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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№2,  1982  г.

УДК 550.4 : 546.662 : 553.64

РЕДКОЗЕМЕЛЬНЫЕ ЭЛЕМЕНТЫ В ПРОЦЕССЕ 
ОКЕАНСКОГО ФОСФОРИТООБРАЗОВАНИЯ

ТАМБИЕВ С. Б., БАТУРИН Г. Я .

Современные фосфориты с шельфа Намибии характеризуются низким 
абсолютным содержанием РЗЭ, обеднением РЗЭ по сравнению с вмещаю
щими осадками и резким дефицитом лантана и европия. В позднечетвертич
ных и дочетвертичных фосфоритах с океанских шельфов содержание и со
став РЗЭ в целом такие же, как во вмещающих осадках. Фосфориты с под
водных гор обогащены РЗЭ по сравнению с шельфовыми и близки по соста
ву РЗЭ к морской воде. Поведение РЗЭ в шельфовых фосфоритах опреде
ляется тем, что на ранних этапах фосфоритообразования РЗЭ связаны глав
ным образом не с фосфатом, а с органическим веществом и терригенными 
примесями, и только на поздних этапах диагенеза фосфат начинает играть 
ведущую роль в концентрации РЗЭ. В метасоматических фосфоритах на 
подводных горах концентрация РЗЭ зависит от возраста и глубины зале
гания этих пород, т. е. определяется длительностью и условиями контакта с 
морской водой.

Согласно ранее полученным данным, концентрация редкоземельных 
элементов (РЗЭ) в фосфоритах из морских осадочных отложений на су
ше в 2—4 раза выше, а в ископаемом костном фосфате на один-два поряд
ка выше кларковой [15, 22, 29, 33]. Сведения о содержании и составе 
РЗЭ в фосфоритах со дна океана пока единичны. Установлено, что на
иболее молодые шельфовые фосфориты обеднены РЗЭ [6, 27]; древние 
фосфориты на океанских шельфах близки по составу РЗЭ к платфор
менным фосфоритам суши, а фосфориты с подводных гор — к морской 
воде [6, 40]. Цель настоящей работы — проследить за поведением РЗЭ 
в океанских фосфоритах различного возраста из разных регионов для по
лучения более четких представлений о геохимии РЗЭ в процессах океан
ского фосфоритообразования.

МАТЕРИАЛ И МЕТОДИКА

Материалом для настоящего исследования послужили 22 пробы голо
ценовых фосфоритовых конкреций и вмещающих осадков с шельфа На
мибии (ст. 2046 и 2048 [5]), 8 проб позднечетвертичных конкреций и 
осадков с шельфов Чили и Перу, 2 пробы дочетвертичных конкреций с 
шельфов Марокко и Намибии и 13 проб метасоматических фосфоритов с 
подводных гор Тихого океана. 2 пробы с шельфа Перу получены автора
ми от Д. Е. Гершановича (ВНИРО); весь остальной материал собран в 
экспедициях ИОАН. Определения индивидуального состава лантаноидов 
проводились при помощи инструментального нейтронно-активационного 
анализа в Бронницкой геолого-геохимической экспедиции. Анализ выпол
нялся с применением Ge(Li)- и Ge-детекторов гамма- и рентгеновского 
излучения [12]. Предел обнаружения отдельных элементов колебался 
от /г-10-6 до /г-10-4%. Сумма РЗЭ определялась с помощью метода 
экстракции в аналитической лаборатории Бронницкой геолого-геохими- 
ческой экспедиции. Химическая подготовка проб выполнялась на кафед
ре геохимии Московского государственного университета.

РЗЭ В СОВРЕМЕННЫХ ФОСФОРИТАХ Ш ЕЛЬФА НАМИБИИ

Современные фосфориты формируются на шельфе Намибии в диато
мовых илах, обогащенных органическим веществом (до 10—20% Сорг), 
рассеянным биогенным фосфором (до 1—3% Р20 5) и аморфным кремне-

3



Содержание Р2О5, Сорг (% ) и РЗЭ  (1 0 —4%) в современных диатомовых илах

Характеристика проб
Р*о6 Сорг La Се

2046 2048 2046 2048 2046 2048 2046 2048

Диатомовый ил 1,33 0,02 5,31 5,54 10,5 8,0 23,2 16,0
Сгустки слабофосфатизиро- 3,7 4,16 3,97 4,02 6,2 3,3 9,8 10,6

ванного ила 
Конкреции

мягкие 19,0 23,3 2,25 — 2,1 3,0 Не обн. 15,5
рыхлые 29,6 24,2 1,28 1,18 2,1 2,6 9,8
уплотненные зернистые — 26,9 — 1,21 — 2,3 » 12,2
уплотненные массивные 29,2 29,0 — 1,03 2,0 1,1 » 3,3
плотные зернистые 29,5 32,3 0,97 1,02 0,77 1,9 4,1 Не обн.
плотные массивные 28,7 33,9 0,98 0,87 2,0 2,2 4,1 5,5

Копролиты
28,8 1,15 1,4рыхлые — — — Не обн. —

уплотненные 29,9 — 1,18 — 1,1 — » —
плотные серые 31,4 29,8 0,88 0,79 1,7 1,5 » 4,1
плотные бурые 31,1 29,5 1,08 0,71 1 , 0 1,1 » 5,7
то же, нерастворимый — — — — — 162 — 269

остаток
Конкреции (среднее) 
Копролиты (среднее)

2,1(10)
1,3(6)

9,1(7)
4,9(2)

П рим ечание. Прочерк означает отсутствие данных. Здесь и в табл. 2 при значении среднего;

земом (до 30—85% S i02) , в восстановительной обстановке, при Eh ниже— 
200 мВ. Заключенные в илах фосфатные стяжения и фосфатизирован- 
ные копролиты представляют собой по степени литификации единый ге
нетический ряд — от гелеобразных сгустков (3—11% Рг05) до плотных 
стяжений (свыше 30% Р20 5). Литификация конкреций сопровождается 
выносом из них нефосфатных компонентов [5]. По мере литификации 
фосфатных стяжений содержание в них РЗЭ постепенно уменьшается, и 
только в наиболее плотных разностях оно несколько возрастает по срав-* 
нению с уплотненными. В фосфатизированных копролитах содержания 
РЗЭ в целом такие же, как и в литифицированных конкрециях (табл. 1). 
Нормирование этих результатов по составу РЗЭ платформенных глин 
показывает, что диатомовые илы характеризуются достаточно близким 
к ним составом РЗЭ, но несколько обогащены легкими лантаноидами^ 
тогда как в исследованных фосфоритах наблюдается дефицит Ей и La 
(фиг. 1).

Отличительная особенность процесса эволюции состава РЗЭ по мере 
литификации конкреций — преимущественный вынос легких и средних 
лантаноидов по отношению к тяжелым. Наиболее интенсивно выносятся 
Ей (на протяжении всего периода литификации) и La (на промежуточ
ных этапах литификации), что и приводит к формированию отчетливых 
аномалий этих элементов. Обращает на себя внимание некоторое повы
шение содержаний тяжелых лантаноидов в фосфатизированных сгустках 
ила по сравнению с диатомовыми илами, т. е. на самых ранних этапах 
формирования конкреций, но по мере дальнейшей фосфатизации кон
центрация этих элементов в конкрециях также понижается (табл. 1, 
фиг. 2). После достижения минимума РЗЭ в уплотненных конкрециях 
происходит некоторое увеличение их содержаний в плотных. Аналогич
ным образом ведут себя лантаноиды и в процессе литификации фосфа
тизированных копролитов.

Почти во всех опубликованных ранее работах, посвященных составу 
лантаноидов в фосфоритах, подчеркиваются наличие, как правило, по
вышенных или по меньшей мере кларковых содержаний РЗЭ в фосфори
тах и связь их именно с фосфатным материалом, хотя прямой корреляции 
между суммой РЗЭ и Р20 5 не наблюдалось [8, 11, 22, 29, 33J. Как извест
но, присутствие в растворе фосфатного иона приводит к соосаждению'
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Таблица 1
и в фосфоритах с шельфа Намибии (ст. 2046 и 2048)

Sm Ей ть Yb Lu

2046 2046 2048 2046 2048 2046 2048 2046 2048

1,4 0,27 0,21 0,13 0,10 0,48 0,056
Не обн. 0,030 0,17 0,03 0,082 0,57 0,80 0,16 0,059

0,65 0,048 0,039 Не обн. 0,036 0,32 0,23 Не обн. 0,038
Не обн. 0,023 0,013 » Не обн. Не обн. 0,22 0,087

— — Не обн. » » » 0,49 — 0,059
Не обн. 0,017 » 0,053 » 0,18 Не обн. 0,033 Не обн.

» 0,030 0,015 0,030 0,082 Не обн. 0,21 0,047 0,039
* 0,034 0,017 0,027 0,091 0,18 0,25 0,044 0,039

0,26 0,010 __ 0,051 _ 0,15 _ 0,053 _
0,10 Не обн. — 0,038 — Не обн. — 0,054 —

Не обн. » 0,021 Не обн. 0,053 0,37 Не обн. Не обн. 0,040
0,34 » 0,035 » 0,026 Не обн. 0,32 0,65 0,037
— — 2,6 — 2,21 — 14 — 1,9

0,6(1) 0,026'(9) 0,05- (6) 0,26-(8) 0,043•(7)
0,23 (3) 0,022 (3) 0,042 (4) 0,28 (3) 0,050 (5)

в скобках указано число определений.

РЗЭ и образованию труднорастворимых фосфатов [2]. С другой сторо
ны, установлено, что при формировании современных фосфоритов про
исходит постепенное уменьшение содержаний органогенных составляю
щих (Сорг, БЮгаморф) итерригенных примесей (вынос А120 3, Fe20 3HTi02) 
в результате процесса самоочистки фосфата [5, 25, 28]. Поскольку при 
этом снижаются и концентрации РЗЭ, логично предположить, что основ
ная масса РЗЭ связана с остатками диатомовых водорослей и терриген- 
ными примесями. Это подтвердилось при исследовании нерастворимого 
в 1,7% НС1 прокаленного остатка (терригенные минералы и зола орга
нического вещества) литифицированных стяжений (см. табл. 1). Расчет 
баланса показал, что от 22 до 75% РЗЭ содержится в этом остатке, доля 
которого от массы исходной пробы составляет всего 0,5%.

Терригенные примеси, встречающиеся в изученных фосфатных стя
жениях в незначительных количествах, состоит из кварца, полевых шпа
тов, пироксенов и роговой обманки, т. е. из минералов, в которых РЗЭ 
не концентрируются [2]. Опал раковин диатомей также содержит лишь 
незначительные количества микроэлементов [34, 39, 41]. Следовательно, 
основная часть РЗЭ связана с органическим веществом, что установлено 
ранее для ряда других микроэлементов [13, 17, 42]. При жизни диатомо
вый планктон, по-видимому, концентрировал лантаноиды вместе с дру* 
гими микроэлементами [9, 35], а отмирая, увлекал их в осадок. Диато
мовый ил (см. фиг. 1) относительно обогащен легкими лантаноидами 
(среднее отношение La/Yb=17,7), что характерно для растений [36, 38]. 
Так, по данным Каугилла [36], в горных породах отношение La/Yb в 
среднем равно 5,3, в почвах — 6,0, а в озерных водорослях — 29. Разла
гающееся в осадке органическое вещество диатомей сорбирует РЗЭ из 
поровых вод, видимо, более интенсивно, чем живое вещество извлекает 
их из морских вод [43]. Поэтому в диатомовых илах шельфа Намибий 
РЗЭ связаны главным образом с органическим веществом, в составе ко
торого они и поступают в формирующиеся в илах фосфатные стяжения.

Повышение содержаний тяжелых лантаноидов в гелеобразном фос
фате по сравнению с вмещающими осадками объясняется, вероятно, 
усиливающейся комплексообразующей и сорбционной активностью орга
нического вещества в результате ускорения процессов его минерализа
ции. Так как на самых ранних этапах зарождения фосфатных стяжений



Фиг. 1 Фиг. 2
Фиг. 1. Усредненный состав РЗЭ в современных диатомовых илах и фосфатных обра
зованиях. Здесь и далее, если не будет указано особо, нормализация проведена по со

ставу РЗЭ в глинах платформ [2]
1 — диатомовые илы; 2 — фосфатные стяжения; 3 — фосфатизированные копролиты

Фиг. 2. Поведение РЗЭ при литификации фосфатных стяжений на шельфе Намибии. 
Нормировано по среднему составу РЗЭ вмещающих диатомовых илов. Номера при кри

вых соответствуют номерам в табл. 1

они мало отличаются по содержанию. Сорг от вмещающих осадков (см. 
табл. 1), повысившаяся сорбционная способность органического веще
ства с избытком компенсируется снижением его абсолютных содержа
ний. Этим и объясняется повышение содержаний тяжелых РЗЭ, харак
теризующихся в свою очередь относительно повышенной по сравнению 
с легкими способностью к сорбционному извлечению [32]. Следует отме- м 
тить, что аналогичным образом ведут себя Си, Ni, V, Cr, Sr [26], также 
являющиеся сильными комплексообразователями. При дальнейшей ли
тификации фосфатизированных сгустков органическое вещество распа
дается и выносится, увлекая из формирующихся конкреций РЗЭ. Поми
мо этого, повышение содержаний РЗЭ и ряда других микроэлементов в 
фосфатизированном иле может быть обусловлено их сорбцией коллоид
ным фосфатом, последующая раскристаллизация которого приводит к 
их вытеснению.

Вынос ряда микроэлементов при литификации фосфатных стяжений 
был доказан с помощью лазерного микроанализа [28] и согласуется с 
данными А. А. Козлова [ 14], установившего на примере морских желва- 
ковых фосфоритов центральных областей Русской платформы, что самые 
высокие содержания урана и некоторых других микроэлементов приуро
чены к аморфному фосфату с максимальным количеством органического 
вещества. В процессе старения и кристаллизации фосфата органическое 
вещество вытесняется к периферии образующегося микрокристалла вме
сте с рядом малых элементов. В процессе удаления лантаноидов проис
ходят относительное утяжеление оставшихся в конкрециях РЗЭ и пред
почтительный вынос Ей и La. В резко восстановительной среде Ей может 
переходить в двухвалентное состояние, причем стандартный окислитель
но-восстановительный потенциал этого перехода Е° = —430 мВ [18]. 
В природных условиях такой переход достоверно установлен лишь в маг
матических процессах, при которых часть Ей переходит в двухвалентное 
состояние и накапливается в полевых шпатах, где, по-видимому, замеща
ет Са и К; при этом в других минералах наблюдается дефицит Ей.

Некоторыми авторами допускается возможность существования Еи2+ 
в зоне гипергенеза в резко восстановительной обстановке [22, 31]. Пред
полагается, что Еи2+ в этом случае концентрируется в фосфате аналогич
но Sr2+, замещая Са2+. Однако предположение об универсальности про
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цесса замещения Са2+ на Еи2+ в фосфатных минералах магматическою 
и гипергенного происхождения до настоящего времени не подтверждено. 
Оно основано только на близости ионных радиусов этих элементов. Но в 
литературе приводятся и другие факты, указывающие на то, что Еи2н 
часто ведет себя отлично-от Sr2+. Судя по данным Ю. Л. Капустина [13], 
в апатитах из ультрабазитов и гнейсов соотношение'Еи с другими ланта
ноидами близко к кларковому, а зачастую ниже его, тогда как в апа
титах из карбонатитов наблюдается относительное накопление Ей. 
Согласно Вильдеману и Конди [44], Ей накапливается лишь в полевых 
шпатах, вероятно, в форме Еи2+, а в 
апатитах и других минералах наблю
дается его дефицит. Изучая распреде
ление РЗЭ в граувакках, они устано
вили отсутствие какой-либо корреля
ции между Sr и Ей, что, по их мнению, 
свидетельствует о геохимическом раз
личии между этими элементами. Со
временные фосфориты шельфа Нами
бии формируются в резко восстанови
тельных условиях (Eh в осадках до—
330 мВ [4]). Можно предположить, что в 
фосфатных стяжениях и копролитах су
ществуют микрозоны еще более низких 
Eh, достаточных для перехода Eu3+-f 
+  e->-Eu2+. В этом случае Ей переходит 
из группы элементов-гидролизатов, к 
которым относятся трехвалентные РЗЭ, 
в группу растворимых катионов [20].
Подвижность Ей значительно увели
чится, и он преобретет способность ми
грировать из слаболитифицированных 
и проницаемых фосфатных стяжений в 
поровые воды. По-видимому, такое по
ведение Ей в процессе фосфоритообра- 
зования—достаточно распространенное 
явление. Так, в ракушняковых фосфо
ритах Северо-Запада СССР и в костном 
фосфате мезозойско-кайнозойских и 
палеозойских рыб также наблюдается 
отчетливый дефицит Ей (фиг. 3, Б).

Несколько более интенсивный по 
сравнению с другими лантаноидами 
вынос La можно объяснить разницей 
pH их гидролиза, которая максимальна 
при переходе от La к Се (pH гидролиза 
лантана около 8,0). Поэтому при pH 
ниже 7,7—8,0 возможно избирательное 
отделение La от других РЗЭ [2], что и 
происходит в процессе современного 
фосфоритообразования, для которого 
характерна среда с пониженными 
pH —7,2—7,4 [5]. После превращения 
рыхлых фосфатных стяжений в уплотненные конкреции процессы4 пере
распределения и выноса из них вещества угасают и начинает преобла
дать сорбция микроэлементов из поровых вод поверхностью конкреций, 
что доказывается повышением их содержаний в периферических зонах 
конкреций [28]. Результатом сорбции, до этого незаметной на фоне про
цесса самоочистки фосфата, является повышение содержаний всех РЗЭ 
в плотных конкрепиях по сравнению с уплотненными (см. табл. 1).

Фиг. 3. Состав РЗЭ в дочетвертич- 
ных фосфоритах со дна океана (Л) 
и в фосфоритах морского генезиса из 
различных месторождений мира (Б) 
1 — фосфориты с континентального 
шельфа Калифорнии; 2 — фосфори
ты с плато Блейк; 3 — фосфатные 
глыбы с подводных тихоокеанских 
гор; 4 — костный фосфат мезокай- 
нозойских рыб; 5 — ракушняковые 
фосфориты Северо-Запада СССР; 6— 
пластовые, Скалистые горы; 7 — зер
нистые, Марокко; 8 — желваковые, 
Чилисай; 9 — пластовые, Каратау; 
10 — зернистые, Средняя Азия и Еги

пет



Р З Э  В П О З Д Н Е Ч Е Т В Е Р Т И Ч Н Ы Х  Ф О С Ф О РИ Т А Х  
НА Ш Е Л Ь Ф А Х  Ч И Л И  И П Е Р У

Позднечетвертичные фосфориты на подводных окраинах Чили и Перу 
залегают в восстановленных (Eh д о —195 мВ) терригенно-диатомовых 
илах, содержащих до 16% 5Ю2аморф,до 10% Соргидо60% обломочных ком
понентов. Фосфоритовые конкреции представлены рыхлыми, уплотненны-

Фиг. 4. Поведение РЗЭ в процессе литификации фосфатных конкреций на шельфе Чили 
и состав РЗЭ в современных осадках с шельфов Чили и Перу и в андезитах и андезито-

базальтах Южного Перу [37]
1 — андезиты и андезито-базальты; 2 — вмещающие терригенно-диатомовые илы; 

конкреции: 3 — рыхлые, 4 — уплотненные, 5 — плотные

Фиг. 5. Состав РЗЭ в дочетвертичных шельфовых фосфоритах (Л) и в фосфате олиго- 
ценовых фосфоритов с шельфа Марокко (Б)

1 — миоценовые с шельфа Намибии; 2 — олигоценовые с шельфа Марокко

ми и плотными разностями. Содержания Р20 5 при переходе от рыхлых кон
креций к плотным увеличиваются от И —17 до 19—28%. Одновременно 
уменьшается количество терригенных примесей [5]. Содержания РЗЭ в 
позднечетвертичных фосфоритах шельфов Чили и Перу ниже, чем зо 
вмещающих осадках (табл. 2), однако существенно выше, чем в совре
менных фосфоритах шельфа Намибии. Спектры распределения РЗЭ в 
осадках и фосфоритах шельфов Чили и Перу идентичны и характеризу
ются европиевым максимумом (фиг. 4). Идентичность спектров РЗЭ фос
форитов и вмещающих осадков шельфов Чили и Перу объясняется тем, 
что осадки и фосфориты содержат большое количество терригенных 
примесей, которые выносятся при литификации конкреций лишь частич
но. Из-за недостаточно низкой величины Eh отделения Ей здесь не про
исходит. Имеющийся европиевый максимум в осадках и фосфоритах 
объясняется, видимо, тем, что данный регион находится в зоне развития 
андезитового вулканизма [10], для продуктов которого характерно от
носительно повышенное содержание Ей [37].

