» И  (обр. 172) 2,639б 2,643, 0,0067 — —
» 12 (обр. 160) 2,6400 2,641, 0,0059 — —

» 13 (обр. 196) 2,6382 2,643, 0,0066 — —
П р и м е ч а н и я .  Для величин РСр, Мо и о кварцев из подошвы нижнемеловых отложений приведены 

средние значения результатов измерений методом взвешивания и подсчета, а для величин А и К  — резуль - 
таты измерений методом взвешивания. Для кварцев из кровли нижнемеловых отложений приведены резуль* 
таты измерений методом взвешивания. Для кварцев из подошвы сеномана приведены результаты измерений 
методом подсчета (табл. 1; фиг. 1,3, 7 и 8). Результаты измерений обоими методами лежат в пределах погреш
ностей. Образцы кварца 122, скв. 7 и 135, скв. 8 исследовались также дважды, но лишь методом подсчета 
из-за отсутствия необходимого количества образца.

нами, с равной вероятностью либо увеличивающие, либо уменьшающие плотность зер
на, будет нормальным распределением, для которого Л = 0 и К —0.

А н а л и з  статистических характ ерист ик плотности к в а р ц е в  и з п о д о ш вы  ниж него м ела  
Ю ж ной П рибалт ики. Исследованы* кварцы из десяти скважин и одного обнажения по
дошвы нижнего мела (см. табл. 2, фиг. 1, 2, 3). Различия статистических характеристик

то Янтарное Жальгирей Нида
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46 121

■ Л
219

Переславское Япрелевна
31 - 76
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Поддубное Каунас Илгай р Мерные
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Фиг. 2. Гистограммы распределения по плотности зерен кварца (фр. 0,2— 
0,25 мм) из подошвы нижнемеловых отложений 9
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кварцев, взятых из разных районов Южной Прибалтики этого горизонта, существенны, 
они выходят за пределы погрешностей измерений. Результаты экспериментов позволя
ют построить изолинии для величин рСр, Мо, а, А 
кварцев рассматриваемого горизонта (см. фиг. 3).

Калининград
Вильнюс

Средняя плот ност ь р Ср 3 г/см 3

Калининград

Мода распределения мо, г/см3

□
'Вильнюс

•3
Калининград
Среднее квадратичное 

отклонение сг, г/см3
Вильнюс

и /С, характеризующих плотность 
При сравнении этих карт с кар

той распределения медиан
ного размера зерен (см. 
фиг. 1) по площади бассей
на видно, что фациальный 
профиль бассейна по тем и 
другим данным в общих чер
тах одинаков. Более того, иэ 
карт изолиний рср, Мо и cf 
видно, что имеются два уча
стка со сближенными изо
линиями: в районе Янтарно
го и Каунаса. Видимо, это 
вызвано тем, что через эти 
районы шел наиболее силь
ный привнос терригенного 
материала в бассейн. Ана
логичный же вывод относи
тельно привноса терригенно
го материала через район 
Янтарного следует и из карт 
изолиний для коэффициен
тов ассиметрии А и эксцесс а- 
К (см. фиг. 3). Привнос че
рез район Каунаса по изо
линиям А и К не фиксирует
ся. Однако это обусловлено, 
по-видимому, лишь недоста
точностью эксперименталь^ 
ных данных.

Из приведенных резуль
татов экспериментов (см. 
фиг. 1 и 3) видно, что ста
тистические характеристики 
плотности кварцев действи
тельно можно использовать 
для палеогеографических ре
конструкций: в более глубо
ких частях бассейна породы, 
из которых взяты образцы 
кварца, более сортирован
ные, более отмытые. Иными 
словами, чем больше @Ср, 
Мо, А и К и чем меньше or, 
тем сильнее породы, из ко
торых взяты образцы квар
ца, тяготеют к более глубо
ководной части бассейна и 
наоборот. Этот вывод под
тверждает также и анализ 
окатанности зерен. Напри
мер, зерна, кварца из скв. 
Янтарное (обр. 46) значи
тельно менее окатаны, чем 
зерна кварца в образцах из 
центральной части бассейна 
(фиг. 4 и 5).

Все рассматриваемые 
образцы кварца имеют ги
стограммы с отрицательной 
асимметрией А и положи
тельным эксцессом К (см. 
табл. 2). Такая картина со
ответствует установленной 
ранее закономерности для'

асимметрии и эксцесса гистограмм распределения зерен по плотности природных квар
цев различного генезиса (Кац, 1966). Однако обращает на себя 'внимание, что значе
ния А и К для образца 31 резко отличны от соответствующих значений для других рас
сматриваемых нами образцов кварца (см. фиг. 3). Эти характеристики, зависящие-

Калининград 

Коэффициент асимметрии, Д
и Вильнюс 

1>6

и ВильнюсКалининград 

Коэффициент эксцессаt К

Фиг. 3. Изолинии статистических характеристик плотно
сти кварца (фр. 0,2—0,25 мм) из подошвы нижнемеловых 
отложений: для средней плотности рср, моды распреде
ления Мо и среднего квадратичного отклонения а через 
0,001 г/см3, а в районе скважин 1 и 2 через 0,002 г/см3; 
для коэффициента асимметрии через 0,2, а в районе 
скважины 1 и 2 через 0,4; для коэффициента эксцесса К 
через 1, а в районе скважин 1 и 2 через 3 (см. табл. 2). 
Стрелками указаны предполагаемые направления сноса
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соответственно от третьего и четвертого моментов распределений, особенно чувствитель
ны к небольшим «инородным» приМесям зерен кварца с резко отличной плотностью. Со
поставление гистограмм распределения образцов 46 и 31 (см. фиг. 2), географическое 
расположение 1-й и 2-й скважин и знак отличия величин А и К для образца 31, по 
сравнению с другими рассматриваемыми образцами (см. фиг. 1, 3), дают основание

Фиг. 4. Микрофотографии фракций зерен кварца, выделенных из 
обр. 44 (скв. Янтарное) в различных интервалах плотности AQ, 
г/см3: а — <2,587; 6 — 2,587—2,597; в — 2,597—2,607; г — 2,607— 
2,617; д — 2,617—2,627; г — 2,627—2,637; ж — 2,637—2,647; з — >  

>2,647. Увел. 96

предположить, что в образце кварца 31 имеется примесь кварца из образца 46 вслед
ствие лривноса в бассейн в районе Янтарного. За счет этого больше всего, естественно, 
должно было увеличиться процентное содержание именно самых легких зерен кварца 
образца 31, что мы и наблюдаем.