При литификации позднечетвертичных фосфоритов наряду с отчет
ливым выносом легких и средних лантаноидов относительно накаплива
ются тяжелые. Содержания промежуточного ТЬ почти не меняются 
(фиг. 3). Интенсивность выноса легких и средних РЗЭ почти одинакова. 
Близок и характер распределения РЗЭ во вмещающих осадках и фосфо
ритах. Это свидетельствует в пользу терригенной природы основной доли 
легких и средних РЗЭ в фосфоритах, что подтверждается исследованием 
нерастворимого в 1,7% НС1 прокаленного остатка рыхлых и уплотнен
ных конкреций (см. табл. 2), который составляет 23% от массы исходной 
пробы, но содержит в себе 40—60% всех РЗЭ. Таким образом, в нераст
воримом остатке содержание лантаноидов в 1,5—3 раза выше, чем в 
исходной пробе. Сравнение балансов распределения РЗЭ в современных 
и позднечетвертичных фосфоритах показывает, что удельная концентра
ция лантаноидов в фосфате последних в несколько раз выше. Следова
тельно, ослабление конкуренции органического вещества ведет к усиле
нию роли фосфата как концентратора РЗЭ с предпочтительным накоп
лением тяжелых лантаноидов.
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С о д е р ж ан и е  Р г 0 5 ( % )  и Р З Э  (1 0 —4% ) во в м ещ аю щ и х  о с а д к а х  и в п о зд н еч етвер ти ч н ы х  ф о с ф о р и т ах  с ш ел ьф о в  Ч или и П еру
и в д о ч етвер ти ч н ы х  ф о с ф о р и т ах  с ш ел ьф а  А ф рики

Таблица 2

Характеристика пробы Р А La Се Sm Ей ТЬ Тт Yb Lu

Слабокремнистые терригенно-диато- 0,72 17,1 35,8 4,0 0,91 0,29 0,17 1,6 0,37
мовые илы (среднее по двум станциям) 

Конкреции с шельфа Чили (ст. 250)
12,8рыхлые 16,9 27,7 2.4 0,66 0,21 0,053 0,42 0,16

уплотненные 21,7 11,1 22,0 Не обн. 0,52 0,23 0,084 0,83 0,18
плотные 28,4 9,4 19,5 1,6 0,42 0,18 0,17 0,78 0,21

Нерастворимый осадок рыхлых и уп — 21,3 39,1 3,4 0,95 0,33 0,35 1,7 0,40
лотненных конкреций 

Конкреции с шельфа Перу (ст. 546, 
553)

рыхлые ИЛ 14,5 21,2 2,7 0,48 0,22 0,14 0,66 0,14
уплотненные 18,0' 13,6 29,3 1,8 0,49 0,20 0,37 0,61 0,19
плотные 19,4 14,5 21,2 2,3 0,74 0,29 0,19 1,3 0,24

Среднее по фосфоритам Чили и Перу 19,3(6) 12,7(6) 23,5(6) 2,2(5) 0,55(6) 0,22(6) 0,17(6) 0,77(6) 0,19(6)
Андезито-базальты и андезиты Юж — 35 72 6,0 1,46 0,68 — 2,30 0,34

ного Перу [37]
22,0Плотные конкреции с внешнего шель 7,3 8,5 Не обн. 0,37 0,17 Не обн. 0,86 0,13

фа Намибии
Плотные конкреции с шельфа Ма 21,9 10,2 26,9 1,6 0,52 0,22 1,2 Не обн.

рокко
То же, нерастворимый остаток — 21,3 44,0 1,9 0,60 0,27 » 1,3 0,32
Глины платформ [2] —- 35,5 67,0 6,7 1,24 1,0 0,45 2,95 0,45



РЗЭ В ДОЧЕТВЕРТИЧНЫХ ФОСФОРИТАХ ШЕЛЬФОВ 
МАРОККО И НАМИБИИ

Дочетвертичные фосфориты с шельфов Марокко (эоцен) и Намибии 
(миоцен) представлены плотными коричневато-бурыми и черными кон
крециями. Состав лантаноидов в них довольно близок к составу ланта
ноидов в глинах Русской платформы, хотя по общему уровню содержа
ний они уступают глинам и близки к позднечетвертичным фосфоритам с 
шельфов Чили и Перу (см. табл. 2, фиг. 5). Концентрация лантаноидов в

фосфорите с шельфа Марокко не
сколько выше, чем в фосфорите с шель
фа Намибии. Трудно с уверенностью 
сказать, является ли это следствием 
более древнего возраста Марокканско
го фосфорита, более высокого содержа
ния в нем фосфатного вещества или 
повышенного местного фона РЗЭ. Ве
роятно, справедливо последнее, так 
как величина отношения La/P20 5 в 
миоценовых фосфоритах равна 1,6- 
•10-4, а в эоценовом — 0,47-10-4. Если 
бы существовала связь РЗЭ с фосфа
том, то отношения были бы близки, а 
при наличии возрастной зависимости 
отношение La/P20 5 в эоценовом фос
форите было бы больше, чем в миоце
новом. Исследование нерастворимого в 
1,7% НС1 остатка (конкреции с шель
фа Марокко) показало, что содержа
ние РЗЭ в нерастворимом остатке вы
ше, чем в исходной пробе, примерно в
1,5 раза (см. табл. 2, фиг. 5). Доля не
растворимого остатка 9,7%. Доля РЗЭ, 
заключенная в нерастворимом остатке, 

составляет 10—20% от их содержания в пробе, причем наблюдается по
степенное снижение этой доли от легких лантаноидов (20% La) к тяже
лым (10% Yb). Следовательно, состав РЗЭ, связанных с фосфатным ве
ществом этих фосфоритов, характеризуется относительным «утяжелени
ем» и некоторым дефицитом лантана.

Фиг. 6. Состав РЗЭ в фосфоритах с 
подводных гор и в морской воде пе

лагических частей океанов 
1,2  — меловые фосфориты; 3 — па
леогеновые фосфориты; 4 — неоген- 
четвертичные фосфориты; 5 — мор

ская вода

РЗЭ В ФОСФОРИТАХ С ПОДВОДНЫХ ГОР ТИХОГО ОКЕАНА

Фосфориты с подводных гор Тихого океана являются метасоматиче- 
скими и представлены главным образом фосфатизированными известня
ками и вулканокластическими породами [5]. Общий уровень содержаний 
2 РЗЭ в метасоматических фосфоритах значительно выше, чем в шель
фовых, и составляет в среднем 0,078±0,029 (табл. 3,4). Корреляция меж
ду суммой РЗЭ и Р20 5 отсутствует. Рассматривая индивидуальный со
став лантаноидов в фосфоритах с подводных гор (табл. 4, фиг. 6), можно 
отметить более высокие содержания РЗЭ в мел-палеогеновых фосфори
тах по сравнению с неоген-четвертичными 4, а также большую дифферен
циацию состава лантаноидов в первых. По-видимому, дифференциация 
лантаноидов в неоген-четвертичных фосфоритах еще не успела зайти так 
далеко, как в мел-палеогеновых, являя собой как бы незавершенный 
процесс. Как уже отмечалось ранее [6, 40] и подтверждается приведен
ными выше новыми данными, состав 1РЗЭ в фосфоритах с подводных 
гор отражает состав лантаноидов в океанской воде. Но состав РЗЭ в 1

1 Возраст фосфоритов определялся по возрасту субстрата, подвергшегося метасо
матозу.
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Таблица 3
С о д е р ж а н и я  Р 20 5 и с у м м ы  Р З Э  ( % )  в ф о с ф о р и т а х  с п о д в о д н ы х  гор  Т и хого  о к е а н а

Станция Глубина, м Возраст[51 Характеристика породы Р*06 2 TR

6261 478—375 N -Q Светло-серый фосфатизированный 19,6 0,017
6261 47*8—375 »

коралловый известняк 
То же, темно-серый участок 11,7 0,006Среднее

6343
478—375

4100—4400 Р Белая рыхлая фосфатная порода из
15.7
22.8

0,011
0,065

6348 1040—1065 »
брекчии

Беловато-серый сильно фосфатизиро- 28,8 0,082
6348 1040—1065 »

ванный известняк
Брекчия с белым мягким фосфатным 11,4 0,018

6348 1040—1065 »
цементом

Фосфатизированный желтовато:белый 7,6 0,041

Среднее
6349 2280

Р
К

известняк

Рыхлый фосфатизированный известняк
15,9
30,0

0,047
0,095

6352 1630 » Фосфатная корка на базальте 28,6 0,061
6352 1630 » Фосфоритовая брекчия 14,4 0,038
6352 1630 » Фосфатизированный известняк 12,6 0,045
6352 1630 » Брекчия с белым фосфатным цементом 14,4 0,038
Среднее
6364 2310—2400 _ Галька бурого фосфорита

20,0
24,3

0,065
0,028

Среднее по фосфоритам с под
водных гор

18,3 0,048

Таблица 4
С о д е р ж а н и я  Р 2О 5 ( % )  и Р З Э  ( 1 0 - 4% ) в ф о с ф о р и т а х  с п о д в о д н ы х  гор  Т и хого  о к е а н а

Стан Характеристика Возраст Р.О,
РЗЭ

ция пробы [51
La Се Nd Sm Ей Gd ть Тгп Yb L11

6261 Плотный фосфати
зированный из
вестняк

N -Q 23,4 11,9 13,8 — 2,5 0,56 1,7 0,26 0,35 1,2 0,17

6348 То же Р 28,8 214 5,7 — 25 5,8 32,0 2,2 2,2 20 4,8
6349 Рыхлый фосфати

зированный из
вестняк

К 30,0 149 86 14 4,4 15,6 1,6 2,1 '14 3,0

6349 Плотная фосфори
товая галька

» 23,3 206 48,8 — 22 6,6 28,6 2,7 2,7 22 3,5

6002 Глыба плотного 
фосфорита [6]

» 30,9 283 89 226 52 19 68 7,8 8,8 51 8,8

этих фосфоритах контролируется и другими факторами — возрастом, 
глубиной залегания, степенью фосфатизации пород.

Благодаря чрезвычайно низкой скорости седиментации в пелагиче
ских областях Тихого океана (менее 1—3 мм/тыс. лет [19]) или отсутст
вию седиментации на подводных горах фосфориты на протяжении долгого 
времени находятся в контакте с водой открытого океана. В отличие от 
вод периферических районов океана она характеризуется отрицательной 
Се-аномалией (La/Ce=l,66 против 0,80 в прибрежных водах) и относи
тельно утяжеленным составом РЗЭ (La/Yb = 4,47 против 15,35 в прибреж
ных водах [2]), что и отразилось на составе РЗЭ фосфоритов. Разница в 
содержании и составе лантаноидов между древними (мел-палеогеновы- 
м;и) и относительно молодыми (неоген-четвертичными) фосфоритами 
связана, видимо, с тем, что в последних еще не достигнуто геохимиче
ское равновесие с морской водой, следствием чего являются низкий уро
вень содержаний в них РЗЭ и меньшая дифференциация состава ланта
ноидов относительно платформенных глин (см. фиг. 5). На состав и кон
центрацию лантаноидов в фосфоритах из центральных частей океана, 
по-видимому, влияет также увеличение в глубинных океанских водах co ll
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держаний РЗЭ и парциального давления С 02. По данным Ю. А. Балашо
ва и Л. М. Хитрова [3], в глубинных водах Индийского океана (глуби
на около 2 км) содержится почти в 4 раза больше РЗЭ, чем в поверхност
ных водах. Согласно экспериментальным данным [23], при повышении 
парциального давления С 02 увеличивается растворимость фторкарбонат- 
апатита, являющегося основным минералом океанских фосфорит<?в. На 
глубинах 2—4 км в условиях повышенного парциального давления С02 
и низких температур фосфат становится менее устойчивым к растворе
нию, что приводит к эрозии поверхности фосфоритов и ее «активации» в 
отношении сорбции микроэлементов [34].

ЗАКОНОМЕРНОСТИ ПОВЕДЕНИЯ РЗЭ В ОКЕАНСКИХ ФОСФОРИТАХ
И СОПОСТАВЛЕНИЕ ИХ С ФОСФОРИТАМИ СУШИ МОРСКОГО ГЕНЕЗИСА

Состав РЗЭ океанских фосфоритов определяется рядом факторов. 
Современные фосфориты с шельфа Намибии характеризуются чрезвы
чайно низкими концентрациями РЗЭ и наличием La- и Eu-аномалий. Фос
фат этих фосфоритов беден РЗЭ, которые связаны преимущественно с 
органическим веществом. Современные фосфориты более всех прочих 
отличаются составом РЗЭ как от кларка для осадочных пород зем,ной 
коры, так и от вмещающих осадков. Это связано с особенностями их ве
щественного состава (высокое содержание органического вещества, край
не низкое содержание терригенных примесей), физико-химической обста
новкой их нахождения (низкие значения Eh и pH) и их молодостью. 
Позднечетвертичные фосфориты с шельфов Чили и Перу, а также дочет- 
вертичные фосфориты с шельфа Марокко и внешнего шельфа Намибии 
ближе по составу лантаноидов к вмещающим осадкам и глинам плат
форм. Характер распределения РЗЭ в позднечетвертичных и дочетвер- 
тичных фосфоритах отражает характер распределения РЗЭ в терриген
ных примесях, содержание которых в этих фосфоритах иногда достигает 
60%. Концентрация лантаноидов в фосфатном веществе шельфовых 
фосфоритов закономерно повышается от современных к позднечетвер
тичным.

В фосфоритах с подводных гор наблюдаются два типа распределения 
РЗЭ: 1) мел-палеогеновые фосфориты характеризуются повышенным со
держанием суммы РЗЭ и резким дефицитом Се; 2) неоген-четвертич
ные— пониженным содержанием суммы РЗЭ и менее резким дефици
том Се. Последние ближе к шельфовым фосфоритам по содержанию, но 
отличаются по составу РЗЭ. Несмотря «а различия в содержании и спек
тре лантаноидов океанских фосфцритов в целом, наблюдаются также и 
сходные черты. Для всех шельфовых фосфоритов характерны понижен
ные по отношению к кларку и вмещающим осадкам содержания РЗЭ. 
На ранних стадиях диагенеза в процессе литификации фосфоритов про
исходит вынос РЗЭ, находящихся преимущественно в составе органиче
ского вещества и терригенных примесей. Однако впоследствии уровень 
содержаний РЗЭ в фосфоритах повышается за счет сорбции из иловых 
и морских вод. Во всех исследованных шельфовых фосфоритах наблю
дается незначительный дефицит La. И наконец, все рассмотренные океан
ские фосфориты характеризуются относительным обогащением тяжелы
ми лантаноидами, что может быть следствием их повышенного содержа
ния в океанской воде и избирательной сорбции фосфатным вещество?л.

Ранее было показано, что при выветривании фосфоритов Каратау лег
кие лантаноиды выщелачиваются, а тяжелые остаются в составе фосфат
ного вещества [24]. К аналогичному заключению приводят данные по 
составу РЗЭ в фосфоритах США: в первичных фосфоритах морского ге
незиса отношение La/Yb равно 15—19, а в выветрелых — 7,8, т. е. при
мерно в 2 раза ниже [1]. Преимущественная сорбция тяжелых лантанои
дов в сравнении с легкими была установлена экспериментально также 
для глинистых минералов [32]. Все эти факты говорят о том, что тяже
лые лантаноиды активнее сорбируются и прочнее связываются фосфа
том фосфоритов, чем легкие. При сравнении содержаний РЗЭ в океан-
12



Таблица 5
С одержание Р З Э  (1 0- 4 % ) в фосфоритах со дна океана и из месторождений морского генезиса на суше

Литературный
Типы и районы взятия образцов Возраст La Се Nd Sm Ей Gd Tb Тш Yb Lu источник

Фосфориты со дна океана
Фосфатизированные копро- 

литы,
шельф Намибии 

Конкреции, там же 
То же
Конкреции, шельф 

Чили г - Перу 
Конкреции, шельф 

Марокко
Конкреции, шельф 

Калифорнии 
Конкреции, плато Блейк 
Фосфориты с подводных гор 
То же *

Н1 1,3 4,9 0,23 0,022 0,042 0,28 0,050
Н1 2,1 9,1 — -0,6 0,026 — 0,053 — 0,26 0,043
N! 8,5 22,0 — Не обн. 0,37 — 0,17 Не обн. 0,86 0,13

. Q 12,7 23,5 — 2,2 0,55 — 0,22 0,17 0,77 0,19

Р2 10,2 26,9 — 1,6 0,52 — 0,22 Не обн. 1,2 Не обн.

N !-N 2 86 156 84 16' 3,5 20 2,6 1,7 8,7 1,7

116 100 72 18 9,2 23 — — 14 —

N 11,9 13,8 — 2,5 0,56 1,7 0,26 0,35 1,2 0,17
К2- Р 2 213 48 156 28 9 48 3,3 4,0 27 5,0

[27]
[27]

Настоящая работа 
[27]

Настоящая работа 

[40]

Настоящая работа 
То же и [6]

Фосфориты из месторождений на суше
Желваковые, Чилисай 
Зернистые, Средняя Азия 

и Египет
Зернистые, Марокко, 

Ракушняковые, Прибалтика 
Пластовые, Скалистые горы 

(США)
Пластовые, Каратау 
Костный фосфат ископае

мых рыб

71 116 63 17 4 19 3 3 12 3
К2- Р 2 87 153 82 14 2 17 2 0,8 5,6 1,2

146 94 204 35 6 40 6 11,4 24,8 3,5
0 178 394 179 57 5,3 77 10,6 4,2 22 4,2
Рз 351 159 243 36 10 49 10 7,2 25 3,1

С2 190 220 170 40 4,8 49,6 4,8 2,4 13,6 4
Рз 1548 2736 1472 427 19 332 95

[21]
[8]

[33]
[8 ]

[33]

[8 ]
[15]

Среднее по трем пробам.



ских шельфовых фосфоритах с фосфоритами морского генезиса на суше 
(табл. 5, фиг. 3) прежде всего обращает на себя внимание, как правило,, 
гораздо более высокая концентрация РЗЭ в последних. Что касается ин
дивидуального состава лантаноидов в фосфоритах суши, то, несмотря на 
значительную пестроту их спектров, в них также проявляется тенденция 
к относительному утяжелению состава РЗЭ по сравнению с кларковым, 
что является наиболее общей чертой фосфоритов морского генезиса не
зависимо от их возраста и местонахождения.

В пластовых фосфоритах Скалистых гор, в зернистых фосфоритах 
Северной Африки и в пластовых фосфоритах Каратау наблюдается отри
цательная Се-аномалия (см. фиг. 3, £), как и в фосфоритах с подводных 
гор Тихого океана. На основании отрицательной Се-аномалии 3. С. Альт
шулер с соавторами [33] сделали вывод о морском происхождении фос
форитов Скалистых гор и Марокко, предложив использовать Се-анома- 
лию для выявления фосфоритов морского генезиса. Однако изучение 
океанских фосфоритов показало, что дефицит Се характерен не для всех 
фосфоритов морского генезиса, а лишь для фосфоритов, сформировавших
ся в пелагических зонах океанов и, возможно, древних морей. На приме
ре дочетвертичных океанских фосфоритов (фиг. 3, А) видно, как по мере 
продвижения от шельфовой зоны к пелагиали океана Се-аномалия в 
фосфоритах увеличивается. В качестве индикатора среды фосфоритооб- 
разования представляет интерес также Ей, отрицательная аномалия ко
торого может указывать на резко восстановительные условия, а положи
тельная — на присутствие в фосфоритах продуктов андезитового и, ве
роятно, основного вулканизма.

Одна из основных причин более высокого уровня содержаний РЗЭ в 
древних месторождениях фосфоритов суши морского генезиса по сравне
нию с океанскими шельфовыми фосфоритами, по-видимому, проработка 
фосфоритов суши грунтовыми водами. По имеющимся в литературе дан
ным [2, 16, 31], речные и особенно грунтовые воды несут в себе значи
тельно более высокие количества РЗЭ, чем морские и океанские. 
Другое объяснение высоких содержаний РЗЭ в древних фосфо
ритах заключается в том, что некоторые месторождения могли сформи
роваться в бассейнах замкнутого типа, воды и осадки которых отлича
лись повышенными концентрациями РЗЭ [15]. Нам представляется, что 
это предположение можно распространить на древние моря и океаны в 
целом, воды которых, возможно, характеризовались более высоким со
держанием РЗЭ, что и отразилось на их концентрациях в древних фос
форитах.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№ 2, 1982 г.

УДК 553.64(265/266)

О ГЕНЕЗИСЕ ФОСФОРИТОВ НА ПОДВОДНЫХ ГОРАХ 
СЕВЕРО-ЗАПАДНОЙ ЧАСТИ ТИХОГО ОКЕАНА

САФОНОВ В. Г.

Критически рассмотрены две основные гипотезы генезиса фосфоритов 
на подводных горах применительно к поднятию Маркус-Неккер. Приведены 
доводы в пользу третьей — вулканогенно-гидротермальной гипотезы генези
са фосфоритов с поднятий Маркус-Неккер, Хесса, одиночной подводной 
горы в Северо-Западной котловине. С помощью изотопно-кислородного ме
тода рассчитаны температуры образования фосфатов.

При изучении грубообломочных пород различного генезиса, поднятых 
с подводных гор [2, 7], обращает на себя внимание факт широкого раз
вития фосфата в цементе этих образований: гиалокластитов, брекчий 
по базальтам, склоновых отложений. Выяснение процесса образования 
цемента важно для определения генезиса породы в целом. Предложена 
три основных гипотезы генезиса фосфатного вещества на подводных 
горах [1]. Первая, оонованная на аналогии с известными фосфоритовы
ми месторождениями на океанских островах, связывает происхождение 
фосфата с гуано, накопившегося в субаэральных условиях, когда под
водные горы возвышались над уровнем океана в виде островов [13, 14]. 
Она предполагает пышное развитие орнитофауны, имевшее место только 
начиная с миоцена. Большая часть плосковершинных гор (гайотов) си
стемы Мид-Пацифик (Маркус-Неккер) погрузилась ниже уровня океана 
гораздо раньше, в мелу и палеогене [12], когда накопление гуано в си
лу слабого развития орнитофауны вряд ли могло происходить [1]. К то
му же островершинные горы, на которых также найдены фосфатные по
роды, вероятно, никогда не были островами.

Согластно второй гипотезе, происходило метасоматическое замещение 
карбонатных илов фосфатом при поступлении фосфат-иона из богатых 
фосфором придонных вод [12, 17]. Имеющийся у нас фактический мате
риал и результаты исследований американских ученых [12] свидетель
ствуют о том, что в большинстве случаев фосфат развивается по карбо
натным осадкам, не только слагающим известняки, но и служащим, по- 
видимому, первичным цементом в различных грубообломочных образо
ваниях. Этот процесс (неизбежно порождал бы обширные равномерно 
фосфатизированные поля — слои карбонатных илов. На Маркус-Неккер 
наблюдается явное противоречие этой гипотезе фосфатообразования. 
По данным П. Л. Безрукова и Г. Н. Батурина [2], наиболее фосфатизи- 
рованная порода приурочена к вершинам подводных гор; поднятия, где 
глубины 600—2500 м. Карбонатные илы различного возраста, встречаю
щиеся на склонах и покрывающие подножия гор, фосфатизированы не
значительно; согласно данным Г. Н. Батурина и В. В. Матвеенкова, 
содержание Р20 5 в них от десятых долей до 1—2%.