Анализ статистических характеристик плотности кварца из кровли нижнего мела. 
Из кровли нижнего мела был исследован кварц лишь 5 скважин (фиг. 6, 7, см. фиг. 1) 
методом деления. Как уже указывалось выше, для образца 44 достаточно надежно из
мерены лишь верхний предел величины рср и нижний предел величины а. Экспе
риментальных данных недостаточно дл* построения надежных карт изолиний даже
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этих статистических характеристик плотности кварцев из кровли нижнего мела. По ним 
можно лишь высказать предположение о вероятном направлении соответствующих изо* 
линий (см. фиг. 7). Необходимо подчеркнуть, что полученные значения рСр, Мо и а 
для кварцев из кровли нижнего мела не противоречат соответствующим изолиниям для

Фиг. 5. Микрофотографии выделенных фракций зерен кварца из 
обр. 7—2 (обн. р. Меркис) в различных интервалах плотности Др, 
г/см3; а — 2,597—2,607; 6 — 2,607—2,617; в — 2,617—2,627; г — 

2,627—2,637; 6 — 2,637—2,647; е — >2,647. Увел. %

кварцев из подошвы нижнего мела (см. фиг. 3). Из указанного выше следует, что ни 
область питания, ни характер бассейна в течение нижнемеловой эпохи, по-видимому, 
существенно не менялись. Однако отмечается несколько худшая окатанность кварца

100 Янтарное Жальгирей Поддубное Налбария Перлоя
** И 81 - 128 161
its o - -
§«о
3 0 ___- г ___ =г

2,59 2JB2 2,65 2J59 2,62 2,65 2,59 2,62 2,65
П л о т н о  c m

2,59 2,62 2,65 2,59 2,62 2,65
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Фиг. 6. Гистограммы распределения по плотности зерен кварца (фр. 0,2— 
0,25 мм) из кровли нижнемеловых отложений

в образцах из кровли нижнемеловых отложений по сравнению с кварцем из подошвы 
в тех же скважинах. Видимо, те же причины обусловили существенное отличие стати
стических характеристик плотности кварца для образцов 46 и 44. Например, средняя 
плотность уменьшается соответственно от 2,625 до 2,613 г/см3. Рассматриваемые образ
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цы кварца, как и описанные выше, 
имеют гистограммы с отрицательной 
асимметрией и положительным экс
цессом (см. табл. 2). По этим харак
теристикам несколько выделяется из 
остальных образец 116, что может 
быть связано с локальным привносом 
дополнительного материала, в том 
числе и кварца.

Анализ статистических характери
стик плотности кварца нижнемеловых 
отложений проблематичного генезиса. 
В табл. 3 приведены статистические 
характеристики плотности кварца 
нижнемеловых отложений проблема
тичного генезиса (всего 4 образца: 
500, 502, 508, 21-У), а также для срав
нения обр. 503, взятого из той же 
скважины (район Каунаса), но из по
дошвы альбских отложений. Значения 
соответствующих статистических ха
рактеристик плотности кварца всех 
образцов находятся в пределах по
грешности измерений. Изучение плот
ности кварца не дает оснований 
утверждать о неидентичности 
условий образования изученных 
кварцев по сравнению с кварцем 
из лежащих выше нижнемеловых 
пород.

Анализ статистических характери
стик плотности кварца сеномана. Из 
подошвы сеноманских отложений ме
тодом подсчета изучено 6 образцов 
кварца (фиг. 8, см. фиг. 1). Этих 
экспериментальных данных также не
достаточно для построения надежных 
карт изолиний статистических харак
теристик плотности кварцев данного 
горизонта: по ним можно лишь вы
сказать предположения о вероятном 
направлении изолиний (см. фиг. 8) и 
отметить, что значения рСр Мо и о 
для плотности кварцев сеномана не 
противоречат соответствующим изо
линиям для кварцев подошвы ниж
него мела ;(см. фиг. 3).

Следует подчеркнуть, что сред
няя плотность и среднее квадратич
ное отклонение для обр. 78 сущест
венно отличаются от соответствую
щих характеристик для кварцев из 
той же скважины Поддубное, но из 
более низких горизонтов (обр. 88 и 
81). Это может быть связано с по
степенным изменением условий на
копления осадков в этом районе от  
более глубоководных в нижних го
ризонтах к менее глубоководным з 
сеномане.

Сравнение статистических харак
теристик плотности кварцев из фос
форитов и вмещающих сеноманских 
песков. Сравнительное изучение плот
ности кварца из фосфоритов и вме
щающих пород методом подсчета 
проведено по 5 скважинам (табл. 4). 
Статистические характеристики плот
ности обоих образцов кварца из 
каждой скважины отличаются 
лишь в пределах погрешности из
мерений.

Каунас

Калининград N4<*V/> у7/ 

Средняя плотность pĉ i г/см3

ф  Вильнюс

' Калининград
(ь Каунас

/
Мода распределения Мо, г/см3

ж. 5

/ч Вильнюс
/ i

Калининград

Среднее квадратичное, 
от клонение г/см3

Фиг. 7. Предполагаемые изолинии статисти
ческих характеристик плотности кварца 
(фр. 0,2—0,25 мм) из кровли нижнемеловых 
отложений: для средней плотности дср че
рез 0,001 г/см3, а в районе скважины 1 — 
через 0,004 г/см3\ для моды распределения 
Мо — через 0,001 г/см3\ для среднего квад
ратичного отклонения о через 0,001 г/см3, 
а в районе скважины 1 — через 0,002 г/см3 

(см. табл. 2)

«\
| \

Каунас
Калининград „ ф . . й ZJ „

^  W  Вимнюс
Средняя п ло тн о с ть  рср  г/см3 7 £

с

Калининград
Оэ Каунас

Вильнюс у
7 Sy?tV "ууул

Мода распределения Мо г/см3 / / /Л ?  
\5

0э Каунас
Калининград

Среднее квадратичноепробУ 
отклонение сг г/см3 11 От

Вильнюс

Фиг. 8. Предполагаемые изолинии стати
стических характеристик плотности кварца 
(фр. 0,2—0,25 мм) из подошвы сеномана; 
для средней плотности рср, моды распреде

ления Мо и среднего квадратичного откло
нения о через 0,001 г/см3 (см. табл. 2)
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Статистические характеристики плотности кварца нижнемеловых отложений 
проблематичного генезиса

(исследованы методом деления)

Т а б л и ц а  3

образца Р Ср ,  г/см1 * 3 Мо,г/см3 а, г/см3 Л К

500 2,6397 2,6417 0 ,0074 — 2 ,0 6 ,7
508 2,6401 2,6417 0 ,0067 - 2 , 3 9 ,7
502 2,6397 2,6417 0,0068 — 1 ,7 4 ,5
21-У 2,6399 2,6416 0,0068 - 2 , 1 8 ,0
503 2,6409 2,6412 0,0079 - 1 , 7 3 ,9

Т а б л и ц а  4
Статистические характеристики плотности кварца из сеноманских фосфоритов

и вмещающих пород
(исследованы методом подсчета)

Счважина, образец Vcp* с/см3 Мо, г/см3 а, г/см3

Поддубное, песок, 78 2,6350 2,6398 0,0089
» фосфорит, 79ф 2,6376 2,6393 0,0070

Жальгирей, песок, 113 *2,6384 2,6417 0,0068
» фосфорит, 115ф '2,6378 2,6432 0,0082

Калвария, песок, 129 2,6408 2,6425 0,0060
» фосфорит, 130ф 2,6414 2,6422 0,0063

Илгай, песок, 172 2,6393 2,6435 0,0067
» фосфорит, 172ф 2,6387 2,6433 0,0067

Перлоя, песок, 160 2,6399 2,6416 0,0059
» фосфорит, 160ф 2,6393 2,6431 0,0076

4. АНАЛИЗ ПРИУРОЧЕННОСТИ РАЗЛИЧНЫХ ТИПОВ ЗЕРЕН КВАРЦА 
К ШКАЛЕ ПЛОТНОСТИ

Как известно, практически в любом мономинеральном образце имеются различные 
типы зерен, имеющих существенно различные плотности и обусловливающих распреде
ление зерен по плотности (Кац, 1966). Интересно выяснить приуроченность к шкале 
плотности данного типа зерен кварца, т. е. выяснить, в какой области шкалы плотности

9 1
Фиг. 9. Приуроченность к шкале плот
ности зерен кварца с мозаичной 

структурой (см. табл. 5)
1 — число образцов, в которых обнаружены 
зерна кварца мозаичной структуры в дан
ном узком интервале плотности (А Р— 
=0,01 г/см3); 2 — процент кварца мозаичной 
структуры в данном узком интервале (AiP= 
= 0,01 г/см3) по отношению ко всему квар
цу мозаичной структуры, обнаруженному 

во всех исследованных образцах

наиболее вероятна встреча данного типа зерен кварца. Качественно это видно из 
табл. 1. Количественно это можно оценить из результатов исследования данного образ
ца в гравитационной градиентной трубке и под микроскопом.

Ниже приводится анализ всех результатов экспериментов с кварцами Южной При
балтики для «следующих типов зерен: 1) зерен с мозаичной структурой; 2) зерен с ре
генерационной каемкой; 3) зерен с углистыми и газово-жидкостными включениями; 
4) зерен с включениями тяжелых минералов (пирита, циркона, рутила, граната, тур
малина, биотита); 5) глауконитизированных зерен; 6) микроскопически чистых зерен.

•Зерна кварца с мозаичной структурой в наибольшем количестве встречаются в ин
тервале плотности —-2,617—2,637 г/см3 (табл. 5; фиг. 9) *; в более легких фракциях

1 Погрешность указанных весовых процентов определяется погрешностью опреде
ления веса выделенных фракций в заданных пределах плотности и погрешностью при
подсчете зерен под микроскопом. Малые значения процентов часто справедливы лишь 
с точностью до множителя в несколько единиц.
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Т а б л и ц а  5
Приуроченность к шкале плотности зерен кварца с мозаичной структурой и регенерационной каемкой

(обработаны все образцы, указанные в таблице 1)

Интервалы 
плотности 
Др, г!см?

Номер образца и весовой процент кьарца с мозаичной струк
турой по отношению к весу исходного образца

Коли
чество
образ

цов

Средний 
Бесовой 

процент по 
образцам

Номер образца и Бесовой процент кварца с регенерацион
ной каемкой по отношению к весу исходного образца

Коли
чество
образ

цов

Средний 
весовой . 

процент по 
образцамподошва, Crt | кровля, Сг4 Сг2 cm подошва Сгх кровля Crt Cr2 cm

<2,587 508 (—0,02) 
46 (—0,01)

— — 2 0,02 7 -2  (-0 ,1 ) 
31 (-1 ,3 ) 

164 (-0 ,22)

— — 3 0,5

2,587—2,597 121 (-0 ,01) 
219 (-0,01) 

7 -2  (-0,01) 
31 (-0,01) 
46 (-0,01)

44 (~0,3) 130ф (-0 ,1 ) - 7 0,07 31 (—0,01) 160 (-0 ,1 ) 2 0,05

2,597—2,607

121 (-0 ,03) 
219 (-0 ,1 )

7—2 (-0 ,3 ) 
164 (-0 ,01) 
31 (—0,01) 
46 (—0,01)

116 (—0,01) 
44 (—0,7)

130ф (—0,3) 
160ф (-0 ,2 )

10 0,15

503 (-0,05) 
164 (-0,01)
31 (-0 ,01) — — 3 0,02

2,607—2,617

508 (-0,01) 
21—У (-0 ,1 ) 

219 (-0 ,8 )
7—2 (-0 ,7 ) 
164 (-0 ,1 ) 
31 (-0 ,2 ) 
46 (-0 ,1 ) 
76 (-0,01)

116 (—0,01) 130ф (-0,01) 
160 (-0,01) 
160ф (-1 ,5 )

12 0,3

503 (-0 ,1 ) 
76 (-0,01) 
46 (-0,05)

128 (—0,01)

4 0,04

2,617—2,627

121 (■—-0,02) 
219 (-1 ,0 )

7 -2  (—1,0) 
31 (—0,1) 
46 (-0 ,1 ) 
76 (—0,1)

161 (-0,02) 
44 (-1 ,0 )

116 (-0,15)

160 (—3,0) 
160ф (—3,5)
130ф (-0 ,04) 12 0,84

121 (-0,03) 
76 (0,01)

123 (-0 ,01) 160ф (—0,1) 
129 (—0,03) 

130ф (—0,04)
6

0,04



Т
аб

л
и

ц
а 

5 
(п

ро
до

лж
ен

ие
)

*
и в интервале — 2,637—2,647 г/см? встре
чаются в значительно меньших количествах. 
При плотности >2,647 г/сж3 они совсем не 
обнаружены. В подошве нижнемеловых от
ложений наибольшее количество таких зерен 
встречается в интервале — 2,627—2,647 г/сж3* 
а в отложениях из подошвы сеномана — н 
интервале -2 ,617—2,627 г/сж3. Сопоставле
ние данных табл. 5 с изолиниями фиг. 3 и 7 
показывает, что зерна с мозаичной струк
турой приурочены, в основном, к более мел
ководным фациям. Видимо, отсутствие их 
в более глубоководных фациях объясняется 
разрушением таких зерен в процессе тран
спортировки. В изученных образцах кварца 
зерна с мозаичной структурой составляют 
лишь от сотой доли процента до нескольких 
процентов.

Зерна кварца с регенерационной каем- 
кой встречаются в небольших количествах 
(от — 0,01 % до ~  1 и/о) в интервале плот
ности, —2,587— 2,637 г/сж3.

Какой-либо твердой приуроченности к 
определенным стратиграфическим горизон
там зерен с мозаичной структурой и с каем
кой регенерации не наблюдается.

Зерна кварца с углистыми и газово
жидкостными включениями. Изучение выде
ленных фракций кварца под микроскопом 
позволило установить, что большая часть зе
рен содержит точечные углистые включения* 
определяющие прозрачность кварца. Наи
менее прозрачные зерна из-за обилия 
мелких 'включений попадают в более 
легкие фракции кварца (<2,607 г/сж3). 
Чем чище зерно, тем, как правило, оно 
«тяжелее».

В интервале плотности —2,607— 
2,637 г/сж3 точечные углистые включения 
беспорядочно рассеяны, а иногда образуют 
точечно-струйчатые включения. В кварце с 
плотностью —2,637—2,647 г/сж3 только от
дельные зерна несут небольшое количество 
мелких углистых включений. В легкие фрак: 
ции попадают и прозрачные зерна, но в них 
в тех или иных количествах присутствуют 
газово-жидкостные включения и крупные 

. включения углистого органического ве
щества. Такие зерна кварца, как прави
ло, имеют плотность <2,617, редко до 
— 2,627 г/сж3.