В данном сообщении приводятся доводы в пользу третьей — вулкано
генно-гидротермальной гипотезы генезиса фосфатного вещества, выска
занной рядом исследователей, в частности Г. С. Хариным [10]. Нами 
изучались грубообломочные породы, содержащие фосфат в количестве, 
соответствующем определению фосфорита (более 5% Р20 5). Эти породы 
подняты драгированием во время 43—48-го рейсов НИС «Витязь» и 23-го 
рейса НИС «Дмитрий Менделеев» с вершин и склонов подводных гор 
поднятия Маркус-Неккер (ст. 6366, гл. 1800 м; ст. 6352, гл. 1630 м; 
ст. 6002, гл. 1930 м), поднятия Хесса (ст. 1923, гл. 1950 м; ст. 1912,
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гл. 2400 м) и одиночной подводной горы в Северо-Западной котловине 
(ст. 6017, гл. 3300—3800 м). При изучении около 80 образцов пород выя
вилась однотипность в составе и структуре фосфатного цемента вне 
зависимости от района их отбора и глубины. По данным американских 
исследователей [12], фосфатизация на поднятии Маркус-Неккер проход 
дила в два этапа — в раннем мелу и эоцене. Время фосфатизации сопо
ставимо со временем вулканизма на поднятии [5]. Наибольшее распро
странение фосфатизированных пород в верхних, центральных частях

Фиг. 1. Гидротермально-метасоматическая брекчия по пиллоу-базальту, 1— 
железомарганцевая корка и стяжения; 2 — базальт, 3 — фосфат — белый 
и бурый; 4 — фосфат с упорядоченной гребенчатой структурой обр. 1912

подводных гор объясняется скорее всего приуроченностью к наиболее 
проницаемой для эндогенного вещества части вулканических аппаратов. 
Фосфатизированные породы на склонах подводных гор представлены 
гиалокластитами, склоновыми подводно-коллювиальными брекчиями, 
туфотурбидитами, базальтами, известняками. В обломочных разностях 
фосфат служит цементом, развиваясь во многих случаях по органогенно
му карбонатному илу, а также выполняет прожилки чистого фосфата как 
в обломочных породах, так и в базальтах.

Полученные со склона поднятия Хесса секториальные фрагменты пил- 
лоу-базальтов (ст. 1912) содержат фосфат в сети прожилков и многочис
ленных газовых порах (фиг. 1). Фосфат в прожилках корродирует ба
зальты. Базальты буровато-серые, редкопорфировые, вкрапленники 
представлены оливином, плагиоклазом и моноклинным пироксеном. 
Структура основной массы от стекловатой до шалопелитовой. Химиче
ские анализы, выполненные в ГИН АН СССР, позволяют отнести их к 
щелочным. Трещины-прожилки в базальте мощностью до 1 см сложены 
двумя разновидностям фосфата коричневого и белого цвета (фиг. 2). 
Бурая разновидность локализуется у стенок трещин. В белой разновид
ности фосфата, выполняющей центральные пространства прожилков, 
встречаются фрагменты фораминифер, образования, напоминающие 
ходы илоедов. Здесь фосфат развит по биогенному известковому вещест
ву, заполнявшему трещины до фосфатизации. Фосфат вдоль нижней гра
ницы железомарганцевой корки, покрывающей поверхность пиллоу, име-

17



«ет типичную жильную гребенчатую структуру. Размер кристаллов до 
1 мм (см. фиг. 2). Фосфатное вещество, поступившее в трещины пиллоу, 
активно корродирует вмещающие базальты. В образцах, поднятых на 
ст. 6352, хорошо виден процесс не только проникновения фосфатного ве
щества (раствора) по трещинам в щелочных оливин-пироксеновых ба
зальтах [6], но и разрывания, раздвигания фосфатом крупных базальто
вых обломков (фиг. 3, 4). Это явление можно объяснить поступлением в

Фиг. 2. Фосфат (белое) корродирует и «раздвигает» фраг
менты базальтов обр. 6352

Фиг. 3. Фосфат проникает по трещинам в базальт обр. 6352

трещиноватые базальты активных растворов, а раздвигание обломков 
действием кристаллизационных сил. Здесь фосфат представлен кристал
лическим беспорядочным агрегатом плоских гексагональных призмати
ческих кристаллов. Реликты фауны отсутствуют, агрегат пористый.

При минералогическом исследовании протолочек кристаллической 
массы фосфата обнаружены редкие зерна кварца (аналитик Б. П. Каза
кова). Изучение шлифов этого же вещества на микроанализаторе физи
ко-химического института им. Л. Я. Карпова показало наличие значи
тельных локальных концентраций кремнезема. В корродируемых базаль
тах миндалин, выполненных кварцем, не обнаружено, по-видимому, 
кварц поступал вместе с фосфатным веществом. В результате химиче
ского анализа, выполненного в Аналитической лаборатории ИОАН (ана
литик Т. А. Кузьмина), установлен следующий состав тонкокристалли-



ческого фосфатного агрегата из обр. 6352, % : S i02—14,5; А120 3—3,ЗН 
ТЮ2 — 0,26; Ре20 3— 1,00; МпО— 0; MgO-1,25; СаО-45,8; Na20 —0;
К20 —0,51; Р20 5—24,5; п. п. п. 9,75. Очень похожие на обр. 6352 брекчии 
описаны Н. Г. Бродской ([4]) в фосфатизированных шлаковых туфах 
свиты Мтавари в Грузии и в фосфатизированных щелочных базальтах 
из восточной части Судет.

В гиалокластитах количество фосфата в цементирующей массе варьи
рует. В одних случаях он выполняет интерстициальные промежутки 
(ст. 6017), в других служит цементом соприкосновения либо базальным 
(ст. 6002). Обычная последовательная цементация в этих породах: смек- 
тит в виде тонких оторочек — цеолит (филлипсит) — железомарганцевые 
тончайшие корочки или дендриты и затем фосфат, заполняющий проме
жутки либо замещающий попавший туда ранее карбонатный осадок. 
В обр. 1923/30 обломки пузыристого 
(до 20% объема породы) вулкани
ческого стекла размером 1 —10 мм 
составляют около 50% объема по
роды. Обломки окружены каймой 
зеленого колломорфного смектига 
толщиной до 1 мм, образующего поч
ковидные натечные формы на по
верхности обломков. По-видимому, 
смектит гидротермальный. Обломки 
активно корродированы фосфатом 
цемента. В фосфатной массе содер
жатся многочисленные мелкие фраг
менты стекла и смектитовых оторо
чек. Фосфат серый и светло-серый, 
причем последний по четким про
жилкам внедряется в первый и 
рвет его. В плоской глыбе грубооб- 
ломочного гиалокластита, поднятого 
на ст. 6366, размером 0,2X 0,4 X 0,6 м 
встречены вертикальные и горизонтальные прожилки белого и коричне
вого фосфата. Мощность прожилков 4—5 мм, длина через весь образец 
0,35 м. На зальбандах прожилков наблюдаются редкие железомарган
цевые (?) оторочки, дендриты. Фосфат имеет кристаллическую струк
туру.

Покрытая со всех сторон железомарганцевой коркой глыба разме
ром 1,7Х 1,4X0,6 м интенсивно окварцованного грубообломочного гиало
кластита поднята с подводной горы северо-западной котловины 
(ст. 6017). Порода состоит из обломков бурого палагонитизированного 
стекла и на 85% своего объема замещена мозаичным агрегатом бурого 
халцедона. Тонкие, не более 1 мм прожилки, а также гнезда сложены 
прозрачным кварцем. В нижней части глыбы оставшиеся после оквар- 
цевания межзерновые промежутки выполнены темно-коричневым тонко
кристаллическим фторапатитом [3]. Тонкие прослои до 2 мм белого 
фторапатита встречаются в рудной корке, располагаясь вдоль внутрен
ней ее поверхности. Минералогический и химический анализ фосфата 
выполнялись в лаборатории Государственного института горно-химиче
ского сырья. Химический состав фторапатита, %: S i02—0; А120 3—0,55; 
ТЮ2—0; Fe20 3—0,79; FeO—0; МпО—0; MgO—1,35; CaO—49,0; Na20 —0; 
K20 —0; P20 5—31,47; F—3,11; C 02—4,25; n. n. n. — 5,89; Cl (водная вы
тяжка) — следы; H20  (при 110° С) —0; н. о.—1,35%.

Таким образом, фосфат рассматриваемых образцов представлен кри
сталлическим агрегатом, чаще беспорядочным по структуре, выполняю
щим трещины и прожилки в породе. Он всегда корродирует вмещающие 
породы, а в некоторых местах рвет и раздвигает их. Пространственно фос
фат ассоциируете минералами предположительно гидротермального гене
зиса: смектитом (обр. 1923), кварцем (обр. 6352, 6017). Во всех образцах 
встречены две разновидности фосфата: бурая и белая. Состав и струкгу-
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ра их микроскопически не различаются. Взаимоотношения различны: 
есть как постепенные переходы, так и четкие, рвущие контакты. Деталь
ному минералогическому исследованию были подвергнуты образцы 
'Ст. 1912 и 6366. Использовались методы люминесцентной микроскопии, 
иммерсии, рентгеноструктурного и дифференциально-термического ана
лизов. Содержание С02 составляет 4,5%. Рентгенографически с помощью 
дифрактомера ДРОН-2 определены с погрешностью 0,002 А параметры 
кристаллической ячейки:

Образец а, А г, А
1912 9,323 6,896
6366

белый 9,324 6,897
6366

коричневый 9,320 6,896

Термическое изучение фосфата обр. 6366 (белый) проводилось на де- 
риватографе ОД 102 с эталоном А120 3 в атмосфере воздуха. Проведен
ные исследования позволили отнести все три фосфата к фторкарбоната- 
патиту типа курскита, т. е. фторапатиту с частичной заменой ионов 
Р 0 43_ на С032'.  Исследования проводились в научно-исследовательском 
институте по удобрениям и инсектофунгицидам им. Я. В. Самойлова 
(аналитики Н. П. Бельская, И. Г. Крассильникова, В. Г. Дубинин), тер
мограмма снята в ГИГХС Т. С. Кузьминой. С целью конкретизации гене
зиса фосфоритов применен изотопно-кислородный метод исследования 
фторкарбонатапатита, а также кварца из обр. 6017 [8]. Отдельно изу
чались белая и бурая разновидности фторкарбонатапатита. Эксперимен
тальные данные получены в результате масс-спектральной регистрации 
величин бО18. Анализировался изотопный состав элементарного кислоро
да, выделенного из фосфат-иона и карбонатной составляющей фосфата. 
Элементарный кислород фосфат-иона выделялся с использованием фто- 
ридного метода, кислород карбонатной составляющей — с применением» 
100%-ной ортофосфорной кислоты. Результаты изотопного анализа тако
вы:

Образец А~18б°ро4 « о й о ,
6366 белый +22,5 +29,6 —

6366 бурый +20,9 +29,6 , —

1912 белый +22,5 +29,6 —

1912 бурый +  19,9 +29,6 —

1923 » +  19,5 — —

6017 » +  18,1 — +  19,5

Точность анализов ±0,2%0, результаты анализов выражены относи
тельно 60s^ w=0,0%o. Экспериментальные данные получены В. П. Стри
жовым, В. И. Устиновым (МГУ). Для оценки температур применены 
фосфатный и кварцевый изотопный «термометры» (по A. Longinelli [15, 
16]): / = 111,4— 4 ,3 (60^3  +  6Ow18 +  0,5) —фосфатный; /=169—41,

(60018—6Ow18 + 0,5) —кварцевый. Предполагается изотопный состав ки
слорода воды, в равновесии с которой образовались минералы, соответ
ствующий среднеокеанической воде (SMOW). Температуры образова
ния бурых фосфатов составляют ряд от 23,5 до 36° С. Значение темпера
тур для белой разности 16,5° С, кварца — порядка ПО—130° С. Микро
скопическое исследование обр. 6017 показало разновременность кри
сталлизации кварца и фосфата. В случае, если изотопный состав кисло
рода воды более тяжелый, что весьма вероятно при поступлении юве
нильной эндогенной воды, то значение температур образования фосфатов 
будет еще выше. Необходимо отметить, что температура придонных вод 
в экваториальной части Тихого океана за последние 73 млн. лет не превы
шала 13°С [11]. Современная температура на глубинах 5000—500 м со
ответственно 1—8° С. В настоящее время продолжаются специальные 
изотопные исследования этих же фосфатов. Высказано мнение о более 
высоких температурах образования их, до 44° С [9]. Интересен факт рав
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ных значений бОр1̂  для белой разновидности фторкарбонатапатита со 
ст. 6366 и 1912, а также значений 6 0 ^  для этих же станций. Необхо
димо отметить приуроченность процессов интенсивно фосфатизации к 
излияниям щелочных базальтов.

Таким образом, полученные данные позволяют предположить уча
стие гидротермальных процессов в фосфатообразовании на подводных 
горах-вулканах. Тем не менее нельзя с полным основанием отнести эти 
фосфаты к продуктам эндогенной гидротермальной деятельности. Обра
щает на себя внимание факт развития процесса фосфатизации только в 
приповерхностном слое осадков. В глыбе грубообломочного туфотурби- 
дита (ст. 6002) мощностью 23 см при равномерной пористости по всему 
разрезу фосфат развивается только в верхней части разреза (10 см), за
мещая карбонатный осадок, выполняющий роль наполнителя интерсти
циальных промежутков между обломками в породе. В кровле разреза об
наружен горизонтальный прожилок плотного тонкокристаллического фос
фата [7]. Данные глубоководного бурения не содержат сведений о на
ходках фосфоритов на сколько-нибудь существенной глубине от по
верхности дна. Описанные особенности состава, структур фосфатов, изо
топные данные, а также геологическая позиция грубообломочных 
пород с фосфатным цементом и прожилками фосфата позволяют 
предположить фосфатизацию под воздействием термальных растворов. 
Источник фосфатных растворов не известен. В случае эндогенного источ
ника подобные образования могут возникать при разгрузке гидротермаль
ных растворов в верхней части осадочного слоя.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№ 2, 1982 г.

УДК 550.4 : 553.57 : 553.7

ГЕОХИМИЯ КРЕМНЕЗЕМА СЛАБОМИНЕРАЛИЗОВАННЫХ 
ГИДРОТЕРМ В ЗОНЕ ГИПЕРГЕНЕЗА

ДИСЛЕР В . Я .,  АВТАНДИЛОВА Я .  Я .

Слабоминерализованные гидротермы в зоне гипергенеза, формирующие
ся в терригенных песчано-глинистых толщах, обладают в значительной сте
пени меньшей насыщенностью кремнеземом, чем термы изверженных пород 
аналогичного состава при равных с ними температурах. Объяснить это явле
ние можно различной глубиной циркуляции терм, запечатленной в так назы
ваемом «эффекте геотермометра», с одной стороны, а также в особенностях 
вещественного состава пород — с другой. Породы, прошедшие многократно 
стадии переотложения, лишены наиболее реагентной части, поставляющей 
кремнезем в гидротермы. В то же время недонасыщенность гидротерм оса
дочных пород кремнеземом связана с направленным увеличением содержа
ния Si в составе глинистых минералов.

Зависимость содержания S i02 природных вод от их температуры 
общеизвестна. Однако, если попытаться выразить ее на графике в коор
динатах: концентрация S i02—Т°С, то для всего многообразия под
земных вод возникает неинтерпретируемая картина беспорядочно рас
полагающейся массы точек. Выявить эту закономерность можно, мак
симально устранив осложняющие ее моменты. К таковым относятся 
общая концентрация солей (минерализация вод), ионно-солевой и га
зовый состав вод. Известно, что повышенные концентрации NaClv 
Na2C 03, NaOH и т. д. оказывают каталитическое воздействие на по
ступление Si02 в раствор; А13+, наоборот, содействует фиксации колло
идной формы Si02. Высокая щелочность, как и высокая кислотность, 
растворов, способствует возрастанию растворимости кремнистых со
единений. Присутствие С 02, особенно в повышенных количествах, уве
личивает содержание кремнезема в растворе. Природные углекислые 
кремнистые термы (и часто холодные углекислые воды, например, в 
Забайкалье) содержат значительно более высокие концентрации SiOz, 
чем азотные и азотно-метановые. Углекислые термы при равных с азот
ными температурах имеют значительно более высокие концентрации: 
S i02.

Таким образом, для анализа указанной закономерности в различных 
геологических условиях наиболее благоприятны термальные воды с 
предельно низкой минерализацией, при которой влияние ионно-соле
вого состава минимально, и газами, инертными в отношении поведения 
S i02. К таким типам вод относятся широко известные в СССР и за ру
бежом акратотермы или азотные щелочные слабоминерализованные 
термы и примыкающие к ним азотно-метановые и метановые щелочные 
кремнистые слабоминерализованные термы. Эти воды проявляются в 
зоне повышенной современной тектонической активности и служат 
своеобразным индикатором повышенной сейсмичности регионов [1]. 
Они формируются в хорошо промытых структурах, тектонически ак
тивных разломах кристаллических массивов, в трещиноватых вулкано
генных и вулканогенно-осадочных породах в обширном орогениом поя
се юга и востока СССР. В осадочных толщах в предгорных и межгор
ных артезианских бассейнах этот тип вод выступает часто в плане гид
рогеологической инверсии, залегая на глубине под более солеными, но 
менее термальными водами. Как в кристаллических метаморфогенных 
или гранитоидных интрузивных массивах, так и в вулканогенно-осадоч
ных и осадочных породах гидрохимический облик терм этого типа опре-
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деляется почти исключительно взаимодействием с силикатными и алю
мосиликатными минералами.

По принятым классификационным критериям [7], общая минерали
зация вод этого типа не превышает 2 г/л; в составе газов, как правило, 
преобладает азот (более 90%), среди катионов натрий превалирует 
почти всегда (обычно более 90 экв.%), а анионы представлены слож
ным сочетанием НС03", S 042- и С1~. Для осадочных пород характерно 
преобладание гидрокарбонатного и гидрокарбонатно-хлоридного типов. 
В метановых и азотно-метановых термах среди катионов также преоб-

Г / ’С

X • •

v  40 80 120 160
MfSLOq

Фиг. 1. Зависим ость со дер ж а н и я  H 4S i 0 4 от тем пературы  в 
азотны х слабом инерализованны х терм ах СС С Р (по Л . Н. Б а 

р абан ову и В. Н. Д и сл ер у  [1 ] )

.ладает Na+, а среди анионов НС03“ и С1~ (таблица). Температура 
вод по месторождениям колеблется от 20 до 100° С, но на глубине мо
жет достигать 140—150° С. Термальные воды обладают высокой ще
лочностью (pH ̂ 7 ,5  4-9,5), обусловленной в первую очередь присутст
вием в растворе слабой ортокремниевой кислоты H4Si04 (первая и вто
рая константы диссоциации K i^l,10“9,36, К2̂ 1,Ю “11,3 при Т = 50°С). 
Как показали исследования С. С. Крапивиной [10], в рассматривае
мых термах H4Si04 составляет 70—90% от суммы всех ее форм. Кол
лоидная форма возникает ввиду склонности молекул H4Si04 к полиме
ризации; комплекс H3Si04~ присутствует в наиболее щелочных разно
стях терм и составляет в сумме с коллоидной формой 10—30% общего 
содержания кремнезема. Поведение кремнезема наиболее четко от
ражает природную модель взаимодействия воды с силикатными и алю
мосиликатными минералами. Таким обрлзом, азотные термы являют
ся тем типом вод, который позволяет с наименьшим количеством «по
мех» проследить влияние температуры на геохимическую эволюцию 
кремнезема в различных геологических условиях. Как ни один тип вод, 
азотные термы способны формироваться в различных геолого-струк
турных обстановках, сохраняя свой достаточно однообразный гидрохи
мический облик. Однако последние, несмотря на кажущуюся однород
ность распределения Si02, в зависимости от температуры (фиг. 1) ока
зывают существенное воздействие на эволюцию этого компонента.

Если выявить литолого-петрографические особенности приурочен
ности азотных терм (фиг. 2), то окажется, что на приведенном графи
ке четко обособляются два поля: верхнее, показанное треугольниками, 
и нижнее, показанное точками и крестами. Верхнее поле отвечает зави
симости содержания S i02 от температуры слабоминерализованных 
терм, приуроченных к осадочным породам, не содержащим в сколько- 
либо заметных количествах пирокластического материала. Нижнее 
поле отвечает той же зависимости в термах, связанных с гранитоида- 
ми и другими изверженными и вулканогенно-осадочными породами.
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Химический состав характерных типов азотных и азотно-метановых слабоминерализованных терм

Источники и место
рождения т , °с рн Минерали

зация. г/л

Содержание основных компонентов* мг/л

Na+ к+ Са2+ Mg*+ А13+ c l - SO* н с о 3

1ей со
Ои H4S i04

Д ж а л а л -А б а д 44 7 ,4 1 ,6 2 5 3 ,5 1 3 ,3 157,6 33,9 0,06 1 6 0 ,6 586,0 3 2 3 ,3 Н е обн. 30,5
Д ж ер гал ан 44 7 ,9 0,9 2 8 2 ,0 1 ,7 22,8 1 , 7 Н е обн. 2 8 0 ,8 192,0 9 7 ,6 26,7О би-Гарм 51 8 ,0 0,9 2 1 2 ,7 4 ,5 84,2 Сл. » 1 3 5 ,6 418,9 5 6 ,6 Сл. 36,6

Ташкент 51 8 ,3 0,8 2 3 5 ,5 6 ,0 9,8 2 ,0 0,03 7 8 ,5 134,4 3 3 5 ,5 12,0 31,1
Цаиш и 76 7 ,3 1,8 2 2 9 ,0 1 9 ,0 234,0 3 5 ,0 — 2 9 1 ,0 649,9 2 1 2 ,0 83,6Ц хал тубо 35 7 ,3 0,9 7 4 ,4 1 3 ,0 125,5 3 2 ,5 ___ 1 0 0 ,2 270,8 2 4 4 ,0 29,9Горячинск 54 9 ,2 0,7 1 7 0 ,2 18,0 Сл. 0,06 1 1 ,3 339,1 1 2 ,2 11,4 108,7
Д ж ум алинский 21 8 ,4 0,3 6 7 ,6 1 ,6 8,8 1 ,2 Н е обн. 2 1 ,3 76,5 4 8 ,8 12,0 3 4 7
Питателевский 58 7 ,4 1,9 4 7 1 ,7 1 3 ,8 114,4 2 ,5 » 1 8 7 ,9 974,4 3 6 ,6 Н е обн. 77,5

Х одж а-О би -Г ар м 94 8 ,9 0,5 1 1 5 ,5 5 ,2 4,6 0 ,6 _ 4 6 ,4 36,3 9 7 ,6 24,0 169,1
Т алая 90 9 ,0 0,5 1 3 3 ,9 3,4 1 ,0 Сл. 6 7 ,4 38,7 8 4 ,2 19,2 155,6
Озерновский 85 8 ,6 1,2 1 7 9 ,0 3 ,4 176,3 7 ,2 — 2 1 5 ,6 489,9 2 4 ,0 12,0 143,9

П аратунка 42 8 ,1 1,5 2 7 9 ,2 8 ,2 160,3 3 ,2 Н е обн. 1 9 9 ,5 706,8 6 1 ,0 — 34,7

Дагинский-1 44 8 ,0 2,4 8 5 2 ,0 4,9 2 5 ,2 1 2 3 4 ,0 2,0 2 6 1 ,1 9,6 34,7
Д агинский-2 50 7 ,8 1,6 5 4 9 ,0 5 ,1 28,5 1 ,5 — 8 0 8 ,5 2,0 1 5 8 ,6 Н е обн. 42^6
Л унский 57 7 ,3 3,8 1193 1 2 ,1 30,9 6 ,9 — 1 2 4 1 ,0 4,0 1171 4,0 45,5

Вмещающие породы, и их возраст

П есчаники, 13 
» , N

П есчано-гравийны е  
отлож ения Q, граниты, Pz  
П есчаники, Ki 
И звестняки, Ki 

»
Граниты, Pt 
Кварцевы е перфиры, Д 2 
Граниты, P t, и конгломераты , 
1з- Ki 
Граниты, Pz  
Перфириты, Т3
В улканогенно-осадочны е поро
ды, f— N
Вулканогенно-осадочны е породы, 

f - N
Песчаники, Ni_2» , N , - 2» , N 1— 2

п  Конце1̂ Рации H4S1O4 приведены по данным калориметрических определений [1], дающих для азотных слабоминерализованных терм хорошую сходимость с весо
вым методом. Приведенные в таблице, как и на фиг. 1 и 2, примеры гидротерм отвечают месторождениям, широко используемым в бальнеологии^ воды которых отличаются по- 

В» Г0Д0В0М ЦИКЛе сезонных колебаний. Данные о составе вод многократно подтверждены Химическими анализами И], так как большиТтво из™ иГотвечаёГ  водам месторождений многолетнего использования либо с запасами, утвержденными в ГКЗ.



Из графика следует парадоксальный вывод о том, что хорошо диспер
гированные и, следовательно, наиболее реакционноспособные порюды 
при взаимодействии с термальной водой отдают в раствор значитель
но меньшее количество S i02, чем при тех же температурах граниты и 
основные вулканогенные и вулканогенно-осадочные породы. В этой 
связи интересно отметить, что разброс точек на графике (см. фиг. 2) 
для изверженных и вулканогенно-осадочных пород таков, что не по
зволяет судить о преимущественном обогащении кремнеземом той или 
иной их разности. Следовательно, наличие витрокластического и дру
гого вулканомиктного материала для рассматриваемых терм в той же

Фиг. 2 Фиг. 3

Фиг. 2. Р асп ределени е H 4S i 0 4 слабом инерализованны х азотны х и азотно-м етановы х терм  
по типам пород и в зависим ости от тем пературы  в од  

1 —  в терм ах, приуроченны х к гранитным массивам; 2 —  в терм ах, приуроченны х к в ул 
каногенны м и вулканогенно-осадочны м  породам ; 3 —  в терм ах, приуроченны х к оса до ч 
ным породам ; 4 —  кривая теоретически рассчитанны х тем ператур (по F ournier, T rues- 
d ell [1 6 ] ) ;  5 —  примеры расчетных тем ператур для  различны х м есторож дени й  с л а б о 
м инерализованны х терм. Н а фиг. 3, 4 принято аналогичное обозн ачени е распределения

ги дротерм  по типам пород

Фиг. 3. Р асп ределени е концентраций H 4S i 0 4 гидротерм  различны х п ор од  в отнош ении  
уровн ей  насы щ ения кварца и ам орф ного крем незем а (уровни насы щ ения показаны  по

данны м H e lg e so n  е. а. [1 8 ])
1 —  поле стабильности кварца; 2 —  поле насыщ ения ам орф ного крем незем а

мере способствует растворению S i02, что и присутствие хорошо рас- 
кристаллизованных полевых шпатов, слюд и кварца в гранитоидах. 
В среднем, если содержание растворенного кремнезема азотных терм 
изверженных пород при средних температурах 50—60° С принять за 
100%, то в термах осадочных пород при тех же температурах Si02 
составит 60% этого количества. Поиски решения этого парадоксально
го положения позволяют рассмотреть несколько возможных объясне
ний.

Можно предположить, что дивергенция кремнезема в термах обус
ловлена эффектом так называемого геотермометра. Суть его состоит 
в том, что при взаимодействии с силикатными минералами подземные 
воды сохраняют и при снижении температуры вод некоторые компо
ненты в определенных соотношениях, отвечающих равновесным усло
виям при температурах формирования терм. В этом состоит своеобраз
ная геотермальная «память» воды. Одним из таких компонентов гид
ротерм является S i02. Из опыта химических определений кремнезема 
известно, что анализ, выполненный у источника, дает те же результа
ты, что й анализ воды (при правильном отборе пробы) в стационарных 
условиях через несколько месяцев после отбора пробы воды при нор
мальных условиях. Это явление объясняется тем, что воды гидротерм 
рассматриваемого типа всегда значительно недонасыщены кремнезе
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мом относительно его наиболее растворимых форм: аморфного крем
нистого геля, опала, кристобалита, и насыщены или несколько пересы
щены только в отношении халцедона и кварца (фиг. 3). Поэтому даже 
значительное снижение температуры не вызывает выпадения S i02 в 
осадок из раствора. Подобное свойство гидротерм было использовано 
Фурнье и Трусделлом [16]. Ими и рядом других авторов предложены 
эмпирические формулы, которые с успехом проверялись и применялись 
при геотермических исследованиях геотермальных полей Камчатки [9].

Для рассматриваемых терм, обладающих на выходе температурами 
обычно значительно ниже 100° С, нами использована эмпирическая 
формула Фурнье и Трусделла, основанная на предположении о том, 
что термы формировались в условиях насыщения относительно халце
дона, и имеющая следующее выражение:

t° 1051,1
4,655 — lg S i02

273,15.

На фиг. 2 показана теоретическая кривая, отражающая температу
ры, рассчитанные по этой формуле для терм изверженных и осадочных 
пород. Максимальные температуры получены для источников Ходжа- 
Оби-Гарм (128° С — расчетная температура, 94° С — реальная); Уш- 
Бельдир (128° С — расчетная температура, 80°С — реальная); Талая 
(122° С — расчетная температура, 90° С — реальная). Эти и другие тер
мы формируются в изверженных и метаморфических породах. Для 
терм Приташкентского бассейна теоретическая температура равна 39° С 
при реально наблюдаемой 50,5° С, для терм Джалал-Абада расчетная 
температура образования 38° С при реально наблюдаемой 44° С и т .  д. 
Таким образом, для всех случаев без исключения термы, формирую
щиеся в изверженных породах, имеют теоретически рассчитанную тем
пературу значительно выше реально наблюдаемой. Термы осадочных 
пород показали, что в половине случаев из рассмотренных теоретиче
ские температуры ниже реально наблюдаемых, а в других случаях рав
ны или близки им.

Можно предположить, что движение вод в осадочных породах, осо
бенно при их нормальном залегании (Ташкентский бассейн), ограни
ченное водоупорными слоями и в конечном счете кристаллическим 
фундаментом, не может обеспечить значительный нагрев терм осадоч
ных пород. В то же время в кристаллических массивах гранитоидов и 
других типах изверженных пород глубина проникновения трещинных 
систем и, следовательно, гравитационных вод не ограничена на всю 
мощность твердой земной коры. Поэтому термы изверженных пород 
могут подниматься со значительно больших глубин, чем при обычной 
пластовой циркуляции, и действительно могут иметь значительно боль
шую температуру образования при равных с осадочными толщами гео
термических условиях, а следовательно, и насыщенность кремнеземом. 
Но эффект геотермометра лишь частично объясняет проблему. Значи
тельная недонасыщенность в целом ряде случаев терм кремнеземом 
(Ташкент, Джергалан, Джалал-Абад и др.) или точное соответствие 
теоретических и расчетных температур не объясняют полностью это 
явление. Целый ряд терм осадочных пород связан с крупными текто
ническими нарушениями (Дагинские и Лунские термы на Сахалине, 
Джалал-Абад в Средней Азии и др.), поднимаются с больших глубин 
и так называемый эффект геотермометра для них должен иметь место. 
Кроме того, есть указания на то, что, располагаясь в зоне высокой тек
тонической активности, рассматриваемые термы даже при наличии 
мощного осадочного покрова могут иметь связь с глубокими тектони
ческими разломами (Джалал-Абад, Ташкентские термы и др.). Одна
ко этого нельзя сказать по содержанию SiOz.

Если не существует различий в геотермических условиях формиро
вания рассматриваемых терм, то, очевидно, причины разных уровней 
обогащения их кремнеземом надо искать в геологических условиях.. 
Уже отмечалось, что более высокая дисперсность пород должна была
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бы обусловить эффект большего растворения минералов при равных 
температурах, тогда как наблюдается обратная закономерность. Мож
но предположить, что причина ее лежит в растворении наиболее реак
ционноспособной части пород в процессе мобилизации при их химиче
ской и физической дезинтеграции на начальных стадиях седиментоге- 
неза. Лишенные таких компонентов породы должны давать впоследст
вии меньшие концентрации кремнезема. И действительно, работами 
ряда исследователей показано, что минеральный состав осадочных тер- 
ригенных пород существенно изменяется по сравнению с материнскими 
образованиями даже в том случае, если терригенные накопления фор
мировались в течение только одного цикла седиментации [12].

Наиболее легко разрушающимися акцессорными минералами при 
выветривании являются: группа ферримагнезиальных компонентов 
(оливин, пироксены, роговая обманка), эпидот, гранат и апатит.

Выявлены ряды устойчивости минералов, отражающие их способ
ность противостоять механическому разрушению, а также рядц хими
ческой устойчивости минералов. Установлено, что постепенное обедне
ние минеральных ассоциаций при движении от молодых отложений к 
древним является результатом внутрислойного растворения нестойких 
минералов в течение эпигенеза (по А. Г. Коссовской [12] со ссылкой 
на Петтиджона, 1941). Эти выводы, полученные геологическими мето
дами, дополняются данными экспериментов по выщелачиванию раз
личных пород и минералов, воспроизводящих условия формирования 
кор выветривания и свидетельствующих о выносе многих компонен
тов и, следовательно, обеднении материнских пород, щелочными эле
ментами— железом, алюминием и кремнеземом [3, 4]. По возрасту 
отложения, содержащие рассматриваемые типы вод, относятся к юре, 
нижнему мелу, палеогену, неогену и четвертичному периоду и известны 
на Кавказе, Копет-даге, Тянь-Шане и Сахалине. Сам перечень регио
нов и возрастной диапазон отложений говорят о разнообразии усло
вий их образования. Таковы достаточно детальные описания разрезов 
зон существования слабоминерализованных терм на Северном Саха
лине, приуроченных к отложениям дагинской, окобыкайской и нутов- 
ской свит неогена. По Л. П. Иваныииной [8], для отложений дагин
ской свиты при пористости 11—25% характерны песчано-алевритовые 
породы, содержащие неравномерное распределение обломочного ма
териала: 30—35% зерен кварца, 40—60% полевых шпатов, 5—15% об
ломков пород, цемент глинистый, глинисто-кремнистый и кремнистый. 
Глинистые минералы обычно представлены гидрослюдой, каолинитом 
и монтмориллонитом. Состав окобыкайской и нутовской свит аналоги
чен описанному. Отмечается некоторое повышение содержания зерен 
кварца, а в нутовской свите, кроме того, возрастает роль песчаников и 
снижается роль глинистых прослоев, в связи с чем резко ухудшаются 
ее коллекторские свойства, и эта свита содержит лишь 5% месторож
дений нефти и 2% месторождений газа.

В классическом районе распространения азотных слабоминерализо
ванных терм (Приташкентский бассейн), которые приурочены к азер- 
башской свите нижнего мела, а также к чанакской (сеноман) и дар- 
базинской (турон) свитам верхнего мела (по Н. И. Гридневу и G. Бах- 
риддинову [5]), в легкой фракции песчаников везде преобладают силь
но разрушенные обломки полевых шпатов (в среднем 76%); кварц в 
большинстве проб составляет в среднем 18%, присутствуют глинистые 
минералы, биотит, мусковит, хлорит. Упомянутые авторы отмечают, что 
обломочные минералы отражают состав питающих провинций, кислых 
и средних магматических и осадочно-метаморфических пород палеозоя, 
развитых в горных сооружениях к северо-востоку от Ташкента на 
хребтах Каржантау, Псиемском, Уганском и Чаткальском. Еще боль
ше сходства в петрохимическом составе пород обрамления и осадоч
ных толщ следует ожидать в межгорных впадинах Тянь-Шаня, где 
также сосредоточены значительные скопления рассматриваемых тер
мальных вод, для которых характерна все та же закономерность отно
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сительного недонасыщения кремнеземом терм осадочного чехла в срав
нении с термами гранитных массивов. Примером рядом расположенных 
терм служат воды месторождений Джергалан (Т 44° С, содержание 
H4S i04—22 мг/л), приуроченные к осадочным толщам неогена, и 
Аксу (Т — 59°С, содержание H4Si04—66 мг/л), связанное с гранитои- 
дами в пределах Иссык-Кульской впадины. Соотношение SiQ2/T°C, 
приводит эти термы в различные поля распределения (см. фиг. 2).

Для Северного Предкавказья в чокракско-караганских песчаниках,, 
как это отмечалось В. А. Гроссгеймом [6], часто можно фиксировать 
почти полное преобладание в легкой фракции кварца (до 98%). По
этому пониженное относительно температуры содержание Si02 в водах 
этих отложений можно объяснить отсутствием более реагентных мине
ралов. Однако в этом же регионе в песчаниках нижнего мела (апт- 
альбский горизонт КМВ и в других районах Предкавказья) содержит
ся до 20—50% полевых шпатов. Таким образом, этот горизонт по пет- 
рохимическому составу может приближаться к породам изверженных 
и метаморфических комплексов Кавказа. Приведенный материал пока
зывает, что пониженные концентрации кремнезема характерны для 
терм, формирующихся как в толщах осадочных пород с заведомо от
личным петрохимическим составом от пород изверженных и метамор
фических (кварцевые пески и песчаники), так и в толщах, более близ
ких к ним по составу. Иными словами, можно полагать, что в этих по
следних имеется достаточный резерв кремнезема для его выхода в рас
твор, особенно принимая во внимание геологические масштабы времени 
взаимодействия воды и породы. Наличие «защитных» пленочных слоев 
новообразованных минералов на поверхности минералов, подвергаемых 
выветриванию, равнозначно как для пород кристаллических массивов 
в трещинах циркуляции терм, так и в слоях осадочных образований. 
Следовательно, снижение масштабов поступления SiOz в раствор дол
жно быть равноценно в обоих типах пород. Кроме того, в условиях 
глубокой, замедленной циркуляции вод существенную роль приобре
тает диффузионное концентрационное выравнивание.

Приведенный материал позволяет сделать вывод о том, что в гори
зонтах осадочных пород происходит процесс не только выноса кремне
зема, но и его перераспределения и фиксации. Так как концентрации 
кремнезема даже в термах кристаллических массивов и вулканогенных 
пород не достигают предела растворимости аморфного кремнезема, не 
говоря уж о гидротермах осадочных пород, процесс перераспределения 
S i02 можно отнести за счет присутствия глинистых минералов. Послед
ние обусловливают наиболее существенное минералогическое отличие 
осадочных пород от вулканогенных, интрузивных и метаморфических. 
К подобному выводу приводят как качественные минералогические на
блюдения, так и рассмотрение равновесных состояний типичных мине
ралов молассовых толщ — продуктов разрушения гранитов, вулкано
генных и метаморфических пород, обнажающихся в процессе воздыма- 
ния горных сооружений: кварца, плагиоклазов, калиевых полевых шпа
тов, а также мусковита, каолинита, минералов группы монтмориллони
та и гидрослюд. Для анализа равновесных — неравновесных состояний 
перечисленных минералов использованы диаграммы равновесных со
стояний, построенные в координатах подвижных компонентов реакций 
[18]. Выбрана средняя температура, соответствующая температурам 
азотных слабоминерализованных терм 60° С. Ионный состав терм при 
— 60° С, приведенный в таблице, а также и в работе [1], был пересчи
тан в мольные концентрации. По известному уравнению Дебая — Хюк- 
келя, использованному в форме второго приближения, что допускается 
ввиду малых значений ионной силы растворов [2], определены коэф
фициенты активности и рассчитаны активные концентрации ионов Na+, 
К+, Са2+, Mg2+ [14]. Коэффициент активности H4Si04 ввиду малых зна
чений концентраций, преимущественного содержания этого соединения 
в молекулярной форме и низких значений ионной силы растворов (не 
более 0,035) принят равным 1.
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На диаграммах фиг. 4 показано, что гидротермы осадочных толщ, 
и изверженных пород распределяются по различным полям устойчи
вости ,минералов. На фиг. 4, А видно, что термы осадочных пород 
распределяются в области равновесного состояния с каолинитом или 
вблизи равновесия каолинит — монтмориллонит, тогда как термы из
верженных пород оказываются в области, близкой к термодинамиче
скому равновесию альбит — монтмориллонит. Воды смешанного гене
зиса с участием изверженных и осадочных пород (Питателевское ме-

Фиг. 4. Д иаграм м ы  равновесны х систем  при 60° С [ 1 8 ]с нанесением  данны х по составу  
слабом инерализованны х терм, ф орм ирую щ ихся в различны х ком плексах пород  

А —  систем а НС1— Н 20 — А120 3— N a20 — S i 0 2; Б— систем а НС1— Н 20 — А120 з — К2О — S i 0 2; 
В —  систем а НС1— Н 20 — А120 3— С аО — S i 0 2; Г  —  систем а НС1— Н 20 — А120 3— M g O —  
S i 0 2. N ph —  нефелин; Ab — альбит; Gb —  гиббсит; K it —  каолинит; N a — M nt (K-, Ca-, 
M g - ) — м онтмориллонит; M sc —  мусковит; M cr —  микроклин; II —  иллит; A n —  анор

тит; C h i—  хлорит

сторождение) попадают в поле устойчивости каолинита близ границы 
равновесия каолинит — монтмориллонит. На фиг. 4, Б наблюдается 
напоминающее приведенное выше распределение точек. Однако здесь 
не учтено и лишь предполагается ввиду неопределенности значений сво
бодной энергии образования присутствие минералов из группы гидро
слюд [17, 19]. Состав гидротерм осадочных пород отвечает равновес
ному состоянию гидрослюдистых минералов и близок в некоторых слу
чаях к положению равновесия между гидрослюдой и микроклином. 
Гидротермы изверженных пород находятся в состоянии термодинами
ческого равновесия с микроклином. На фиг. 4, В показано, что воды 
слабоминерализованных терм не равновесны с анортитом и находятся 
в области, близкой к равновесному состоянию минералов каолинит — 
кальциевый монтмориллонит. И, наконец, на фиг. 4, Г отображено тер
модинамическое равновесие терм изверженных пород с хлоритом и 
преимущественное расположение термальных вод осадочных пород в 
равновесии с магниевым монтмориллонитом.
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Так как гидротермы осадочных пород всегда находятся в неравно
весном состоянии с преобладающим источником кремнезема в водах — 
полевыми шпатами, то процесс формирования их состава направлен на 
установление равновесия с ними. Иными словами, термы осадочных 
толщ, состав которых отображен на равновесных диаграммах, «стре
мятся занять» положение терм изверженных пород как по концентра
ции S i02, так и по соотношению основных катионов Na+, К+, rf+, Са2+ 
и Mg. Такая направленность процесса предполагает определенную 
эволюцию глинистого материала, без которой невозможно достижение 
указанного равновесия. Таким образом, глинистые минералы должны 
в данных условиях подвергаться процессу силификации, т. е. усваивать 
в своих структурах S i02, а также увеличивать присутствие Na+, К+, 
Са2+, Mg2+. Минералогически такая направленность процесса предпола
гает гидрослюдизацию и монтмориллонитизацию каолинита и монтмо- 
риллонитизацию гидрослюд. Гидрохимически этот процесс приводит к 
относительному снижению содержания S i02 в растворе (по сравнению 
с термами изверженных пород). Глинистый аллотигенный материал 
прежде всего должен играть роль фиксатора кремнезема, так как де- 
структированные в процессе транспортировки и отложения глинистые 
минералы в благоприятных термодинамических условиях будут вос
станавливать нарушенные структуры. В то же время гидролитическое 
разложение полевых шпатов приводит к тому, что в растворе присут
ствуют все химические компоненты, необходимые для синтеза глини
стых минералов. Можно предполагать, что этот процесс, по-видимому, 
также имеет место в осадочных породах. Однако более существенны 
процессы возникновения метастабильных структур типа смешанослой- 
ных минералов.