Зерна кварца с включениями тяжелых 
минералов. Наличие в кварце включений 
кристалликов циркона, турмалина, рутила,, 
граната, биотита, пирита отмечается в бо
лее «тяжелых» фракциях. Так, в кварцевых 
зернах с плотностью —2,627—2,647 г/сж3 
отмечается некоторое количество зерен, не
сущих кристаллики этих минералов. Причем,

I как правило, количество таких зерен неве
лико; в зернах с малой плотностью включе
но малое количество инородных кристалли
ков малого размера; с увеличением плотно
сти растет как их количество, так и размер. 
Наибольшее количество зерен кварца с 
включениями указанных минералов и наи
больший размер самих включений встреча
ются во фракции с плотностью>2,647 г/сж3. 
Можно сказать, что подавляющее большин
ство кварцевых зерен этой фракции имеют 
включения более тяжелых минералов.
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Глауконитизированные зерна. Встречаются в интервале плотности ^  2,627 г/см6» 
Глауконит часто заполняет трещинки в зернах кварца.

Зерна кварца микроскопически наиболее чистые. Наибольшее количество их в 
интервале плотности 2,637—2,647 г/см3. Встречаются также в интервале 2,647— 
2,657 г/см3. В интервале плотности 2,637—2,647 г/см3 во всех изученных кварцах 
находятся наиболее чистые зерна данного образца (в этом интервале сосредоточена 
часто ^ 7 0 —80% кварца). Таким образом, настоящие эксперименты подтверждают 
закономерность, установленную при исследовании многих кварцев различного генези
са (Кац, Шутов, 1963; Кац, Муравьев, 1966).

Несколько замечаний о плотности разных типов зерен кварца. 1. Образцы квар
ца из западной части (скв. Янтарное, Переславское, Апрелевка) более загрязнены по 
сравнению с кварцами других частей исследованного региона (см. табл. 1). Особен
но отчетливо это видно во фракциях с плотностями >2,597 г/см3 (см. фиг. 4, 5).

2. Как и следовало ожидать, для зерен с дефектами структуры, зерна кварца 
с мозаичной структурой имеют существенно меньшую плотность (от одной до не
скольких сотых!) по сравнению с микроскопически чистыми зернами кварца. Концен
трация таких зерен имеет одномодальное распределение по плотности (см. фиг. 9).

3. Зерна кварца с каемкой регенерации также имеют меньшую плотность, чем 
микроскопически чистые зерна (от одной до нескольких сотых). Это может быть 
обусловлено либо свойствами границы зерно — включение (например, пустотами), 
либо дефектами структуры самого кварца в регенерационной каемке. Однако толька 
второй причиной такой эффект объяснить затруднительно. По-видимому, играют роль 
сбе причины. Имеющийся экспериментальный материал еще недостаточен для суж
дения о характере распределения таких зерен по плотности.

4. Плотность глауконитизированных зерен кварца также меньше, чем микроско
пически чистых (плотность глауконита 2,2—2,8 г/см3). Поскольку глауконитизация 
идет часто по трещинкам в зернах, то, по^видимому, в таких зернах есть и полные 
трещинки.

Анализ приуроченности различных типов зерен кварца к шкале плотности дета
лизирует, за счет каких свойств зерен мы получаем ту или иную гистограмму рас
пределения зерен по плотности (см. табл. 1). Из этих результатов следует, что 
наборы типов зерен всех изученных образцов кварца в данном интервале плотности 
очень близки между собой. Иными словами, различные образцы кварца отличаются,, 
в основном, процентным составом зерен в данной области плотности, а не различием 
в них типов зерен в соответствии с более ранними исследованиями (Кац, Шутов, 
1963).

Проведенные исследования мономинеральных кварцевых пород Южной Прибал
тики, а также кварцев из других регионов — первые шаги в объективной характери
стике обломочного кварца. Вероятно, такие же типы зерен кварца будут и в других, 
песках и песчаниках Русской платформы.
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Интересная и очень нужная статья Н. А. Лисицыной содержит ряд положений, 
являющихся, с нашей точки зрения, неприемлемыми или требующими уточнения. Во- 
первых, фактический материал, на который опирается в своих выводах автор, явно 
недостаточен или имеет ошибки. Так, в статье приводится таблица химических анали
зов по десяти разрезам амфиболитов (исходных пород) и в то же время нет таблицы 
химических анализов для коры выветривания этих амфиболитов. Автор ограничивается 
лишь выборочными цифрами анализов, да несколькими диаграмами по Na, Ti, Си, S, 
Р, Mg, Fe", Mn, Со, Zn, что далеко не является представительным. Конечно, автор во
лен в подборе материала, но мы полагаем, что в методической статье следовало дать 
читателю для обозрения весь исходный материал.

Обращает на себя внимание также то обстоятельство, что по коре выветривания 
автор оперирует лишь одним «типичным» разрезом (против десяти разрезов по корен
ным амфиболитам). Табл. 3 химических анализов амфиболитов весьма интересная, изо
билующая множеством резких колебаний в содержании элементов по разрезам,— 
к сожалению, почти не прокомментирована автором. Большим упущением мы счита
ем отсутствие данных по распределению и подвижности алюминия в коре выветрива
ния. И это — при наличии больших колебаний в содержании алюминия в амфиболи
тах и в разном (по минеральным формам А1) строении нижней, средней и верхней зон 
профиля коры выветривания (что видно из табл. № 1 и фиг. 5).

Далеко не полный материал приведен по железу. В химических анализах амфибо- 
.литов фигурирует как Fe20 3, так и FeO. По коре же выветривания приведены данные 
лишь по Fe" (по сидеритизированной прослойке на глубине 116,7 ж), причем только 
на диаграмме и только для констатации влияния вторичной минерализации. Судя по 
профилю коры выветривания, которым пользуется Н. А. Лисицына (фиг. 5 и табл. 2), 
должен быть не один пик по железу (автор приводит по Fe" на глубине 116,7 ж), а 
по крайней мере два (другой по Fe"* находится на глубине 72—73,1 ж и отвечает бу
рому железняку с большим объемным весом, превосходящим объемный вес сидерити
зированной породы).

Видимо, неполнотой же приведенного фактического материала объясняются и не
достаточные доводы автора о генезисе высоких содержаний железа и фосфора в коре 
выветривания. Так, на стр. 16 приведена таблица содержания элементов Fe", Mn, Со, 
•Zn в сидеритизированной прослойке и среднее по средней зоне профиля, без этой про
слойки.

В сидеритизированной прослойке 
Среднее для средней зоны без сидери

тизированной прослойки

Fe" М п со Zn

142,13 5,1 0,761 1,68

39,50 0,20 0,067 0,094

Н. А. Лисицына пишет, что: «По сравнению со средними содержаниями для дан
ной зоны, количество каждого элемента возрастает во много раз. Привнос вещества 
извне здесь очевиден» (стр. 17) (курсив наш.— С. К.). Мы вычислили это увеличение. 
По Fe" оно возросло в 3,6 раза, по Мп — в 25 раз, по Со — в И раз и по Zn — в 18 раз. 