Нельзя не отметить еще одной, впрочем, недостаточно изученной 
закономерности, способствующей фиксации кремнезема из раствора. 
Известно [И, 13], что часто на границе с нефтяными месторождения
ми в подземных водах, контактирующих с ними, наблюдается резкий 
дефицит кремнезема. Фиксация Si02 из раствора обусловлена присут
ствием определенных органических веществ. Природа последних, од
нако, далеко не выяснена. Имеются указания на то, что такими веще
ствами являются фенолы [15]. Но в щелочных средах фенолы, напротив, 
способны повышать растворимость кремнезема. Находки окремнелых 
организмов и растений служат косвенным указанием на возмож
ность фиксации кремнезема из водной среды путем образования крем
неорганических слаборастворимых соединений. Этот процесс может, 
по-видимому, играть немаловажную роль в формировании кремнистого 
цемента обогащенных органическими веществами пород. Однако в хо
рошо промытых толщах с исключительно азотным составом газов акра- 
тотерм влияние органического вещества на фиксацию кремнезема, ве
роятно, весьма ограничено. Более заметным это влияние может быть 
на участках деятельности метановых и азотно-метановых щелочных 
слабоминерализованных гидротерм, где скорее можно ожидать обога^ 
щение пород органическими веществами.

В Ы В О Д Ы

1. Распределение концентраций Si02 в слабоминерализованных ще
лочных термах по их геологической приуроченности показывает значи
тельное недонасыщение вод этим компонентом при равных температу
рах в водах осадочных пород по сравнению с водами изверженных и 
вулканогенно-осадочных пород.

2. Термы изверженных пород способны проникать на большие глу
бины, чем термы осадочного чехла, и сохранять ̂ концентрации Si02, от
вечающие этим глубинам и, следовательно, более высоким температу
рам формирования (эффект геотермометра).

3. Преимущественно карбонатный или кварцевый состав пород ог
раничивает поступление Si02 в термальные воды ввиду пониженного
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содержания наиболее реагентной в отношении кремнезема составляю- 
щей пород.

4. Пониженное содержание SiOz в термах осадочных пород (при их 
близком петрохимическом составе с изверженными) объясняется пере
распределением и фиксацией кремнезема в глинистом материале: ре
конструкция деструктивных форм, образование метастабильных сме- 
шанослойных минералов, преобразование минералов с меньшим содер
жанием S i02 в более силифицированные формы.

5. В некоторых случаях при обогащении пород органическими ве
ществами (метановый и азотно-метановый газовый состав гидротерм) 
фиксация кремнезема может быть вызвана образованием слабораство
римых кремнеорганических соединений.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№2, 1982 г.

УДК 552.14 : 551.762(470.67)

АУТИГЕННЫЕ ОБРАЗОВАНИЯ ЮРСКИХ ОТЛОЖЕНИИ 
ЗАПАДНОГО ДАГЕСТАНА

Г А В Р И Л О В  Ю. О.

Р ассм отрены  аутигенны е образовани я, залегаю щ и е в ниж не- и с р е д 
нею рских терригенны х отлож ен и ях, в различной степени подвергш ихся  
воздействию  постдиагенетических процессов. В наим енее измененны х тоар- 
ских и среднею рских песчано-глинисты х отлож ен и ях ш ироко распр остр а
нены диагенетические сидеритовы е конкреции при резко подчиненном к о 
личестве сульфидны х. В  среднелейасовы х аспидны х сланцах развиты  крем 
нисто-сульф идны е стяж ени я, возникш ие в р езультате м етасом атического з а 
мещ ения сидеритовы х конкреций, что явилось результатом  действия интен
сивны х глубинны х постдиагенетических процессов.

Различные аутигенные образования, встречающиеся в древних от
ложениях, могут характеризовать изменения, которые происходили в 
осадке в диагенезе, а в ряде случаев и на более поздних этапах суще
ствования породы. Причем различные постдиагенетические процессы 
иногда существенным образом меняют состав аутигенных минералов и 
их агрегатов. Выяснив направленность этих изменений, можно попы
таться оценить характер тех условий, в которых пребывали породы в 
процессе погружения их на значительные глубины. Одним из объек
тов, где такие изменения достаточно четко прослеживаются, являются 
юрские отложения Северного Кавказа. Нами изучались нижне- и сред
неюрские отложения в западной части Дагестана в долине р. Аварское 
Койсу от пос. Советское до пос. Бежта.

На юге этого района распространены отложения бежитинской сви
ты (Ji3/2), выполняющие Бежитинский грабен-синклинорий (фиг. 1). 
В этой свите выделяются интервалы как переслаивания песчаных и 
глинистых пород, так и преимущественно глинистые. Возраст толщи — 
верхнетоарский. Степень дислоцированности пород бежитинской свиты 
в разных местах различна. Преимущественно здесь развиты складки с 
относительно пологими крыльями, местами появляются следы клива
жа. На фоне этого сравнительно спокойного залегания отложений 
встречаются участки, где слои интенсивно смяты, а также в значитель
ной степени подверглись кливажированию. С севера поле развития 
отложений бежитинской свиты ограничивается крупным разрывным на
рушением — Тляратинским надвигом. Севернее появляется зона аспид
ных сланцев (Ji2), полоса распространения которых простирается в 
юго-восточном направлении. Возраст этих отложений, по данным 
А. И. Гущина, Д. И. Панова и др., определяется как среднелейасовый. 
Главную роль в сложении толщи играют темно-серые, почти черные ас
пидные сланцы, местами существенно алевритистые; подчиненное зна
чение имеют пласты песчаников, голубовато-серых, очень плотных. По
роды зоны аспидных сланцев интенсивно дислоцированы: смяты в 
складки различной морфологии, разбиты многочисленными разрывны
ми нарушениями. В этой толще повсеместно развит кливаж, плоскость 
которого ориентирована весьма круто, часто почти вертикально. Кли
важ придает специфический облик толще аспидных сланцев, заметно 
отличая ее от отложений смежных зон, где он проявлен в гораздо 
меньшей степени.

Далее к северу после крупного разрыва, ограничивающего зону ас
пидных сланцев среднего лейаса, развиты тоар-среднеюрские отложе
ния (J43—J2). Набор пород, слагающих эту толщу, однообразен — пес-
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чаники, алевролиты, аргиллиты, очень редки пласты известняков, од
нако распределение их в разрезе весьма неравномерное. Слой в этой 
зоне, и особенно в ее северной части, по сравнению со среднелейасовой 
толщей залегают более спокойно и осложняются преимущественно 
флексурами и крупными коробчатыми складками; в южной части ее, 
примыкающей к зоне аспидных сланцев, залегание толщи осложняется 
разрывными нарушениями, усиливается смятие пород, появляется так
же кливаж. Породы, развитые в трех зонах, в различной степени под
верглись вторичным изменениям, о чем свидетельствуют результаты 
изучения как глинистых минералов, так и песчаников. В тоар-средне-

Фиг. 1. С хем а геологического строения района р. А варское К ой су  (по д а н 
ным Гущ ина А. И ., П анова Д . И. и др .)

1 —  песчано-глинисты е отлож ен ия  беж итинской свиты (верхний т о а р ); 2—  
аспидны е сланцы  (средний л е й а с ) ; 3 —  песчано-глинисты е отлож ен ия
(тоар-средн яя  ю ра); 4 —  разры вны е наруш ения; 5 —  норм альная геологи

ческая граница, не ослож н енная разры вом

юрских отложениях и в бежитинской толще набор глинистых минера
лов включает в себя гидрослюду, каолинит, хлорит иногда с несовер
шенной структурой, а также встречается в небольшом количестве сме- 
шанослойный минерал ряда гидрослюда—монтмориллонит (последний 
отмечался в бежитинской свите). Причем как качественные, так и ко
личественные вариации в соотношении этих минералов в разных образ
цах свидетельствуют о том, что такое разнообразие возникло еще на 
стадиях седиментации и диагенеза и было связано с накоплением от
ложений в различных фациальных условиях. Эта первоначальная кар
тина лишь частично изменилась в результате постдиагенетических про
цессов, которые обусловили главным образом уменьшение количества 
или исчезновение из состава глинистых минералов монтмориллонитово- 
го компонента.

Иначе обстоит дело с породами из зоны аспидных сланцев. Из гли
нистых минералов здесь фиксируются только гидрослюда и хлорит, 
присутствующие в изучавшихся образцах примерно в равных количе
ствах или с некоторым преобладанием гидрослюды. Существенная хло- 
ритизация глинистых отложений и унификация их состава свидетельст
вуют об интенсивных вторичных преобразованиях, которым подверг
лись эти породы. Это же подтверждают и результаты изучения песча
ников, указывающие на развитие в песчаных породах бластеза, харак
терного для поздних этапов ката- и метагенеза. Различия в степени из
мененное™ пород в разных зонах в значительной степени обусловли
вают и черты, присущие аутигенным образованиям, залегающим в этих 
отложениях. 2

2  Литология и полезные ископаемые, № 2 33



Таблица 1
Химический состав карбонатных конкреций, %

№ п.п. No
образца М. н. о. a i2o , Fe2Os FeO MnO CaO MgO c o 2 c opr p * o , Сумма Ca3(P04)t CaCO, MnCOa FeCO# MgCO, Изб.

FeO
Изб..
MgO

1 38 17,92 Н ет 0 ,6 0 3 4 ,1 8 0 ,5 0 4 ,3 2 7 ,3 9 3 1 ,6 5 0 ,3 0 0 ,3 2 97,18 0,70
7,03
9,17

0,81
1,06

54,12
70,56

14,74
19,21 0 ,6 1 0 ,5 4

2 41 18,91 1 , н 2 f30 3 2 ,7 1 0 ,5 3 6 ,3 2 4 ,8 1 2 6 ,6 0 0 ,2 3 1 ,9 8 95,50 4,32
7,10

10,77
0,86
1,30

49,93
75,76

8,02
12,17 1 ,7 4 0 ,9 7

3 43а 34,94 Н ет 1 ,6 2 2 0 ,8 8 0 ,3 5 7 ,5 8 6 ,7 2 2 5 ,0 0 0 ,1 4 0 ,1 2 97,35 0,26
13,28 

. 22,56
0,57
0,97

32,10
54,52

12,92
21,95 0 ,9 7 0 ,5 4

4 436 29,01 Н ет 1 ,4 0 2 7 ,9 7 0 ,4 4 5 ,0 9 6 ,3 2 2 7 ,5 0 0 ,2 0 0 ,2 4 98,17 0,52
8,59

12,91
0,71
1,07

45,10
6 7 ,8 1

12,11
18,21 — 0 ,5 3

5 44 21,32 0 ,6 9 1 ,9 4 3 1 ,5 0 0 ,8 3 7 ,0 0 4 ,2 5 2 4 ,8 0 0 ,1 3 2 ,6 9 95,16 5,86
6,84

11,06
1,35
2,18

47,29
76,50

6,34
10,26 2 ,1 7 1 ,2 2

6 47 17,66 0 ,5 9 1 ,8 8 3 0 ,8 3 0 ,3 7 7 ,4 2 6 ,7 0 3 2 ,5 0 0 ,1 4 0 ,2 7 98,35 0,59
12,67
16,45

0,60
0,78

49,71
64,56

14,02
18,21 — 0 ,5 0

7 50 41,96 3 ,9 2 0 ,3 2 2 4 ,5 0 0 ,5 8 1 ,0 7 4 ,7 5 1 6 ,6 0 0 ,2 9 0 ,1 8 97,17 0,39
1,53
3,7

0,94
2,27

33,42
80,74

5,50
13,29 — —

8 51 23,46 1 ,0 4 1 ,7 3 3 4 ,6 2 0 ,6 1 3 ,2 2 4 ,7 0 , 2 6 ,5 5 0 ,1 4 0 ,5 9 96,66 1,29
4,50
6,79

0,99
1,49

53,00
79,98'

7,79
11,74 1 ,7 5 0 ,9 8

9 48а 30,93 0 ,5 2 1 ,5 1 6 ,4 4 0 ,6 1 2 7 ,8 3 1 ,3 7 2 3 ,9 0 1 ,8 8 2 ,5 2 97,51 5,49
44,37
75,72

0,99
1,69

10,38
17,71

2,86
4,86 — 1 ,3 7

10 486 7,99 0 ,4 9 3 ,0 6 4 1 ,4 1 0 ,6 4 4 ,6 5 5 ,7 0 3 4 ,7 5 0 ,1 6 0 ,2 3 99,08 0,50
7,82
9,09

1,04
1,21

65,89
76,60

11,27
13,10 0 ,5 4 0 ,3 1

Примечание. Химический анализ карбонатных конкреций и пересчет компонентов на минеральные составляющие производился по методике, описанной в книге «Методы изу
чения осадочных пород» (т. II, М.: Госгеолтехиздат, 1957, 563 с.), в химической лаборатории ГИН АН СССР. М. н. о. — минеральный нерастворимый остаток. В числителе 
указаны значения в процентах, в знаменателе — в пересчете (на 100%) от суммы карбонатов. В последних двух графах приведены избытки FeO и MgQ, полученные при пересчете 
на карбонаты; появление избытка сэязано с частичным растворением силикатной части пробы, ' ' г



Аутигенные образования тоар-среднеюрских отложений. Из аути-
тенных образований, развитых в песчано-глинистых толщах этой зоны, 
наиболее распространены диагностические карбонатные конкреции. По
следние в глинистых отложениях, как правило, залегают слоями, обра
зуя цепочки стяжений; местами слои группируются в конкреционные 
пачки. Для подавляющего большинства конкреций характерна упло
щенная линзообразная форма, размер их невелик (2—6 см в толщину 
и 10—30 см в диаметре). Сложены конкреции коричневато-серым, ино
гда с лиловым оттенком карбонатом, очень мелкозернистым. Химиче
ский анализ породы (табл. 1, № 1—8) показывает, что в ее составе 
преобладает карбонат закиси железа, количество которого колеблется 
в пределах от 55 до 80% (от суммы карбонатных минералов), подчи
ненную роль играют СаС03 (3—22%), MgC03 (10—22%), МпС03 (1— 
2%). На дифрактограммах этих образцов отчетливо выделяются реф
лексы сидерита (d/n=2,778—2,78 А), иногда фиксируются слабые пики, 
принадлежащие доломиту (d/n = 2,88 А) или магнезиальному кальциту 
(d/n = 3,01 А). Судя по несколько заниженным значениям din для сиде
рита, в его структуру изоморфно входят ионы магния. По преобладаю
щему компоненту эти стяжения можно именовать сидеритовыми.

В конкрециях помимо алевритовой примеси изредка обнаружива
ются небольшие (несколько миллиметров) выделения сульфидов (обыч
но пирита), мелкозернистые, макроскопически не имеющие правильных 
кристаллографических очертаний: линзочки, пылевидные сгустки, мел
кие горошины. В верхнеааленских отложениях встречен глинисто-кар
бонатный пласт (1,5 м), содержащий большое количество оолитов. По
следние сложены железистым силикатным минералом, близким к хло
риту. Причем здесь можно наблюдать такую последовательность выде
ления минералов: оолиты замещаются пиритом и в свою очередь це
ментируются сидеритом, стяжения которого встречаются в этом пласте.

Учитывая последовательность образования железистых минералов и 
условия их залегания, можно реконструировать обстановку, в которой 
они образовались. Порядок выделения пирита и сидерита в конкрециях 
указывает на образование первого на самых ранних этапах существо
вания осадка, в верхних его горизонтах. Причем нужно учитывать, что 
в количественном отношении выделения сульфидных минералов очень 
малочисленны. Это обстоятельство обусловлено рядом факторов, один 
из которых — большая скорость осадконакопления толщи. Высокие 
темпы аккумуляции обеспечивались поставкой с берега (северо-восточ
ной суши) большого количества терригенного материала. Н. М. Стра
хов [9] указывал, что высокая скорость осадконакопления тормозит 
проникновение S 042~ в ил и отрицательно сказывается на пиритообра- 
зовании. Кроме того, небольшие содержания Сорг (от 0,5 до 1 % в поро
де) в тоар-среднеюрских глинистых отложениях обусловливали срав
нительно вялое течение реакций сульфатредукции, что не способствова
ло образованию пиритовых стяжений в сколько-нибудь значительных 
масштабах. Наконец, есть основания предполагать, что водоем здесь 
был несколько опреснен [10] вследствие поступления пресных речных 
вод, а понижение содержания S 042" в наддонной воде уменьшало ко
личество поступающего в ил сульфат-иона и тем самым также не спо
собствовало пиритообразованию.

Из установленной последовательности выделения минералов видим, 
что пиритообразование сменялось сидеритообразованием. Такой поря
док формирования минералов наиболее распространен в терригенных 
отложениях. Обусловлен он прежде всего двумя причинами: во-первых, 
в верхних слоях осадка на образование FeC03 отрицательное влияние 
оказывает присутствие сульфид-иона [2, 8, 11, 12 и др.]; во-вторых, в 
приповерхностных горизонтах ила низко содержание углекислоты, не
обходимой для формирования сидерита. В более глубоких горизонтах 
уменьшается количество HS~ и, напротив, возрастает количество угле
кислоты, а тем самым создаются благоприятные условия для образо
вания FeC03.
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В тоартсреднеюрских глинистых отложениях из-за редуцированно
сти зоны сульфидообразования в осадке сидеритовые конкреции появ
ляются уже на небольшой глубине. Оценить эту глубину помогают спе
цифические условия залегания некоторых из них, в частности их взаи
моотношения со следами подводных размывов. В изученной толще к 
размывам нередко бывают приурочены линзовидные или более слож
ной желобообразной формы песчаные тела, врезающиеся в подстилаю
щие глины. В. Т. Фролов [10] считает, что эти отложения продолжа
ют в области авандельты речные потоки. На фиг. 2 изображен один из:

Фиг. 2. В заи м оотнош ен ие песчаного ж ел о б а  со слоем  сидери  
товы х конкреций

1 —  глина; 2 —  песчаник; 3 —  сидеритовы е конкреции

таких желобов, который по мощности не превышает 0,5—0,7 м, но пе
ресекает слой сидеритовых конкреций, уже сформировавшихся ко вре
мени размыва осадка. Причем некоторые стяжения, вымытые из гли
нистого осадка, устилают дно желоба. Очевидно, что глубина форми
рования конкреций не может превышать расстояния от слоя стяжений 
до кровли этого песчаного тела, а заведомо меньше его. В описываемом 
случае это расстояние составляет около 0,3 м. Следует, однако, учиты
вать, что в процессе диагенеза и в постдиагенетический период глини
стые отложения подверглись уплотнению. Причем мощность слоя осад
ков для глин этого типа, алевритистых и незначительно обогащенных 
органическим веществом, сокращалась примерно в 2—3 раза [1]. Та
ким образом, реальную первоначальную глубину образования диагене- 
тических сидеритовых конкреций в этих отложениях можно определить 
в несколько дециметров (примерно 0,6—0,9 м). Соответственно мощ
ность зоны сульфидообразования, которая предшествует в осадке сиде- 
ритообразованию, измерялась в первые дециметры, а иногда даже сан
тиметры.

В глинистых отложениях нередко встречаются следы жизнедеятель
ности животных, из чего следует, что граница между окислительной и 
восстановительной зонами проходила ниже поверхности осадка. Хоро
шая аэрируемость придонных вод обуславливала их насыщенность кис
лородом. В связи с незначительным содержанием Сорг в осадках 0 2 не 
расходовался полностью на диагенетические реакции в самых верхних, 
слоях ила, а проникал в относительно глубокие горизонты. Тем самым 
увеличивалась мощность слоя, обогащенного 0 2, и соответственно 
уменьшалась зона сульфидообразования, что также являлось причиной 
уменьшения количества выделений пирита в породе, а порой полного 
ее исчезновения. Следует, однако, отметить, что в некоторых песчано- 
глинистых толщах Северного Кавказа картина была несколько иной. 
Так, например, в обогащенных органическим веществом глинах сред
него миоцена мощность зоны пиритообразования увеличивалась и си
деритовые стяжения соответственно возникали на гораздо большей глу
бине, в осадке, уже в значительной степени уплотнившемся [1].

Рассмотренный ход образования аутигенных минералов был харак
терен для большей части тоар-среднеюрской толщи. Однако в некото
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рые моменты накопления среднеюрских отложений он несколько ос
ложнялся, свидетельством чему могут служить карбонатные стяжения, 
для которых характерно зональное строение. Причем среди них разли
чаются два вида конкреций с противоположным типом зональности.

Одна из разновидностей этих стяжений залегает в маломощной 
глинистой пачке (10—15 м) в верхнеааленских отложениях. Конкреции 
эллипсоидальные или округлые, в диаметре 20—25 см, в центральной 
части их развиты многочисленные септариевые трещинки. Как видно 
из табл. 1 (№ 48а, б), ядро (а) имеет существенно известковистый со
став, а периферическая зона сложена в основном железистым карбона
том. На дифрактограммах образцов ядра конкреций фиксируются реф
лексы первого порядка, соответствующие доломиту (d/n = 2,88 А), бо
лее слабые пики, характерные для кальцита, а также рефлексы, 
свидетельствующие о большой примеси сидерита. Внешняя зона сло
жена магниевой разностью сидерита (d/n = 2J78—2,78 А) с примесью 
кальцита. Глины, вмещающие конкреции, темно-бурого цвета, относи
тельно других отложений несколько обогащены органическим вещест
вом (1,5% Сорг), в них также почти отсутствует песчано-алевритовая 
примесь. В этих породах чаще, чем в других, встречаются мелкие вы
деления диагенетических сульфидов. Глины этой пачки в отличие от 
остальной толщи накапливались, видимо, в более спокойных условиях, 
а невысокие темпы терригенного осадконакопления повысили относи
тельную долю органического вещества в осадке.