-За неимением химических анализов коры выветривания читатель может проверить вы
воды автора лишь по фиг. 6. При ее рассмотрении бросается в глаза следующее: сред-

1 Критические замечания к статье Н. А. Лисицыной: «К методике геохимического 
изучения кор выветривания», Литология и полезные ископаемые № 1, 1966 г.
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иие содержания Со и Zn по зоне не отвечают действительности, они должны быть 
е  несколько раз больше, а следовательно, и возрастание содержания элемента в пике 
-будет соответственно в несколько раз меньше. Непонятно, почему Н. А. Лисицына ог
раничилась для выведения средних содержаний элементов только узкой средней зоной? 
Например, по Zn (см. фиг. 6), в верхней зоне есть значительное увеличение его содер
жания: в 2—4 раза против выведенного автором среднего. Это, видимо, внесет еще 
большие коррективы в вычисления и выводы автора.

Если же возьмем только Fe”, то его содержание, как сказано выше, завышено 
в 3,6 раза; автор считает, что здесь имеет место привнос извне. Но для соагнения об
ратимся к пику фосфора (фиг. 4) в той же средней зоне профиля коры выветривания: 
содержание фосфора в пике 1,41 мг/см3, а среднее содержание фосфора в этой зоне без 
пика—0,45 мг/см3, т. е. содержание фосфора в пике возросло в 3,1 раза, но здесь 
Н. А. Лисицына заключает: «Никакого вноса фосфора в среднюю и верхнюю зоны не 
происходит». Почему же в одном случае (при увеличении содержания элемента 
в 2,6 раза) привнос извне есть, а в другом (при увеличении в 3,1 раза) привноса извне 
нет? Мы полагаем, что в обоих случаях никакого веса нет, и указанные пики— это 
следствие не вторичной минерализации, а наличия реликтовых участков слабо вывет- 
релого амфиболита.

По поводу вторичной минерализации Н. А. Лисицына пишет: «В коре выветрива
ния также происходит перераспределение некоторых элементов, особенно Fe, Мп, и, 
кроме того, кора выветривания, перекрытая более поздними осадочными толщами, под
вергается воздействию вторичной минерализации». При этом Н. А. Лисицына ссыла
ется на свою с М. В. Пастуховой прежнюю работу, в которой, по наблюдениям авто
ров, под влиянием иловых вод, богатых органическим веществом, поступающим свер
ху, в лежащих ниже бокситах появилась вторичная минерализация в виде шамозита, 
сидерита и пирита (Н. А. Лисицына, М. В. Пастухова. Вторичная минерализация 
в бокситовой толще и коре выветривания Тургайских и Северо-Казахстанских место
рождений бокситов. Геол. рудн. месторожд., № 1, 1961). Следовательно, в рецензи
руемой статье Н. А. Лисицына указывает возможную генетическую сторону вторичной 
минерализации в коре выветривания амфиболитов. Но обратимся к колонке профиля 
коры выветривания (фиг. 5 и табл. 1). Верхняя зона профиля венчается бокситами и 
перекрывается глинами палеогена. Если автор хотел показать влияние палеогеновых 
глин на появление вторичной минерализации в коре выветривания амфиболитов, нуж
но было не ограничиваться сидеритизированной прослойкой в средней зоне, а рассмот
реть и указанные бокситы.

Недоразумения имеются также и по магнию. В средней зоне профиля коры вывет
ривания (фиг. 5) есть магниевый пик, отвечающий прослойке слабо выветрелой поро
ды с содержанием магния в 31,04 мг/см3, что во много раз больше его содержания 
в других породах средней зоны. Среднее содержание магния в средней зоне (с этим 
пиком) 7,01 мг/см3, без пика'— 3,88 мг/см3. Чтобы устранить влияние неравномерности 
выветривания, а также вторичной минерализации на распределение элементов в про
филе коры выветривания, Н. А. Лисицына рекомендует два метода подсчета. При пер
вом методе из подсчета исключают реликты слабо выветрелой породы и участки вто
ричной минерализации и вычисляют средние значения для каждой зоны профиля. При 
втором методе из подсчета исключают только участки вторичной минерализации, а 
оставшиеся анализы располагают последовательно по степени вьтветрелости пород; 
затем, на построенном идеальном профиле намечают зоны и для каждой из них вычис
ляют средние значения. Для иллюстрации автор приводит эти вычисления по Mg и 
Мп в табл. N° 4. Прокомментируем данные по магнию. Во-первых, в этой таблице 
есть ошибки. Так, среднее для средней зоны (по первому методу) должно быть, по 
словам азтора, 3,88 (см. стр. 14 рецензируемой статьи), но в таблице стоит 2,01 (фак
тически же оно равно 2,04). Где же истина?

Среднее по Mg для амфиболитов (по второму методу) показано 130,03, но для 
того, чтобы получилось это среднее, нужно, чтобы в частных значениях стояли цифры 
не 32,21, а 132, 21 и не 27,84, а 127,84. Досадные опечатки!

Остановимся на сущности предлагаемого автором метода построения идеального 
профиля коры выветривания на основе подбора анализов (образцов) по степени вы- 
ветрелости, вне зависимости от их местоположения. Это построение служит Н. А. Ли
сицыной средством устранения влияния пестроты в химическом составе коры выветри
вания, а также для определения степени устойчивости элемента к выносу, или степени 
его подвижности. По этому поводу можно высказать следующие соображения: участ
ки вторичной минерализации, конечно, нужно устранять; реликтовые участки менее 
выветрелых пород следует учитывать, так как устранение их не даст возможности вы
яснить реальный ход процессов выноса элементов. Если мы воспользуемся не одним 
разрезом профиля коры выветривания, как это делает автор, а хотя бы двумя, то 
приняв в первом разрезе нормальный профиль, т. е. нормальное развитие процесса 
выветривания, а во втором разрезе профиль с наличием реликтов, увидим, что в пер
вом разрезе реальная подвижность, или вынос элементов, будет иметь один вид, а во 
втором — другой. Изъяв, по совету автора, из второго разреза реликтовые участки, 
получим искажение действительного распределения элементов и хода геохимических 
процессов в нем.
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Составлять «идеальный» профиль ошибочно, так как в стремлении добиться по
степенности в изображении хода развития геохимических процессов в коре выветрива
ния, а также в стремлении исчисления средних значений концентраций элементов па 
зонам профиля мы затушуем истинные природные соотношения, подобно рассмотрен
ному выше изъятию из профиля реликтовых участков.

Н. А. Лисицына пишет: «Поскольку все элементы в той или иной степени выносят
ся из коры выветривания, естественно ожидать, что средние их содержания в разных 
зонах, пересчитанные на единицу объема, будут уменьшаться последовательно от ко
ренных пород к верхней зоне, наиболее сильно измененной», и далее: «В некоторых 
случаях присутствие останцов слабо вьгветрелых пород повышает среднее содержание 
элементов в какой-либо зоне настолько, что эта закономерность нарушается» (стр. 14 
и 16).