В связи с тем что новые порции осадка невысокими темпами пере
крывали уже накопившийся ил, в него из наддонной воды поступало 
большее количество S 042-, а соответственно интенсивнее формировал
ся FeS2. По сравнению с остальной толщей зона сульфидообразования 
здесь увеличивалась. Параллельно с сульфидообразованием происхо
дило перераспределение и стягивание в конкреции рассеянного, в 
основном, видимо, биогенного карбоната, чему способствовала возни
кавшая в результате редукционных процессов углекислота. В дальней
шем в более глубоких горизонтах ила в зоне сидеритообразования во
круг известковистого ядра формировалась корка, сложенная FeC03.

В верхнебайосских—батских отложениях помимо многочисленных 
сидеритовых конкреций встречаются одиночные слои с крупными (диа
метром до 1—2 м) уплощенными карбонатными линзами. Последние 
также представляют собой своеобразные зональные стяжения; они 
преимущественно сложены СаС03, а внутри них заключены одно или 
несколько сидеритовых конкреций. В известковистой части конкреций 
нередко обнаруживается текстура cone-in-cone. В разрезе слои с та
кими конкрециями встречаются редко, отделяясь друг от друга интер
валами в десятки метров; отмечены единичные случаи, когда расстоя
ние между ними не превышало первых метров. В самом конкрецион
ном слое линзы располагаются на расстоянии в несколько метров, а 
иногда в первые десятки метров; между ними, как правило, можно про
следить цепочку из мелких сидеритовых конкреций, таких же, какие 
заключены в крупных стяжениях. Вмещающие их глины — серы, иног
да с коричневатым оттенком, в основном аналогичные породам из смеж
ных слоев, содержащих обычные сидеритовые конкреции, и отличают
ся от них лишь несколько большей карбонатностью.

Для выяснения условий образования этих стяжений следует обра
тить внимание на два обстоятельства: во-первых, на сходство вмеща
ющих их пород со смежными сидеритоносными отложениями, и, во-вто
рых, на то, что внутри крупных линз оказываются запечатанными си
деритовые конкреции, аналогичные конкрециям из сидеритоносных слоев. 
Это сходство указывает на то, что на начальной стадии диагенеза меж
ду этими отложениями не было различия в характере минералообразо- 
вания и в обоих случаях шел рост сидеритовых конкреций. Но если в 
большей части толщи стягиванием карбоната закиси железа процесс 
конкрециеобразования заканчивался, то на тех интервалах, которые 
были более известковистыми, рост конкреций продолжался вследствие
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перераспределения рассеянного в осадке СаС03. В качестве «затравок* 
центров, к которым происходил подток карбонатного вещества, служи
ли уже сформировавшиеся сидеритовые конкреции.

В осадках, где формировались стяжения этого типа, так же как и 
в глинах с незональными конкрециями, вследствие значительной со
кращенное™ зоны сульфидообразования стяжения FeC03 возникали на 
небольшой глубине, опережая начало мобилизации в осадке СаС03. 
Запаздывание перераспределения известковистого материала в слоях, 
где его содержание повышено, обусловливалось также вялостью редук
ционных процессов в осадках с небольшим содержанием органического 
вещества, а соответственно невысокой концентрацией в иловой воде 
образующейся при этом углекислоты. В результате возникали стяже
ния, в которых по сравнению с описанными ранее, зональность была 
противоположной (FeCOjr-^СаСОз).

Характеризуя в целом аутигенные диагенетические образования в 
тоар-среднеюрских отложениях, отметим, что сходство большинства 
стяжений (FeC03), развитых в изученной толще, и их количественное 
распространение указывают на довольно однообразный характер про
цессов аутогенного минералообразования: преобладание сидеритообра- 
зования при резко сокращенных масштабах формирования сульфидов.

Аутигенные образования зоны аспидных сланцев (Ji2). В этой 
зоне конкреционные образования также встречаются довольно часто. 
По форме и условиям залегания они очень похожи на конкреции из 
тоар-среднеюрских отложений, в связи с чем геологи, не изучая специ
ально их состав, описывали стяжения как сидеритовые. В тех местах, 
где глинистые сланцы кливажированы в наименьшей степени, хорошо 
видно, что конкреции залегают цепочкообразными прослоями, преиму
щественно группирующимися в конкреционные пачки мощностью в не
сколько метров. Слойки вмещающих пород плавно облекают стяже
ния. Однако если сидеритовые конкреции, как правило, имеют корич
невато-серую или коричневато-красноватую окраску за счет окисления 
их с поверхности, то конкреции из аспидных сланцев темно-серые, ана
логичные по цвету вмещающим породам.

Но наиболее существенная отличительная черта этих образований— 
состав и внутреннее строение их. В стяжениях часто наблюдается зо
нальность: в центральной части находятся многочисленные обильные 
выделения сульфидных минералов, заключенных в темно-серой плот
ной массе; последняя слагает также краевые части конкреций, где 
выделения сульфидов, как правило, отсутствуют (фиг. 3). Сульфиды 
представлены хорошо ограненными кубиками, на гранях которых 
часто видна штриховка. Основной сульфидный минерал — пирит. (Суль
фидная минерализация иногда бывает настолько обильна, что при вы
ветривании и окислении FeS2 образуются полости внутри конкреций.

Изучение несульфидной породы, слагающей стяжения, показало, 
что главный породообразующий компонент S i02. Результаты химиче
ских анализов этой породы приведены в табл. 2 (обр. 13, 17, 20) в 
сравнении с составом вмещающих сланцев (п — вмещающая порода, 
k — конкреции). Как видим, содержание SiOz в конкрециях достигает 
60—70%. На дифрактограммах этих образцов фиксируются отчетли
вые и интенсивные рефлексы, соответствующие кварцу (dfn—3,33 А). 
Другой породообразующий минерал — хлорит, рефлексы которого так
же уверенно устанавливаются (фиг. 4). Примесь гидрослюды весьма 
незначительна. Причем хлорит-кварцевый состав характерен не только 
для периферийной части стяжений, но и для массы, заполняющей про
странство между кристалликами сульфидов в центре конкреций. Встре
чаются также конкреции, в которых сульфидная минерализация отсут
ствует, а сложены они целиком хлорит-кварцевой массой.

Для того чтобы наглядно представить направленность изменения 
состава породы при переходе от вмещающих отложений к конкрециям, 
результаты химических анализов (для главных компонентов) показа
ны на фиг. 5. Как видно, содержание одних компонентов, таких, как
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Фиг. 3. К онкреции (Л, В, Д) и фрагменты  конкреций (Б,Г, Е ,3 ) с сульф идной м инера
лизацией; Ж  —  ф рагм ент конкреции с прилегаю щ ей к ней вм ещ аю щ ей породой (сл а 
нец) : я —  я дро конкреции, пч —  периф ерическая часть, с —  сланцы; пунктиром п ок аза
но направление плоскости кливаж а. Б елы е сгустки и точки в конкрециях —  пирит; тем 

ная м асса —  кварц-хлоритовая порода

MgO, FeO, Si02, МпО, в стяжениях увеличивается или иногда остается 
примерно на том же уровне, что и в породе, количество других, напро
тив, уменьшается (А120 3, К20, Na20, Ti02, Fe20 3), что же касается СаО 
и Р20 5, то они не обнаруживают четкой тенденции в поведении. Подоб
ные изменения в компонентном составе пород связаны с различием в 
минералогическом составе вмещающих пород и стяжений: для первых, 
как ранее отмечалось, характерен хлорит-гидрослюдистый состав, для 
вторых — хлорит-кварцевый. Не остаются индифферентными к выяв
ленным различиям и содержащиеся в породе малые элементы. Резуль
таты их определения представлены в табл. 3. Как видим, количество 
большей части элементов сокращается при переходе от вмещающих 
пород к конкрециям (Сг, V, Си, Pb, Ga, Мо), тогда как для Ni, Со и до 
некоторой степени Ge обнаруживается обратная тенденция к концент
рации в конкрециях.
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Химический состав конкреций и

№ образца SiO* TiO* Al*Oa F e ,0 , FeO MnO CaO

13/Я 55,02 1,26 20,91 3,03 4,27 0,04 1,66
13 /6 68,85 0,42 8,45 2,61 9,17 0,04 2,12
17 In 57,69 1,26 18,35 3,67 4,46 0,07 1,89
17/6 71,28 0,42 8,33 2,36 8,43 0,04 1,31
2 0  In 62,85 0,84 13,33 3,86 6,15 0,18 2,38
20/k 60,23 0 ,40 9,94 3,31 11,37 0,42 2,02
2 2 6/п 57,55 1,10 18,71 2 ,50 6,02 0,08 2,03
2 2 6 /6 57 ,87 0 ,85 10,17 2 ,8 9 14,77 0,28 2,39
2 2 4 /п 57,97 1,27 18,67 3 ,68 4,71 0,03 1,79
2 2 4 /6 14,12 0,42 2,98 1,08 37,83 0,70 5,48

Обращает на себя внимание тот факт, что карбонатность описывае
мых стяжений крайне низкая — содержание С 02 колеблется от нуля 
до первых процентов. Это обстоятельство, а также наличие в конкре
циях обильной сульфидной минерализации существенно отличает их 
от карбонатных конкреций северной тоар-среднеюрской зоны, хотя на
блюдаются значительное сходство в их морфологии и характере зале
гания. Помимо описанных конкреций в аспидных сланцах довольно ча
сто встречаются самостоятельные выделения сульфидных минералов в 
виде небольших стяжений, гнезд, тонкой рассеянной минерализации в 
породе или иногда по трещинкам, что неоднократно отмечалось геоло
гами [5, 6 и др.]. Часть сульфидных стяжений, сравнительно немного
численных, видимо, диагенетического происхождения. Они обычно име
ют линзовидную или овальную форму, располагаются параллельно пер
вичной слоистости пород, огибаются слойками, сложены плотной, ча
сто сливной, однородной и мелкозернистой сульфидной массой; залега
ют в виде одиночных стяжений и не образуют насыщенных сульфидны
ми конкрециями горизонтов, которые нередко встречаются в обогащен
ных органическим веществом толщах.

Однако многочисленные проявления сульфидной минерализации, 
для которой характерна кубическая, форма выделения, будь то рассе
янные в породе кристаллики или сростки кристаллов, секущие слоис
тость, вряд ли можно связывать с образованием их в диагенезе. Они 
формировались на гораздо более поздних стадиях существования по
род, вероятно, под влиянием гидротермальной проработки толщи. Ко
нечно, отсутствие четких критериев в разграничении диагенетических и 
постдиагенетических сульфидов затрудняет их классификацию. Следует 
отметить, что характер выделения сульфидов в зоне аспидных сланцев 
совсем иной, нежели в отложениях тоара-средней юры северной зоны, 
в меньшей степени подвергшихся воздействию поздних постдиагенети
ческих процессов.

Аутигенные образования бежитинской свиты. Отложения бежитин-
Таблица 3

Содержание элементов в конкрециях и во вмещающих породах*, 10~4%

№ образца Cr V Cu Pb Ga Mo Ni Co Ge

13 n 63 108 40 22 31 1,5 30 10 2,0
13 к 27 54 32 14 < 1 5 < 1 ,5 50 16 2,1
1In 70 105 36 24 21 1,5 33 12 1,9
17 к 24 52 28 10 < 1 3 < 1 ,5 55 20 1,9
20я 48 72 30 14 14 1 ,5 36 17 1,6
2 0 k 28 48 20 10 < 1 0 < 1 ,5 50 19 1,7

* Анализы выполнены спектральным методом в химической лаборатории ГИН АН СССР.
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вмещающих их пород, %
Таблица 2

MgO Na20 К20 н2о+ н2о - СО* С0рг Р.О , Сумма

1,97 1,72 3,72 4,51 0,29 Н ет 0,63 1,46 100,49
2,72 0,63 0,48 3,30 0,11 » 0,12 0,57 99,59
2,05 1,97 2,87 4,05 0,18 0,55 0,62 0,13 99,81
3,35 0,63 0,44 3,40 0,11 Н ет 0,14 0,08 100,30
2,14 1,18 1,71 3,76 0,25 0,65 Н ет 0,17 . 99,45
3,78 0,63 0,44 3,87 0,12 2,95 » 0,14 99,65
2,32 1,51 2,44 4,40 0,56 Н ет 0,19 0,18 99,57
3,54 0,36 0,35 4,51 0,22 0,70 0,38 0,36 99,64
2,06 1,51 2,87 3,49 0,64 Н ет 0,68 0,13 99,50
5,05 0,36 0,48 1,45 0,15 29,15 0,42 0,17 99,63

ской свиты, как уже отмечалось, изменены и дислоцированы гораздо 
в меньшей степени, чем породы зоны аспидных сланцев. Кливаж обыч
но развит слабо. В глинистых породах залегают линзовидные сидери- 
товые конкреции, которые аналогичны сходным образованиям, описан
ным в тоар-среднеюрских отложениях северной зоны. Конкреции рас
пространены широко и встречаются во всех подразделениях бежитин- 
ской свиты. Вместе с тем в ряде мест отмечаются локальные интенсив
ные вторичные изменения толщи. Так, например, в районе р. Симби- 
рисхеви (правого притока р. Хзанор) наблюдается существенное смя
тие толщи и значительное развитие кливажа; здесь же отмечены квар
цевые жилы. По данным Н. В. Венцковского, вдоль левого борта до
лины проходит зона разрывных нарушений, с которой, видимо, и свя
заны наблюдаемые изменения толщи. В этих дислоцированных и из
мененных вторичными процессами породах появляются конкреционные 
образования, аналогичные по составу развитым в зоне аспидных слан
цев, т. е. хлорит-кварцевые с обильной сульфидной минерализацией в 
центральной части. В табл. 2 приведены данные анализов конкреций 
из зоны интенсивных вторичных изменений (обр. 226) и из зоны, где 
эти изменения минимальны (обр. 224). Как видим, состав конкреции 
обр. 226 практически идентичен составу конкреций обр. 13—20 из ас
пидных сланцев, тогда как образец 224к представляет собой карбонат
ную породу преимущественно сидеритового состава (подтверждается 
данными рентгеновского анализа) и аналогичен составу стяжений из 
тоар-среднеюрских отложений северной зоны (см. табл. 1).

Таким образом, в одновозрастных отложениях бежитинской свиты, 
но в разной степени подверженных вторичным изменениям, распрост
ранены конкреционные образования различного состава. Полная иден
тичность их морфологии и условий залегания приводят к выводу, что 
первоначально все конкреции, будучи диагенетического происхожде
ния, имели сходный, а именно сидеритовый состав. В дальнейшем же 
состав некоторых изменился под воздействием постдиагенетических 
процессов. Если в отложениях бежитинской свиты эти изменения носи
ли локальный характер, то в наибольшей степени подверженных пере
работке породах зоны аспидных сланцев подобные явления проявились 
повсеместно. Причем в аспидных сланцах конкреции с наиболее обиль
ной сульфидной минерализацией встречаются на участках, примыкаю
щих к крупным разрывным нарушениям. Предположение о том, что 
существенные различия аутигенных образований в разных зонах могли 
появиться еще на начальном этапе существования толщи в результате 
изменения характера седиментации, не подтверждается сравнением 
этих отложений между собой, поскольку имеются многочисленные сви
детельства сходства условий осадконакопления. В пользу того, что из
менения состава конкреций носили наложенный характер, говорит так
же появление в тоар-среднеюрской толще северной зоны, где широко 
распространены сидеритовые конкреции, хлорит-кварцевых стяжений с
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суЛьфидйой минерализацией в той ее части, которая примыкает к зоне 
аспидных сланцев, подвергшихся наибольшей вторичной переработке.

Метароматическое замещение происходило под влиянием агрессив
ных флюидов, состав которых исчерпывающе определить невозможно. 
Однако !по наличию в толще кварцевых жил, иногда содержащих кри
сталлы Сульфидов, а также по продуктам замещения сидеритовых кон
креций можно говорить о том, что растворы содержали кремнеземы и 
сероводород. Морфологическое разнообразие скоплений сульфидных

Фиг. 4. Д и ф рактограм м а о б р а зц а  конкреции (из центральной части стяж ени я с  суль
ф идной минерализацией) К  —  кварц, X —  хлорит, П —  пирит, С —  сл ю да

Фиг. 5. Д иаграм м а хим ического состава конкреций и вм ещ аю щ их их п ор од  
П —  вм ещ аю щ ая пор ода , К  —  конкреции; точки, соответствую щ ие составу  кварц-хло-  
ритовы х конкреций и вм ещ аю щ их их пород, соединены  сплош ной линией, д л я  сидер и- 

товой конкреции —  преры вистой линией

выделений в конкрециях, а иногда и отсутствие их, указывает на то, 
что замещение происходило по-разному: с сохранением или выносом Fe 
за пределы конкреции. В случае зональных стяжений с сульфидной ми
нерализацией замещение осуществлялось постепенно со всех сторон с 
появлением по периферии зон с новообразованным кварцем и хлори
том, который использовал часть имевшегося здесь железа. Неизрасхо
дованное свободное Fe оттеснялось к центру, где будучи под воздейст
вием H2S связано в сульфиды, образовывало мелкокристаллическую 
вкрапленность (см. фиг. 5). Появлению такого строения конкреций спо



собствовало то, что переход эквивалентных количеств Fe из карбонат
ной формы в сульфидную сопровождался уменьшением объема, зани
маемого минералом. Поскольку в конкрециях этого типа имело место 
перераспределение железа, видимое на фиг. 5 уменьшение FeO в зо
нальных стяжениях относительно сидеритовых характерно только для 
краевых частей, тогда как валовое содержание закиси железа для всей 
конкреции, т. е. с учетом сульфидной зоны, в целом не меняется. Вместе 
с тем существование хлорит-кварцевЫх стяжений, в которых сульфид
ная минерализация отсутствует, указывает на то, что иногда процесс 
метасоматического замещения FeC03 сопровождался выносом железа 
за пределы конкреций. Такая разница в поведении железа может быть 
связана с различием физико-механических свойств конкреций, т. е. с 
их проницаемостью для агрессивных флюидов, с неодинаковой степенью 
проработки самой толщи, с вариациями в первоначальном составе 
диагенетических стяжений, а также, возможно, и с некоторыми други
ми факторами.

Поведение S i02 отчетливо видно на фиг. 5. В сидеритовых конкре
циях содержание кремнезема очень невелико по сравнению с вмещаю
щими породами и в основном определяется его присутствием в приме
си глин или алевролитового материала. В сульфидно-силикатных кон
крециях количество этого компонента резко возрастает и достигает или 
даже значительно превосходит его содержание в сланцевой породе. 
Остальные компоненты стяжений довольно четко объединяются в две 
группы. Одна группа компонентов, среди которых CaO, MgO и МпО, 
обнаруживает четкую тенденцию к уменьшению их количества в хло- 
рит-кварцевых стяжениях по сравнению с карбонатными (фиг. 5). Свя
зано это с тем, что они входили в виде изоморфной примеси в сидерит, 
но в процессе замещения последнего эти компоненты высвобождались 
и удалялись за пределы стяжений. Другая группа, которая объединя
ет такие разнородные компоненты, как А120 3 и Ti02, с одной стороны, 
и К20  и Na20 —с другой, в карбонатных стяжениях ведет себя сход
ным образом. Такое поведение (^условливается вхождением их в со
став примеси глинистых, и других терригенных минералов, содержав
шихся в сидеритовых конкрециях, которые, видимо, в меньшей степени 
были подвержены вторичным изменениям.

Интерес представляет вопрос о времени метасоматических замеще
ний. Однако решить его однозначно достаточно трудно. Учитывая, что 
помимо среднелейасовых отложений аспидной зоны интенсивными вто
ричными процессами были затронуты также тоарские отложения как 
бежитинской свиты, так и северной зоны, рассматриваемые изменения 
заведомо проявились в послелейасовое время. Прямые геологические 
наблюдения не дают возможности точнее ответить на этот вопрос. Вме
сте с тем отмечались некоторые особенности сульфидной минерализа
ции, указывающие на появление ее после возникновения кливажа. Так, 
в сланцах, развитых в районе р. Симбйрисхеви, наблюдалась конкре
ция, которая пересекалась кливажом (фиг. 6). При этом сульфидная 
минерализация образовывала не сплошное поле в центре конкреции, а 
линзовидные скопления, располагавшиеся внутри стяжений вдоль плос
кости кливажа, т. е. возникла уже после появления кливажной трещи
новатости и диагенетической, конечно, считаться не может.

Помимо конкреций сидерит в песчано-глинистых толщах может на
ходиться в рассеянном виде, образовывать слои мощностью от не
скольких сантиметров до первых дециметров и протягивающиеся на 
десятки и сотни метров, входить в состав конкреций, вымытых при под
водных размывах осадка и образующих конкреционные конгломераты. 
В каждом из этих случаев сидерит может служить источником Fe при 
воздействии на толщу агрессивных растворов с H2S и образовании 
сульфидной минерализации. Так, по дисперсно рассеянному сидериту 
возникает мелкая вкрапленность сульфидных кристалликов по всему 
объему слоев сланцев или песчаников, изначально обогащенных FeC03fc 
Причем следует отметить, что помимо сидерита источником Fe явля*
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ются также гидроокислы Fe, не перешедшие в диагенезе в иные мине
ральные формы (особенно при недостатке Сорг), и железистые разности 
силикатных минералов. Интересное образование может возникнуть при 
замещении кремнисто-сульфидной массой непрерывного сидеритового 
слоя: горизонт с обильной сульфидной минерализацией относительно 
большой протяженности. В этом случае, если не учесть возможности 
его образования описанным выше путем, сульфидный слой можно 
принять за первично диагенетический или рассматривать его в качест-

1
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Фиг. 6. К онкреция с линзам и сульф идной м инерализации, р ас
полож енны м и вдоль плоскости кливаж а  

1 —  глинистые сланцы; 2 —  направление плоскости кливаж а; 
3 —  линзовидны е скопления вы делений сульф идов

ве следов эксгаляционно-осадочного рудопроявления, что не будет со
ответствовать реальному генезису. Метасоматическое замещение сиде
рита сульфидами в пластах конкреционных конгломератов приводит к 
появлению горизонтов с галькой, в значительной степени пиритизиро- 
ванной (нами подобный горизонт отмечен в более западных районах в 
долине р. Фиагдон). Сложность образования таких пластов необходи
мо иметь в виду при генетических реконструкциях в зонах колчеданных 
месторождений.