Природные процессы очень многообразны, и как раз аномальные случаи представ
ляют большой интерес для изучения. И совершенно нет нужды втискизать их в про
крустово ложе идеального профиля. К тому же миграционная способность элементов 
выявляется не на одном профиле коры выветривания, а на многих. Нам кажется, что 
не следует смущаться тем обстоятельством, что. в одних случаях элементы показыва
ют слабую подвижность, а в других эти же элементы при определенных условиях — 
большую подвижность. Так и должно быть, если учитывать многочисленные параметры 
зоны гипергенеза, такие, как климат, pH, Eh, гидрогеологические условия, генезис ис
ходной породы, структурно-текстурные соотношения и т. д., т. е. все то, что определит 
разнообразие геохимических процессов. Геохими'Я гипергенеза только становится на* 
ноги, и имеющиеся в литературе указания на отклонения в ряде случаев от миграци
онной схемы Б. Б. Полынова — А. И. Перельмана вполне естественны. Все это в сово
купности является пока что материалом для построения в будущем более детальной 
схемы миграции элементов, работы на этом поприще предстоит много.

Для иллюстрации непригодности составления «идеального» профиля используем 
цифровые показатели автора по магнию (табл. 4). Возьмем три варианта: первый—■ 
нормальный, без реликтов, второй — с реликтом в средней зоне (пик с содержанием 
Mg 31,04 мг/см3) и третий идеальный профиль, в котором все образцы расположены 
по степени выветрелости (сортировка анализов автора произведена нами в точном 
соответствии с методикой Н. А. Лисицыной). В таком случае средние содержания маг
ния по зонам будут следующими:

Варианты
И сходны е

породы
ниж няя

Зоны  выветривания  

средня я верхняя

1-Й 130,03 10,82 2,04 1,35
2-Й 130,03 10,82 5,67 1,35
3-й 130,03 30,03 4,18 1,03

Комментируем. Первый вариант показывает соотношения при нормальном разви
тии коры выветривания. Второй — с реликтом в средней зоне — отличается от первого 
варианта повышенным средним в средней зоне, т. е. отражает природную обстановку. 
Третий вариант — искусственная подборка «идеального» профиля. Магниевый пик по
пал в нижнюю зону, вследствие чего здесь резко увеличилась средняя концентрация 
магния. Полученные соотношения в третьем варианте далеки от действительности.

Н. А. Лисицына дает некоторые рекомендации по устранению влияния неравномер
ности распределения элементов в исходной породе, с которыми можно отчасти согла
ситься. Во-первых, достаточное количество образцов нужно отбирать не только от ис
ходных пород, но и из коры выветривания, причем из нескольких разрезов для полу
чения средневзвешенных значений концентраций элементов на большей или меньшей 
площади. Во-Еторых, оперировать нужно не только средними значениями, но также и 
аномальными единичными.

Н. А. Лисицына считает, что основным методом геохимического исследования кор 
выветривания должен стать метод абсолютных масс, где содержания вещества рас
пространяются на определенные объемы пород. Этот метод широко применяется 
Н. М. Страховым при анализе современных осадков и осадочных пород. Не отрицая 
преимуществ этого метода перед другими, упомянутыми автором, можно указать еще 
некоторые, выпавшие из поля зрения автора и имеющие тесное отношение к геохими
ческим исследованиям кор выветривания. Это, во-первых, старый метод Б. Б. Полы
нова, заключающийся в сравнении среднего состава первичных массивно-кристалличе
ских пород со средним составом минерального остатка речных вод, дренирующих: 
область распространения этих пород. В последнее время этот метод модернизирован
А. И. Перельманом. Затем превосходный метод А. П. Виноградова, состоящий в вы
числении так называемого коэффициента пропорциональности для пар, близких по фи
зико-химическим свойствам элементов. Отношения пар химических элементов позволя
ют судить об относительной миграционной способности отдельных элементов. Видимо, 
следует еще раз разобраться в достоинствах и недостатках каждого из приведенных 
методов.

В статье имеется ряд мелких-ошибок. Так, в табл. 1, мощность нижней зоны коры 
выветривания 12 ж, а в тексте над этой таблицей мощность этой же зоны 14 ж.
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В табл. 3, суммарное содержание химических элементов в амфиболите разреза 5 явно 
завышено и составляет 107,86%. Видимо, ошибка в анализе, причем по высокому со
держанию Fe20 3 (11,30%), мо>кно полагать, что это — кора выветривания, а не све
жий амфиболит.

Следует также отметить излишнее увлечение автора иностранной терминологией. 
Так, вместо известного слова «устранять», автор вводит новый термин «элиминиро
вать», затем, вместо известного слова «сопряженный», автор вводит «симбатный». 
Можно превосходно обходиться старыми словами, тем более, что новые термины за
трудняют понимание статьи и заставляют читателя тратить время на их расшифровку.

Новочеркасский политехнический Дата поступления
институт 26.V.1966 г.

У Д К  5 5 1 . 3 1 1 . 2 2

ОТВЕТ НА К РИТИ ЧЕСКИЕ ЗАМЕЧАНИЯ С. И. КУЛИКОВА 

Н. А . ЛИСИЦЫНА

За исключением общей положительной оценки моей работы «К методике геохими
ческого изучения кор выветривания» (Литология и полезные ископаемые, № 1, 1966), 
■статья С. И. Куликова «К вопросу о методике геохимического изучения кор выветри
вания» содержит только критические замечания. Они разделяются на две группы. 
К первой группе относятся формальные замечания, касающиеся неточности арифмети
ческих расчетов, ко второй — замечания по существу. С. И. Куликов взял на себя 
нелегкий труд заново пересчитать весь приведенный в статье цифровой материал. 
В результате этого ему удалось выявить несколько арифметических ошибок и три 
опечатки, которые он совершенно справедливо называет досадными. Согласившись 
с этой оценкой, остановимся на другой группе замечаний С. И. Куликова, которые за
трагивают существо рассмотренных в статье вопросов.

Первое серьезное обвинение, предъявляемое нам, состоит в том, что «фактический 
материал, на который опирается в своих выводах автор, явно недостаточен, или имеет 
ошибки». Это обвинение, по крайней мере первая его часть, показывает, по нашему 
мнению, что рецензент не очень отчетливо представляет себе задачи, которые ставятся 
в методической статье. В данном случае эти задачи сводятся к тому, чтобы показать 
некоторые методы и приемы геохимического изучения кор вызетривания, и в особен
ности количественной оценки подвижности элементов в элювиальном процессе.