Нам представляется, что происшедшие в нижнеюрской толще и ло
кально в тоарских отложениях изменения пород явились результатом 
действия различных процессов. Слюдисто-хлоритовый состав глини
стых пород, развитие бластеза в песчаниках, следы растворения квар
ца и появление «бородатых» зерен, широко распространенный метасо
матоз, интенсивный кливаж позволяют считать, что породы претерпели 
изменения, характерные для стадии метагенеза осадочных толщ. Сход
ная картина, по данным А. Г. Коссовской и В. Д. Шутова [3], 
Н. В. Логвиненко [4] и др., характерна для метагенетически изменен
ных отложенийщругих районов.

В сланцах широко распространены жилы различной морфологии и 
заполненные кварцем. Многочисленные мелкие жилки образовались 
вдоль трещинок клиновидной формы в смятых в складки песчаных пла
стах и имеют, как правило, ориентировку параллельно плоскости кли
важа. Для некоторых более крупных жил также удается проследить 
их выклинивание. Поскольку жилы образовались вдоль замкнутых 
трещин, их можно рассматривать как жилы «альпийского типа». Воз
никновение последних связано с перераспределением в породе вещест
ва (в частности, S i02) и весьма характерно для стадии метагенеза.

Вместе с тем встречаются, хотя и редко, жилы мощностью до 0,5 м 
и более, протягивающиеся на сравнительно большое расстояние — до 
нескольких десятков метров (насколько можно проследить в обнаже
ниях). Обычно они обнаруживаются на участках, прилегающих к раз
рывным нарушениям. Не исключено, что образование их связано с
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проявлением гидротермальной деятельности \  Кроме того, появление 
рассеянной сульфидной вкрапленности в породах, особенно в около- 
разрывных зонах, и скоплений сульфидов в метасоматически замещен
ных конкрециях позволяет предполагать поступление сюда в первона
чально бессульфидные отложения флюидов, содержащих H2S. Сово
купное действие метагенных и гидротермальных процессов обусловило 
появление существующей картины. На стадии метагенеза под воздей
ствием высоких температур и давлений происходила существенная пе
рестройка минералогического состава пород. В частное^, в значитель
ных масштабах осуществлялось растворение кварца и переход S i02 в 
подвижное состояние, свидетельство чему — образование «альпийских 
жил» и появление признаков кремневого метасоматоза. Одним из ве
дущих факторов, влияющих на изменения пород, был боковой стресс, 
вызвавший образование кливажа. Появление последнего в толще уве
личивало проницаемость сланцев, соответственно растворы из более 
глубоких горизонтов могли мигрировать кверху, пропитывая кливажи- 
рованную толщу. С этими растворами следует связывать и поступле
ние сероводорода. Для Большого Кавказа с его многочисленными про
явлениями колчеданно-полиметаллического оруденения насыщение 
гидротермальных растворов сероводородом было, видимо, вполне обыч
ным явлением.

В результате этих процессов помимо других изменений пород про
исходило метасоматическое замещение диагенетических сидеритовых 
конкреций хлорит-кремнистой массой и связывание Fe в пирит, а так
же переход в сульфиды других реакционноспособных форм железа, 
рассеянного в породах. Причем около крупных разрывных нарушений,
т. е. в местах наиболее проницаемых зон, сульфидная вкрапленность 
получала наибольшее развитие. Нахождение в сланцах хлорит-квар- 
цевых стяжений, не содержащих сульфидных выделений, помимо ука
занных ранее причин может обуславливаться существованием в толще 
участков, где проницаемость пород для флюидов с H2S была пониже
на. Поэтому в среднелейасовой* толще кремневый метасоматоз, кото
рый определялся метагенными процессами, распространен шире, чем 
сопровождавшее его связывание железа в сульфиды под воздействием 
сероводородсодержащих растворов. Значительная роль бокового 
стресса в изменении пород отчетливо проявляется в отложениях Бежи- 
тинской свиты, где местами в наименее измененных отложениях зале
гают сидеритовые стяжения, а на участках, подвергшихся интенсивно
му кливажированию и соответственно с повышенной проницаемостью 
для агрессивных флюидов, залегают хлорит-кварцевые стяжения с 
сульфидной минерализацией.

Нам представляется, что появление в разрезе конкреций описанно
го типа может служить достаточно достоверным показателем воздей
ствия на толщу гидротерм, содержащих H2S. Соответственно такая 
толща может рассматриваться в качестве потенциально перспективной 
на сульфидные (колчеданные) рудопроявления. Это предположение 
подтверждается литологическими исследованиями на широкой площа
ди в пределах Центрального Кавказа. Здесь в юрских отложениях, со
держащих большое количество сидеритовых стяжений, по мере при
ближения к району, где в этой толще локализованы сульфидные 
полиметаллические месторождения (р. Фиагдон), нарастает степень 
метасоматического замещения стяжений FeC03 кварцево-сульфидной 
породой. На участке, непосредственно прилегающем к полиметалличе
скому месторождению, конкреции подобного типа, содержащие обиль
ную сульфидную минерализацию, описаны В. С. Стариковым и 
Г. П. Ольховским [7]. В связи с такими индикаторными свойствами 
конкреционных аутигенных образований изучение их и правильное тол- 1

1 П о д  «гидротерм альны м и» в статье п одр азум еваю тся  горячие м инерализованны е  
растворы , поступавш ие в ю рскую  толщ у из более глубоких горизонтов, однако генезис  
этих растворов в настоящ ее время не ясен.
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кование генезиса может представлять не только теоретический инте
рес, но также использоваться в практической работе геологов, занима
ющихся поисками полезных ископаемых.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№2, 1982 г.

УДК 553.682.4: 551.762(470.631)

О ГЕНЕЗИСЕ ДОЛОМИТОВ ВЕРХНЕЮРСКИХ 
КАРБОНАТНЫХ ОТЛОЖЕНИЙ ЗАПАДНОГО ПРЕДКАВКАЗЬЯ

БОЙКО Я. И.

В р езультате детального петрограф ического, м инералогического и м е
ханического изучения верхнею рских карбонатны х отлож ен ий  З ап адн ого  
П редкавказья  вы делено два  основны х генетических типа долом и та: седи-  
ментационно-диагенетический и эпигенетический (н ал ож ен н ы й ). В качестве  
источника магния для  ф орм ирования эпигенетического дол ом и та  обосновы 
ваю тся вы соком инерализованны е растворы  вы ш ележ ащ ей галогенной ф ор 
мации и гипергенно растворяю щ иеся по настоящ ее врем я вм ещ аем ы е се- 
дим ентационно-диагенетические долом иты . П роцессы  эпигенетического д о -  
лом и тообр азован ия  обусловили резк ое повы шение коллекторских свойств  
карбонатны х отлож ений, а вы явленны е законом ерности в распределении д о 
лом ита явились надеж ны м  поисковы м критерием на вы сококачественное  
кар бонатное сырье для  различны х отраслей  промы ш ленности.

Верхнеюрские карбонатные отложения, датируемые в Западном 
Предкавказье в основном поздним келловеем — кимериджем (?), прос
леживаются в виде непрерывной полосы выходов на дневную поверх
ность от р. Кубань на востоке до р. Пшеха на западе. К северу они 
погружаются под толщу более молодых образований и вскрыты на мно
гих нефтеразведочных площадях Восточно-Кубанской впадины, Запад
но-Кубанского краевого прогиба, Адыгейско-Карачаевского массива с 
Адыгейским выступом и Лагонакской ступенью и геосинклинали Северо- 
Западного Кавказа. Как показано в работах [2, 3], карбонатные отло
жения поздней юры представлены преимущественно известняками, доло
митами и переходными между ними разностями пород. Перекрываются 
они кимеридж (Р)-титонскими образованиями галогенной формации, а 
подстилаются глинисто-алевритистыми породами нижнего — среднего 
келловея или средней юры. Проблема происхождения доломитов верх
неюрских карбонатных отложений Западного Предкавказья затронута 
в ряде работ, посвященных изучению их коллекторских свойств в пре
делах нефтеразведочных площадей [1, 9, 17]. Однако в силу специфич
ности и локальности они лишены однозначности в решении этой пробле
мы и полноты ее освещения. В настоящей статье в результате детально
го петрографического, минералогического и механического изучения кар
бонатных отложений прежде всего в полосе выходов, а также с привле
чением кернового материала по разведочным площадям и тщательной 
проработки геологических материалов предшествующих исследователей 
делается попытка выяснения генетических особенностей всех разновид
ностей вмещаемых доломитовых‘пород.

По степени доломитности карбонатных пород верхней юры в преде
лах Западного Предкавказья по резкой границе выделяются две зоны: 
восточная (междуречье Кубань — Белая), характеризующаяся незначи
тельной степенью доломитности, и западная (междуречье Белая — Курд- 
жипс) с резко повышенной доломитностью (фигура). Из-за различий в 
степени доломитности карбонатных отложений западной и восточной 
зон, а также характере ее проявления невозможно однозначно подойти 
к выяснению генетических особенностей вмещаемых доломитов. По дан
ным минералого-петрографических исследований, доломит восточной зо
ны находится в различных формах проявления, что не позволяет объя

снить его происхождение действием какого-либо одного универсального 
процесса. На основании имеющихся данных представляется возможным
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говорить о наличии в верхнеюрских карбонатных отложениях между
речья Кубань — Белая генетически различных типов доломита. При s t o w  
седиментационно-диагенетический доломит здесь наиболее распростра
нен и представлен крупными (0,4—0,5 мм) кристаллографически пра
вильными зернами, а также гнездообразными и линзовидными скопле
ниями. Ромбоэдры доломита неравномерно рассеяны в породе и разви
ты как по микрозернистой известковой массе, так и по разнообразным 
органическим остаткам, а скопления его приурочены большей частью к 
цементирующим микрозернистым участкам, обогащенным глинистым 
материалом и гидроокислами железа. Зерна доломита часто с содержа
щимися в них реликтами микрозернистого кальция плотно прилегают 
друг к другу. Форма их преимущественно ромбоэдрическая, несовершен
но ромбоэдрическая и округлая; в отдельных зернах отмечено зональное 
строение, подчеркиваемое наличием каемок гидроокислов железа вдоль 
зон роста. Местами в результате выщелачивания доломита подземны
ми водами вмещающие их породы приобретают пористую текстуру.

Генезис описанных доломитов в основном связан с отложением и 
диагенетическим преобразованием известково-магнезиальных илов 
смешанного состава. Накопление их происходило в довольно мелко
водном эпиконтинентальном бассейне с ограниченным подтоком мор
ской воды и широко развитым биогермообразованием. В этих условиях 
даже незначительные синхронные с осадкообразованием восходящие 
движения приводили к обособлению отдельных участков бассейна, что 
затрудняло или полностью прекращало водообмен их с открытой частью 
моря. Особенно много таких лагун образовалось в прибрежно-мелковод
ной зоне Адыгейско-Карачаевской суши. При наличии сухого и жаркого 
климата, характеризовавшего позднеюрское время, с поверхности бас
сейна происходило интенсивное испарение. Минерализация рапы, осо
бенно в замкнутых лагунах, резко повышалась, что приводило к хими* 
ческому осаждению кальцита и в качестве примеси к нему доломита. 
На дне бассейна в условиях пестрой физико-химической обстановки и 
в силу своей подвижности доломцт энергично перераспределялся и, ме
тасоматически замещая «известковые отложения, вызывал образование 
рассматриваемых пород. Раньше всего метасоматоз захватывал микро- 
зернистый цемент и гранулированные органические остатки, позже иско
паемые организмы и в последнюю очередь крупнозернистый кальцит пе- 
рекристаллизованных участков. Следствием селективности доломитного 
метасоматоза являются структурные особенности замещаемого кальци
та. При этом чем более крупнозернист кальцит, тем более трудно идет 
его замещение доломитом и к тем более поздней стадии относится само 
замещение [6].

Неравномерность распределения идиоморфных зерен доломита по 
площади бассейна седиментации, а также их корреляционная связь с 
пелитовым материалом обусловливались наряду с климатическими осо
бенностями времени карбонатной седиментации, вероятно, и проявле
нием тектонической активности прилегающей суши. Мельчавшие крис
таллики доломита, выпадающие химическим путем в прибрежно-мелко
водной зоне, частично разносились в полном соответствии с гидродина
мическим режимом водоема на правах пелитового материала и вместе с 
последним оседали на дно бассейна, где происходило их дальнейшее 
диагенетическое преобразование. Доломитность биогермных известняков 
органогенных построек обусловлена, очевидно, извлечением магния из 
раствора известково-магнезиальной группой животных [5]. После отми
рания этих организмов магний перераспределялся с преобразованием в

С одер ж ан и е нерастворим ого остатка, долом и та и кальцита в верхнею рских к ар бон ат
ных отлож ен и ях З а п а дн о го  П редкавказья

1 —  нерастворим ы й остаток; 2 —  долом и т; 3 —  кальцит. Р азрезы : I —  р. К убань, II —  
р. Больш ой Зеленчук, III —  г. Больш е, IV  —  р. Уруп, V  —  г. А хм ет-ск ала, V I —  р. Х о д зь , 

V II —  р. М иш око, V III  —  р. Б елая; IX —  хр. К ам енное море, X —  р. К ур дж и п с
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доломит. Вследствие того, что «магниевая функция» у высокоорганизо
ванных групп животных мала [20], степень доломитности пород, слага
ющих органогенные постройки, незначительна (гора Ахмет-скала,
б. Костенчиха и т. д .).

Эпигенетический (наложенный) доломит приурочен в восточной зоне 
главным образом к микротрещинам, порам, а также к ромбоэдрическим 
и округлым пустоткам, образовавшимся в результате выщелачивания 
кристалликов доломита. Редко и, как правило, в верхней части ворточ- 
ных разрезов (см. фигуру) эпигенетический доломит представлен сплош
ной, сильнопористой и ожелезненной среднезернистой породой. Форма 
зерен его неправильно ромбоэдрическая, реже ромбоэдрическая, разме
ры от 0,05 до 0,2 мм. Зерна плотно прилегают друг к другу по неровным 
извилистым контурам. Многочисленные поры щелевидной или углова
той формы частично заполнены желтоватым битуминозным веществом, 
иногда в них обнаруживаются мелкие ксеноморфные зерна целестина. 
Часто наблюдаемые между зернами доломита и внутри них реликты пе- 
литоморфного кальцита свидетельствуют об образовании доломита в ре
зультате метасоматического замещения известковой породы. Источни
ком магния при этом служили в основном высокоминерализованные 
растворы вышележащей галогенной формации. Непрерывное взаимодей
ствие медленно просачивающихся вниз седиментационных вод, обога
щенных MgCl2 и M gS04 с карбонатными породами, протекало, очевид
но, по реакциям Мариньяка и Гайдингера:

2 [С аС 03]тв +  [M gC l2]p.p -  [CaM gC2O e]TB +  [СаС12]р.р 

2 [С аС О з]^ +  [M g S 0 4]p_p -  [CaM gC2OeJTB +  [C a S 0 4 х 2 Н 20 ] тв.

В ходе этих реакций ионы магния поступали из раствора в кристал
лическую решетку кальцита, а в раствор из пород выделялось эквива
лентное количество ионов кальция. Энергетическая выгодность замеще
ния карбоната кальция хлоридом магния доказана В. И. Гуревичем
[8], В. И. Лебедевым [15] и С. Л. Шварцевым [23], а по второй реакции 
М. Г. Валяшко [4] получены ромбоэдрические кристаллы доломита, 
идентифицированные кристаллооптическим методом. С. И. Пахомов и 
И. Г. Киссин [18], а затем Н. А. Минский [16] установили, что доломи
тизация известняков по этим реакциям усиливается по мере роста тем
пературы. А. В. Копелиович [12], кроме того, считает, что геостатиче- 
ское давление, увеличивающееся в соответствии с принципом Ле-Шате- 
лье с ростом глубины залегания осадочных толщ, также положительно 
влияет на доломитизацию известняков. В результате этих реакций по- 
ровые растворы переходили в широко распространенные среди отложе
ний формации хлоркальциевые воды [И],  известняки доломитизиро- 
вались и испытывали одновременно сульфатизацию. В последующем под 
воздействием подземных вод сульфат кальция частично выщелачивал
ся, обусловливая образование многочисленных пор, приуроченных к 
доломитизированным участкам. Некоторые поры в дальнейшем запол
нялись переотложенным доломитом. Зональное строение кристалликов 
доломита также связано с процессами переотложения вещества.

Связь эпигенетических (наложенных) доломитов с районами распро
странения высококонцентрированных хлоридно-кальциевых рассолов 
отмечается многими исследователями [10, 13]. Американские геологи 
тоже привлекают подземные воды в качестве источника магния для объ
яснения генезиса вторичных (наложенных) доломитов [24]. И не слу
чайно, что многие исследователи [7, 13, 14, 23], считая эпигенетическое 
доломитообразование реальным природным процессом, рассматривают 
его как основной фактор формирования хлоридно-кальциевых рассолов. 
Повышенная по сравнению с расчетной [21] роль эпигенетического (на
ложенного) доломитообразования может быть объяснена заменой рас
творов, отдавших магний, новыми его порциями, поступающими сверху, 
что привело к наблюдаемому увеличению степени доломитности отло
жений формации в верхних частях разрезов. Как было отмечено, степень
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доломитности верхнеюрских карбонатных отложений западной зоны 
значительно выше, чем в восточной. Так, уже в бассейне р. Белой они 
представлены в основном известняками доломитистыми, известняками 
доломитовыми и доломитами известковистыми. В доломитистых извест
няках доломит образует изолированные ромбоэдры размером до 1 мм, 
а в доломитовых — гнезда и линзочки размером до 2—3 мм. Как в доло
митовых известняках, так и в самих доломитах зерна весьма разнообраз
ной формы плотно прилегают друг к другу по неровным извилистым 
контурам, иногда разобщаясь тонкой каймой глинистого вещества. Боль
шая часть зерен замутнена пылевидными известковыми включениями. 
Присутствие скелетных кристалликов доломита свидетельствует о росте 
их в свободном пространстве.

В юго-западном направлении степень доломитности отложений кар
бонатной формации еще более увеличивается, и в пределах хребта Ка
менное море они представлены массивными, кавернозными, известкови- 
сто-глинистыми доломитами светло-серой и розовой окраски. Зерна до
ломита с преобладающими размерами 0,2—0,6 мм, как и по р. Белой, 
плотно прилегают друг к другу и замутнены пелитовыми включениями. 
Ромбоэдрические его кристаллики приурочены главным образом к щеле
видным пустотам и имеют зональное строение. Пелитоморфный кальцит 
содержится в виде мелких реликтовых участков, буроватых за счет при
меси глинистого материала и тонкодисперсных гидроокислов железа. 
Аналогичные доломиты прослеживаются и западнее, в бассейне р. Курд- 
жипс. Многочисленные микротрещинки и поры в них заполнены обычно 
битумом. В виде единичных мелких зерен (до 0,1 мм) на стенках трещи
нок встречена самородная сера. Не прекращающиеся до настоящего 
времени процессы гипергенного выщелачивания, сопровождающиеся 
перекристаллизацией и минералогическим перераспределением вещест
ва, в результате чего изменился первичный облик породы, позволяют 
отнести доломиты междуречья Белая — Курджипс к эпигенетическим. 
Источником магния для их формирования служили, вероятно, седимен- 
тационно-диагенетические доломиты карбонатной формации и седимен- 
тационные доломиты перекрывающей ее кимеридж (?)-титонской гало
генной формации. Образование обоих генетических типов доломитов 
происходило в условиях относительно мелкого, хорошо прогреваемого 
суббассейна, существовавшего в позднеюрское время к востоку от рифо
вой гряды Лагонакской ступени. От эпиконтинентального моря Восточ
но-Кубанской впадины он, очевидно, отделялся в районе р. Белой мелко
водной зоной, контролируемой конседиментационно развивавшимся 
тектоническим нарушением. Соленость водных масс суббассейна во вре
мя накопления отложений карбонатной формации не была высокой, о 
чем свидетельствуют минералого-петрографические особенности доломи
товых пород, а именно практически полное отсутствие в постседимен- 
тационно неизмененных их разностях магнезита, гипса и ангидрита. 
Такое заключение согласуется, кроме того, с наличием в доломитовых 
породах довольно обильных реликтов фауны и не противоречит пред
ставлениям об образовании доломитов. Так, Н. М. Страхов [19], указы
вая на формирование в нормальном морском бассейне доломитов верх
него триаса в Восточных Альпах и Дарданелах, а также известково-до
ломитовых пород Ишимбаевского Приуралья выделяет их в самостоя
тельный фациальный тип.