Весь фактический материал, приведенный в статье, подчинен только этой задаче. 
В ней приводятся графики, показывающие распределение по профилю выветривания 
только некоторых элементов, а именно тех, которые наиболее отчетливо иллюстриру
ют положения, выдвигаемые в работе. Например, показывая влияние характера рас
пределения элементов в исходной породе на их содержание в коре выветривания, мы 
поместили графики распределения меди и серы в амфиболите и коре его выветривания. 
На графиках отчетливо видно, что связь этих элементов, которая существовала в ис
ходной породе, наследуется и выветрелой толщей. Влияние неравномерности первич
ного распределения некоторых элементов на их поведение в продуктах выветривания 
весьма показательно для фосфора, график распределения которого в элювии амфибо
литов мы также приводим. На этом графике хорошо видно, что в ряде случаев нерав
номерное распределение элемента в исходной породе сохраняется в продуктах вывет
ривания. Однако не только фосфор неравномерно распределен в исходном амфиболите. 
Содержание ряда более распространенных, так называемых породообразующих эле
ментов колеблется от участка к участку исходной породы, что отражается на их рас
пределении в коре выветривания.

Чтобы показать, каковы размеры этих колебаний в свежей породе, мы продемон
стрировали в табл. 3 химические анализы амфиболитов и некоторых других пород. 
При этом пришлось воспользоваться многими анализами по профилю протяженностью 
около полукилометра (первые пять анализов) и данными для образцов отдельных раз
резов (анализы 6—10), что давало возможность сравнивать образцы, отстоящие друг 
от друга на расстояниях от 0,5 до 400 м.

С нашей точки зрения, предложенные читателю цифры вполне отчетливо под
тверждают существование значительных колебаний (не говоря уже о малых) в содер
жании породообразующих элементов в коренной породе, таких, как Si, Al, Fe и др. Та
ким образом, табл. 3 отвечает поставленной задаче.

Что касается влияния исходных колебаний элементов в коренной породе на их 
распределение в продуктах выветривания, то оно рассматривается на примерах отдель
ных элементов,— а частности, приведенных выше. В методической статье нет необхо
димости и возможности прослеживать судьбу всех этих элементов в коре выветривания 
на большом материале. Влияние вторичного перераспределения элементов 2 уже сфор
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мировавшемся профиле выветривания показано на графиках двухвалентного железа, 
марганца, кобальта, цинка. Фактический материал статьи представлен табл. 2 и 3, а 
также графиками распределения в толще элювия десяти элементов: Na, Ti, Си, S, Р, 
■v\g, Fe", Mn, Со, Zn, как справедливо отметил С. И. Куликов. И это не потому, что 
«автор волен в подборе материала», а потому, что именно эти десять элементов ока
зались наиболее показательными для подтверждения выдвинутых в статье положений. 
Кстати, абсолютно неясно, какое именно количество элементов С. И. Куликов считает 
«достаточно представительным»: десять, пятнадцать или всю периодическую систему 
Менделеева? Принимая во внимание сказанное выше, хочется отметить, что С. И. Ку
ликов совершенно напрасно считает «большим упущением» отсутствие в статье данных 
по алюминию, точно так же, как и отсутствие данных по трехвалентному железу. Рас
сматривать их в этой статье не входило в наши задачи. Эти и многие другие данные 
изложены в специальной работе, посвященной не вопросам методики, а результатам 
изучения коры выветривания основных пород (Труды VII Всесоюзного литологи
ческого совещания, которые находятся в печати)! Так обстоит дело с подбором и ко
личеством фактического материала, приведенного в статье. Остается вторая часть об
винения: С. И. Куликов считает, что фактический материал в ряде случаев ошибочен. 
Он не согласен, например, с нашей трактовкой генезиса аномально высоких содержа
ний двухвалентного железа и фосфора в отдельных участках выветрелой толщи.

В результате тщательного изучения вещественного состава бокситов и подстилаю
щей их коры выветривания в Казахстане нами (Лисицына и Пастухова, 1961), а также 
другими авторами (Куземкина, 1962; Бенеславский, 1962) были описаны в тех и дру
гих породах вторичные концентрации двухвалентного железа, возникающие в связи 
с сидернтизацией этих пород. Железо в них частично привнесено. В коре выветривания 
амфиболитов содержание двухвалентного железа  ̂ во вторично сидеритизированном 
прослое средней зоны более чем в три раза превышает среднее содержание в этой 
зоне. Примерно во столько же раз возрастает количество фосфора в отдельных макси
мумах. Исходя из этого случайного совпадения,.С. И. Куликов полагает, что «в обоих 
случаях никакого вноса нет и указанные пики есть следствие не вторичной минерали
зации, а наличия реликтовых участков слабо выветрелого амфиболита». К счастью, 
у нас имеется серьезное преимущество перед С. И. Куликовым: исходные и выветре- 
лые породы мы изучали микроскопически. При этом как раз и было установлено, что 
пики Fe" соответствуют породам, в которых под микроскопом наблюдаются сфероли- 
ты и прожилки вторичного сидерита, а пики фосфора характерны для пород, обога
щенных апатитом. Эти конкретные факты делают в данном случае предположения
С. И. Куликова излишними и просто неверными. По отношению же к их автору нам 
кажется уместным применить его собственное замечание о недостаточности у него фак
тического материала для таких ответственных выводов.

Следующее замечание С. И. Куликова, на котором следует остановиться, это его 
критика предложенного нами метода подсчетов подвижности элементов в коре вывет
ривания вторым способом. Сущность метода изложена в статье (Лисицына, 1966). 
Чтобы подсчитать, какое количество каждого элемента выносится на каждой стадии 
выветривания, все образцы располагаются последовательно по степени их выветрело- 
сти, независимо от реального нахождения в профиле коры. Для разных частей такого 
профиля, соответствующих определенным стадиям выветривания, высчитываются сред
ние содержания с тем, чтобы в какой-то мере снять влияние неоднородности распреде
ления элементов в исходной породе. Вторично измененные породы из расчета изыма
ются. С последним предложением С. П. Куликов согласен. Возражение же его состоит 
в том, что «участки менее выветрелых пород следует учитывать, так как устранение 
их не дает возможности выяснить реальный ход процессов выноса элементов». И далее: 
«Природные процессы исключительно многообразны... и совершенно нет нужды вти
скивать их в прокрустово ложе идеального профиля».

Итак, предлагается не смущаться тем, что ib одном профиле, нормальном, породы 
располагаются последовательно от свежих до наиболее выветрелых, в другом — на 
разных уровнях имеются реликты слабо выветрелых пород. Считать их предлагается 
одинаково, несмотря на то, что в двух соседних разрезах при одних и тех же климати
ческих и других условиях получатся при этом разные значения подвижности элемен
тов. Правильно ли это? По-видимому, нет. Суть же в том, что С. И. Куликов не раз
личает две совершенно разные задачи, стоящие перед геохимиком, изучающим коли
чественную сторону выноса элементов при выветривании. Одна из этих задач состоит 
в определении подвижности элементов на каждой стадии выветривания пород в опре
деленных физико-географических условиях, вторая — расчет баланса вещества, выно
симого из какого-либо района раз1вития коры выветривания или даже реального про
филя. Коротко остановимся на каждой из этих задач.

В первом случае нам необходимо рассчитать, какая часть элемента от содержания 
в исходной породе выносится на определенной стадии выветривания и сколько остает
ся в его продуктах. Сопоставление этих данных для элювия разных пород и разных 
климатических областей позволит в дальнейшем выявить общие закономерности по
ведения элементов в процессе выветривания. Представим себе, что в профиле вывет
ривания основных пород, например лабрадоритов, выделяются две зоны: нижняя монт- 
мориллонитовая и верхняя каолинитовая. Каждая из этих зон отражает определен
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ную стадию развития коры. Нам необходимо определить, во-первых, какая часть, 
исходного содержания каждого элемента выносится на первой стадии, то есть при 
разложении породы до монтмориллонита, во-вторых, какая часть выщелачивается на 
второй стадии в процессе дальнейшего преобразования монтмориллонитовых глин 
в каолинитовые. В том случае, если порода выветривалась равномерно, мы можем под
считать среднее содержание элемента в каждой из двух зон и сравнить эти средние 
с содержанием в исходной породе.

Но представим себе, что среди монтмориллонитовых глин сохранились останцы 
слабо выветрелого лабрадорита. В этом случае, сравнивания средние содержания по 
зоне с содержанием в исходной породе, мы не сможем количественно охарактеризо
вать вынос элементов, соответствующий стадии образования монтмориллонитовых глин. 
Мы получим данные о выносе элементов при частичном выветривании лабрадорита в- 
данном конкретном разрезе. Эти цифры будут зависеть от размеров и количества ре
ликтовых участков, а также от того, в какой степени они изменены в том или ином раз
резе. Даже в двух соседних разрезах данные могут отличаться друг от друга и, следо
вательно, будут несопоставимы. Иными словами, для решения первой задачи — 
количественной характеристики выноса элементов на разных стадиях процесса вывет
ривания — необходимо устранить пестроту строения выветрелой толщи, связанную с 
неравномерностью процесса выветривания, и в первую очередь исключить из расчетов 
реликтовые участки слабо измененных пород. Для этого приходится идти двумя путями, 
которые описаны в обсуждаемой методической статье (Лисицына, 1966).

Другое дело — подсчет общей суммы или баланса элементов в конкретном регио
не или разрезе выветрелой толщи. Для решения этой задачи требуется рассчитать вы
нос элементов из каждой зоны коры выветривания и из многих ее разрезов независи
мо от строения коры и, в частности, присутствия или отсутствия реликтов слабо вывет- 
релых пород.

Решение такой задачи может оказаться необходимым, например, при изучении 
рудных накоплений в связи с элювиальным процессом. При подсчете баланса нужно 
учитывать все разновидности пород, слагающих данную зону. Необходимо учитывать 
также и мощность каждой зоны. Поэтому для подсчета общей суммы или баланса 
вещества, вынесенного из какого-либо региона коры выветривания, должна быть ис
пользована серия вертикальных разрезов, количество которых определяется степенью 
изменчивости состава пород, их мощностей и т. д.

Если бы С. И. Куликов, настаивая на необходимости учитывать при геохимиче
ских расчетах и слабо выветрелые породы, имел в виду подсчет общей суммы или ба
ланса вещества в коре выветриваний какого-либо региона или даже в определенном 
профиле выветривания, мы бы охотно с ним согласились. Но для поставленной в статье 
задачи определения подвижности элементов на разных стадиях элювиального процесса 
рекомендованный им подход непригоден.

Посмотрим теперь, что представляет собой его иллюстрация «непригодности со
ставления идеального профйля». Пользуясь цифрами табл. 4 по магнию (стр. 16 статьи- 
Н. А. Лисицыной, 1966), С. И. Куликов приводит три варианта расчетов средних со
держаний элементов в разных зонах коры выветривания амфиболитов (мг/см:3):

Варианты
И сходны е
породы

Зоны

ниж няя

коры выветривания

средняя верхняя

1-й 130,03 10,82 2,04 1,35
2-й 130,03 10,82 5,67 1,35
3-й 130,03 30,03 4,18 1,03

Первый вариант добросовестно переписан им из табл. 4 и представляет собой пер
вый вариант предлагаемых нами расчетов с изъятием реликтов слабо выветрелых по
род в средней зоне. (Опечатка в таблице, 2.01 вместо 2,04, исправлена Куликовым). 
Во втором варианте даны средние содержания по зонам реального профиля. Благодаря 
присутствию реликта исходной породы в средней зоне среднее содержание в ней маг
ния (5,67 мг/см3) возрастает более чем в 2,5 раза. Наконец, в третьем варианте, кото
рый С. И. Куликов называет «искусственной подборкой» «идеального профиля», он 
перенес максимум магния (31,04 мг/см3) из средней зоны в нижнюю и этим ограничил
ся, по-видимому, считая, что «сортировка анализов автора произведена»,— как он го
ворит,— «в точном соответствии с методикой Н. А. Лисицыной». На самом деле ни
какого соответствия здесь нет. При составлении «идеального» профиля коры выветри
вания амфиболита мы отнесли слабо измененные реликты исходных пород из средней 
зоны в нижнюю, к слабо выветрелым породам, затем выделили выветрелые породы и 
сильно выветрелые, пользуясь данными микроскопии, рентгена и термического анализа. 
При этом максимум магния из средней зоны «попал в нижнюю» (слабо выветрелые 
породы), как правильно отметил С. И. Куликов. Однако в то же время из нижней 
зоны мы перенесли в верхнюю (сильно выветрелые породы) нулевое содержание маг
ния, поскольку оно отвечало породе, измененной до каолинита (сильно выветрелая по
рода). Поэтому мы получили среднее для магния слабо выветрелых пород (нижняя 
зона) 15,25 мг/см3, а не 30,03 мг/см3, как С. И. Куликов, который ограничился тем, что



механически перенес максимальное содержание магния из средней зоны в нижнюю, 
Для выветрелых и сильно выветрелых пород мы также получили другие значения, чем
С. И. Куликов, вполне сопоставимые с результатами пересчетов по первому варианту 
(см. табл. 4).

Остановимся еще на последнем из замечаний С. И. Куликова, касающемся мето
дов геохимического исследования коры выветривания. Он отмечает два метода якобы 
«выпавшие из поля зрения автора», а именно: «старый метод Б. Б. Полынова» и затем 
-«превосходный метод» А. П. Виноградова. Относительно метода Полынова — Перель
мана следует сказать, что он дает возможность определять миграционную способность 
элементов, однако его применение ограничивается современными процессами и затруд
нительно для древних, поскольку в основу метода положено сравнение среднего со
става породы со средним составом минерального остатка природных вод. Метод
А. П. Виноградова, основанный на сравнении пар близких по физико-химическим свой
ствам элементов, успешно применялся им и его сотрудниками (А. П. Виноградов,
А. Б. Ронов и В. М. Ратынский, 1952 и др.). Для решения нашей задачи, которая со
стоит в количественном определении подвижности каждого изучаемого элемента в элю
виальном процессе, лучшим способом является, по-видимому, сравнение абсолютных 
количеств каждого элемента в разных зонахв элювия с абсолютным количеством этого 
элемента в исходной породе. Определение относительной подвижности да к тому же 
сходных в химическом отношении элементов вряд ли может здесь помочь.
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ские обобщения; она является хорошим пособием для лиц, изучающих 
процессы осадочного породо- и рудообразования.

Объем книги 40 л.
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На книгу принимаются предварительные заказы.
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