Образование доломитов междуречья Белая — Курджипс во время 
карбонатного седиментогенеза происходило не в виде сплошной массы, 
какую мы наблюдаем в настоящее время, а в виде линз и различной сте
пени доломитности прослоев карбонатных пород. Аналоги таких образо
ваний, лишь в незначительной степени подверженных постседимента- 
ционным изменениям, сохранились в бассейне р. Белой, в нижней части 
хребтов Азиштау и Каменное море. В кимеридж (?)-титонское время 
условия образования пород как на всей территории Западного Предкав
казья, так и в междуречье Белая — Курджипс резко изменились. В ре-
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-зультате аридизации климата и, следовательно, увеличения испарения 
воды в морском бассейне Восточно-Кубанской впадины понижался его 
уровень и одновременно увеличивалась минерализация и плотность ос
таточных растворов, которые опускались на дно и стекали в сторону глу
боководного моря геосинклинали Северо-Западного Кавказа. А так как 
в пределах внешнего края шельфа путь им преграждала узкая припод
нятая Лагонакская ступень, то они накапливались здесь в зарифовой 
зоне, обусловливая дополнительную доломитизацию верхних слоев кар
бонатной формации и образование в виде сплошной массы седиментйци- 
онных доломитовых пород, сохранившихся в настоящее время лишь на 
отдельных участках региона (бассейн р. Курджипс и др.). В дальнейшем 
в результате неоднократно повторявшихся поднятий, первое из которых 
проявилось уже на границе кимериджского (?) и титонского времени, 
изучаемая территория выводилась выше местного базиса эрозии и под
вергалась процессам выщелачивания, аналогичным нынешним. При этом 
седиментационные доломиты нижней части галогенной формации и верх
ние слои доломитовых пород карбонатной формации растворялись. 
А освободившийся магний поступал в нижележащие породы, обусловли
вая дополнительную их доломитизацию. Подобное перераспределение 
протекает в междуречье Белая — Курджипс и в настоящее время. Прин
ципиальная возможность такого рода перераспределения доломитов в 
.эпигенетическую стадию формирования карбонатных пород доказана 
В. Н. Холодовым с соавторами на примере фосфоритоносных вендско- 
кембрийских отложений хр. Малый Каратау [22].

Резкое увеличение степени доломитности пород в зонах тектониче
ских нарушений дает основание говорить об определенной роли в постав
ке магния наложенных процессов. Особенно сильно эпигенетическая до

ломитизация проявилась в зонах Курджипского и Цицинского конседи- 
ментационных разломов. Здесь биогермные и органогенно-детритовые 
известняки сменяются доломитами по очень резкой границе. При этом 
минералого-петрографические исследования подтверждают отсутствие 
переходной зоны между этими породами. Доломиты образовались, по 
всей видимости, в результате циркуляции богатых магнием вод вверх но 
^ослабленным зонам в известняках. В северных районах Лагонакской 
ступени перемещению магнезиальных растворов кверху препятствовала 
наблюдаемая здесь в основании кимеридж (?)-титонских отложений тол
ща пестроцветных глинистых пород. Первоисточником магния и в этом 
-случае, вероятно, служили вмещаемые седиментационно-диагенетиче- 
ские доломиты. Таким образом, в верхнеюрских карбонатных образова
ниях Западного Предкавказья наряду с седиментационно-диагенетиче- 
ми доломитами, обусловленными в основном палеогеографическими 
особенностями, значительную роль играют эпигенетические доломиты, об
разование которых контролировалось гидрогеологическими и структур
но-тектоническими особенностями региона. Процессы эпигенетического 
доломитообразования, протекающее совместно с перекристаллизацией и 
гидратацией, обусловили резкое повышение коллекторских свойств верх
неюрских карбонатных отложений Западного Предкавказья, а выявлен
ные закономерности в распределении вмещаемых доломитов явились 
надежным поисковым критерием на карбонатное сырье для химической, 
^металлургической и других отраслей промышленности.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№2, 1982 г.

УДК 551.448:553.44

РОЛЬ КАРСТА В ФОРМИРОВАНИИ МЕСТОРОЖДЕНИИ 
СВИНЦА, ЦИНКА, СУРЬМЫ, РТУТИ И ФЛЮОРИТА

КУТЫРЕВ э. И., ляхницкии ю. с.

И сследован ия свинцово-цинковы х, полиметаллически-ф лю оритовы х,. 
сурьм яно-ртутны х м есторож дени й , проведенны е за  последнее десятилетие  
в С С С Р и за  р у б еж о м , позволяю т вы делить в классе согласны х м ест о р о ж 
ден ий  этих элем ентов о со б у ю  группу, сф орм ированную  в карбонатны х за -  
карстованны х м ассивах. З а  м есторож дени ям и данн ой  группы пр едлагается  
закрепить название карстовы е. Эти м есторож дени я  дополн яю т ф орм ац ион
ное сем ейство, к котор ом у ранее относились некоторы е м есторож дени я  з о 
л ота , алм азов, бокситов, ж ел е за , никеля. Р азр аботан н ы е м орф ологические  
классиф икации карстовы х полостей и их систем , структурная классиф ика
ция систем  карстовы х пол остей  м огут рассм атриваться как классиф икации  
карстоворудны х тел, м естор ож ден и й  и рудны х полей.

За последние полтора десятилетия за рубежом — в США, Италии^ 
Франции, Югославии, Алжире, Польше и других странах сильно возрос 
интерес к изучению роли карста в формировании месторождений свин
ца, цинка, сурьмы, ртути, флюорита, которые часто называют телетер- 
мальными, стратиформными, гидротермально-метасоматическими. Ме
сторождения представляют важную в промышленном отношении группу 
рудных образований. За исключением некоторых месторождений в угле
родисто-карбонатных формациях, для большинства из них основными 
рудоконтролирующими факторами считаются: а) гидротермально-мета- 
соматический способ рудоотложения, б) литолого-фациальный контроль 
оруденения, в) структурный контроль — локализация рудных тел в се
кущих и межпластовых тектонически ослабленных зонах дробления: 
Однако целый ряд вещественных, структурно-текстурных и морфологи
ческих особенностей руд, структуры месторождений в целом и рудных 
полей не объясняются перечисленными факторами. В связи с этим боль
шие трудности возникают при разведке таких месторождений, промыш
ленной оценке и выборе направления поисковых работ. Накопленный как 
в СССР, так и за рубежом опыт в исследовании карстовых месторожде
ний бокситов, железа, силикатного никеля, алмаза, а также успехи в спе
леологии и карстоведении позволяют использовать эти достижения для 
решения ряда принципиальных вопросов геологии месторождений свин
ца, цинка, сурьмы, ртути и флюорита, в формировании которых, как по
казано ниже, определяющая роль принадлежит карсту.

1. КАРСТ КАК ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ ЯВЛЕНИЕ

В геоморфологии, карстоведении, спелеологии под карстом понима
ются: а) совокупность явлений, связанных с деятельностью поверх
ностных и подземных вод и выражающихся в растворении горных пород 
с образованием в них пустот разного размера и формы, б) комплекс 
своеобразных форм рельефа, возникающих в местностях, сложенных 
сравнительно легкорастворимыми породами. Карстообразование — про
цесс длительный и сложный, а в ряде случаев и многоэтапный. Он начи
нается с образования микроскопических пор, пустот и заканчивается 
иногда полным растворением некоторых типов горных пород. В основе 
карстообразования лежит коррозия и эрозия, главным образом карбо
натных и галогенных формаций, но имеют место также суффозия, кави
тация и другие процессы, вплоть до гравитационных (обвальных), при-
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водящих к формированию своеобразных пород и их совокупностей 
(парагенераций).

b геологических аспектах под закарстованными формациями, по 
вашему мнению, следует понимать определенную их группу, в которой 
явления гипергенного и гипогенного выщелачивания, заполнения пустот, 
последующего эпигенеза и метаморфизма приводят к возникновению 
новых, специфических типов пород и их ассоциаций (типоморфных кар
стогенных парагенераций); без них описания состава и структуры пер
вичных, осадочных формаций становятся неполными. В геологических 
аспектах нас будут интересовать следы и признаки карста — веществен
ные, морфологические, структурные, тектонические, стратиграфические, 
палеонтологические и т. п. При этом необходимо различать два типа 
карста: обычный карст и термокарст (гидротермокарст). Первый фор
мируется в приповерхностных условиях нисходящими водами, второй — 
ва различных глубинах напорными, обычно нагретыми водами. Кроме 
того, будем различать современный карст и древний (палеокарст).

2. МОРФОЛОГИЧЕСКАЯ КЛАССИФИКАЦИЯ КАРСТОВЫХ ПОЛОСТЕЙ

Познание карста как геологического явления может быть основано 
на исследовании современных карстовых полостей и их заполнителя. 
Карст широко распространен в Италии, Испании, Венгрии, Югославии, 
Австралии, Китае, США, Южной Америке. В СССР области развития 
карста охватывают около 40% площади, в том числе в таких регионах, 
как Урал, Средняя Азия, Кавказ, Алтай, Казахстан, Дальний Восток.

Большой вклад в изучение карста внесли В. А. Апродов [1], В. Н. Ду
блинский [10, 11], И. К. Зайцев [14, 15], Г. А. Максимович [25—27]; 
карст в аспектах рудообразования рассматривали В. Ю. Волгин [6], 
Г. В. Вахрушев [5], И. И. Гинзбург [9], А. А. Луйк [23], В. М. Крейтер 
[17], А. Е. Ферсман [39] и,др. За рубежом большой вклад в проблему 
рудного карста внесли Д. Бек, Н. Варлей [58], Де Кастро [46], С. Джу- 
линский [47], Д. Коллинз [44], [\ Майллот [52], Д. Хогланд [49] и 
многие другие. Вместе с /гем систематически карст изучается в послед
ние 15—20 лет, а рудный карст — лишь в последние годы.

В результате работ, проведенных одним из авторов статьи на Севе
ро-Западном Кавказе и Южном Урале, с учетом обширной литературы 
предложена классификация карстовых полостей, связывающая их фор
му и положение в пространстве с особенностями геологического строения 
и гидродинамической зональностью карстовых массивов [23]. Вариант 
этой классификации, приспособленной для геологических целей, приве
ден на фиг. 1. Данная классификация отличается от ранее предложенной 
Г. А. Максимовичем [25] и В. Н. Дублянским [10] тем, что основными 
«единицами ее являются элементарные полости, обладающие устойчивы
ми морфологическими признаками и составляющие в совокупности пе
щеры и шахты. Различаются полости вертикальные, горизонтальные h 
переменного направления. Первые обычно связаны с зоной вертикаль
ной циркуляции, вторые — с зоной горизонтальной и третьи — напорной, 
сифонной (фриотической) циркуляции. Другой классификационный при
знак— тип и ориентировка структуры, в которой развита полость. В 
природе карстовые полости формируются, как правило, с использова
нием не одного, а двух и более структурных элементов, поэтому приве
денные в табл. 1 классификационные ячейки следует рассматривать как 
элементарные составляющие природных полостей сложной морфологии.

Глубина проникновения обычных карстовых полостей определенным 
образом зависит от положения местного базиса эрозии и достигает сотен 
метров от поверхности. Глубина палеокарста и гидротермокарста варь
ирует в широких пределах. Так, в Кизеловском районе при бурении 
вскрыты полости до 6 м в диаметре на глубине около 1,5 км. Рекордны
ми по глубине и размерам в платформенных условиях являются полость 
в Волго-Уральской провинции, на глубине 2340 м, высотой в 41 м [26],
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Фиг. 1. М орф ологическая классиф икация карстовы х полостей  
I —  тип полостей , развиты й по дизъю нктивны м структурам : 1 —  класс полостей по  
вертикальны м и субвертикальны м  наруш ениям , 2 —  класс полостей по горизон таль
ным и субгоризонтальны м  наруш ениям; II —  тип полостей , развиты х по пликативны м  
структурам : 3 —  класс полостей по антиклинальным складкам , 4 —  класс полостей по  
синклинальны м складкам ; А —  вертикальны е полости, развиты е в зон е вертикальной  
циркуляции; Б —  горизонтальны е полости, развиты е в зон е горизонтальной циркуля
ции; В —  полости перем енного направления, развиты е в зо н е  напорной сиф онной ци р
куляции. Ш  —  шахты; К  —  колодцы ; X —  ходы ; Г —  галереи; 3  —  залы  (обвальны е  
и пластово-обвальн ы е); Т —  трубы . Гс —  геологические структуры , контролирую щ ие  
карстовы е полости; Оп —  ориентировка полостей в пр остранстве и гидродинам ические  
условия их образовани я, а —  карстовы е полости, развиты е по дизъю нктивны м  стр ук ту

рам , б —  карстовы е полости и пликативные структуры , контролирую щ ие их

в складчатых областях — полость гидротермокарста в Родопах (Болга
рия), заполненная горячей водой (90°С); свод ее находится на глуби
нах 640—800 м, а дно не достигнуто некоторыми скважинами на глуби
не 2000 м [10].

3. МОРФОЛОГИЧЕСКАЯ КЛАССИФИКАЦИЯ СИСТЕМ 
КАРСТОВЫХ ПОЛОСТЕЙ

Под системой карстовых полостей (или карстовой системой) пони
мается совокупность карстовых полостей. На разных стадиях развития 
и гипсометрических уровнях формируются полости разных видов: в при
поверхностной зоне — карры, воронки, поноры, колодцы, котловины, 
полья; ниже, в зоне вертикальной циркуляции — колоколообразные за
лы и каналы, начинающиеся от понор, шахты, каскады колодцев; еще 
ниже, в зоне горизонтальной циркуляции — горизонтальные каналы, 
ходы, залы, галереи, обвальные залы. В наиболее глубокой зоне напор
ной циркуляции, развивающейся, как правило, ниже местного базиса 
эрозии, имеют место извивающиеся в разных направлениях ходы и тру
бы обычно округлого и эллипсовидного сечения.

Гидротермокарстовые системы изучены значительно хуже карстовых. 
Предварительно можно наметить несколько видов полостей, развива
ющихся в трех гидродинамических зонах. В нижней зоне, напорной, 
преимущественно вертикальной циркуляции с преобладанием вертикаль
ной составляющей развиты извилистые трубы с эллипсовидными, изо- 
метричными сечениями, куполообразные и шарообразные камеры и за
лы. Промежуточная зона напорной горизонтальной циркуляции может 
формироваться в связи с такими геологическими особенностями участка,.
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Фиг. 2. М орф ологическая классиф икация систем карстовы х полостей  
Г — горизонтальны е системы; К —  каскадны е системы: 1 —  с пр еобл адан ием  гор и зон 
тальны х полостей, 2 — с преобладан ием  вертикальны х полостей; М  —  м ногоэтаж ны е  
системы . П —  просты е системы; Р —  разветвленны е системы, Л  —  лабиринтовы е систе
мы. а —  планы карстовы х систем; б —  поверхность карстового м ассива и разрезы  кар
стовы х систем; в —  особенности строения карстовы х систем по вертикали; г —  в гори

зонтальной плоскости

как наличие водоупорного пласта или пологого тектонического наруше
ния; для нее характерны трубы с эллипсовидным сечением, ходы, каме
ры и залы, уплощенные по вертикальной оси. В верхнем этаже гори
зонтальной циркуляции гидротермокарста могут быть полости, близкие 
к ходам, галереям зоны горизонтальной циркуляции обычного карста. 
Таким образом, по морфологическим признакам системы карста и гидро
термокарста зеркальны. Для полостей гидротермокарста .характерны 
непостоянство направлений, резкие повороты, причленения колодцев к 
галереям снизу. Как карстовые, так и гидротермокарстовые системы 
локализуются однотипными структурами, те и другие нередко переплета
ются во времени и пространстве, что приводит к формированию слож
ных многоэтажных и полихронных систем.

В зависимости от преобладания полостей той или иной зоны среди 
систем карстовых полостей (фиг. 2) можно выделить горизонтальные, 
каскадные и многоэтажные, а по проработанности карста и сложности — 
простые, разветвленные и лабиринтовые системы. На фиг. 2 в верхней 
части каждой ячейки показаны системы в плане, в нижней — в разрезе. 
В платформенных областях преобладают горизонтальные системы с не
отчетливо выраженной вертикальной составляющей (например, гипсо
вые пещеры Подолья и Пинего-Кулойского района). Для складчатых, 
горных областей характерны каскадные и многоэтажные системы с вер
тикальными полостями значительных размеров. Так, каскадные шахты 
хребта Алек на Западном Кавказе достигают глубины 500 м, шахта Ки
евская в Средней Азии пройдена спелеологами до глубины около 900 м, 
шахта Снежная на Кавказе — более 1200 м, система Пьер-Сен-Мартен 
в Пиренеях (Франция) прослежена до 1360 м. Чаще вертикальная амп
литуда крупных карстовых полостей и систем достигает первых сотен 
метров. По суммарной длине лабиринтовые системы составляют десят
ки, реже сотни километров. Например, Мамонтова система в США имеет 
суммарную протяженность полостей 252,2 км, Хеллок в Швейцарии —
120,5 км, Оптимистическая в СССР — 108 км [11, 25].
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4. С ТР УК ТУРН А Я  КЛ АССИ Ф И КАЦ И Я КА РСТО ВЫ Х СИ СТЕМ

Под структурной понимается классификация карстовых систем, ос* 
нованная на выявлении пространственно-временных взаимоотношений ге
нераций (серий) карстовых полостей и наполнителей. Предлагаемая 
структурная классификация является первой, предварительной, основан
ной на известных закономерностях формирования современного карста. 
В ней рассмотрены только многоэтажные системы, образованные в еди
ный геотектонический этап. Под одноэтапной системой понимается кар-

, i ‘ i У ~ 1 1 U \= \ 15 [щЩЩб \ШЩ̂ 7

Фиг. 3. С труктурная классиф икация карстовы х систем  
I —  карст, ф орм ирую щ ийся при возды м ании карстового м ассива, II —  карст, ф орм и рую 
щ ийся при нисходящ их дв и ж ен и я х  карстового м ассива. К  —  обычный (гипергенны й) 
карст; ГК  —  ги дротерм окарст (гипогенны й). 1 —  вм ещ аю щ ие карстую щ иеся породы ; 
2, 3, 4 —  полости первой, второй и третьей генераций соответственно, 5  —  п о сл ед о в а 
тельное п ол ож ени е бази сов  эр ози и  относительно карстовы х массивов; 6 и 7 —  п о сл ед о 
вательное перем ещ ение к ар стового м ассива относительно бази са  эрозии, т —  типы к ар 

ста, г —  группы карстовы х систем

стовая система с согласованным распределением как горизонтальных, 
так и вертикальных составляющих каждой серии полостей, обусловлен
ных однонаправленным (восходящим или нисходящим) перемещением 
базиса карста. Системы, формирующиеся в несколько геотектонических 
этапов, образованы совмещением (пересечением) двух или более про
стых систем и характеризуются несогласованным их распределением в 
пространстве.

Среди одноэтапных систем можно выделить гипергенный (обычный) 
карст и гипогенный (гидротермокарст). Каждая из групп в свою очередь 
делится на два типа (фиг. 3). Карст первого типа формируется при воз
дымании территории и последовательном перемещении базиса карста 
вниз по разрезу карстующегося массива. Каждая стадия воздымания 
характеризуется самостоятельной серией карстовых полостей. Призна
ком положения базиса карста на каждой стадии служит горизонтальная 
составляющая серий. Нижние в разрезе полости являются более моло
дыми по отношению к верхним, более древним. Карст второго типа фор
мируется при нисходящих движениях блоков коры и характеризуется 
расположением горизонтальной составляющей каждой более молодой
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серии выше по разрезу по отношению к более древней серии в соответ
ствии с перемещением базиса эрозии.

Можно видеть, что структурная группа карста определяется по про
странственным взаимоотношениям вертикальной и горизонтальной со
ставляющих серий: в гидротермокарсте шахты, колодцы сочленяются с 
галереями снизу, в гипергенном карсте — сверху. Структурный тип диаг
ностируется по характеру пересечения серий: в воздымающемся — мо
лодые серии расположены вверху разреза. Следует подчеркнуть, что 
намеченные структурные группы и типы карстовых систем представля
ют упрощенные теоретические модели. Однако уже из них следует, что 
методика изучения карстовых систем и связанных с ними месторожде
ний должна существенно отличаться от методики изучения как жильных, 
так и пластовых месторождений.

5. ВЕЩЕСТВЕННЫЕ ТИПЫ МЕСТОРОЖДЕНИЙ С ПРОЯВЛЕНИЕМ КАРСТА

Среди полезных ископаемых, в которых определенно устанавлива
ется тесная пространственная или генетическая связь рудных скоплений 
с карстом, необходимо отметить месторождения алмаза, золота, бокси
тов, железа, никеля, ртути, сурьмы, свинца, цинка, флюорита, барита. 
В литературе широко освещены состав и строение карстоворудных тел 
и месторождений алмаза [5, 8, 9, 35, 36, 42], золота [2, 12, 13], бокситов 
[28 и мн. др.], железа и никеля [16, 18, 20, 57], формирующихся в 
верхней зоне обычного карста. Подчеркивая определяющую роль кар
ста, С. Янкович [50] выделяет в Динарской провинции самостоятельный 
карстовый тип сурьмяного оруденения. В. Т. Сургаем [37] ряд сурьмя
но-ртутных месторождений Южного Тянь-Шаня относится к особо вы
деляемому им карстово-цементационному классу. В последнее время 
В. И. Бергером [4] суммированы многочисленные данные по проявле
ниям сурьмы и ртути в палеокарстовых образованиях и предложена 
генетическая модель для месторождений выделяемой им киноварно- 
флюорит-антимонитовой джаспероидной формации. Вместе с тем 
В. И. Бергер рассматривает палеокарст лишь как одйн из факторов ру- 
доконтроля, не придавая ему значения признака, определяющего фор
мационный тип месторождений.

В СССР главенствующая роль карста признавалась лишь для неко
торых свинцово-цинковых месторождений (Ачисай, Чункей). За рубе
жом, и в первую очередь в США, Италии, Польше, роли карста в фор
мировании месторождений свинца и цинка придается большое, а в ряде 
случаев и решающее значение [41, 44—54], хотя эти месторождения по- 
прежнему называются стратиформными, телетермальными.

Ниже приводится краткая характеристика некоторых месторождений 
сурьмы, ртути, свинца, цинка, флюорита, в которых карст определяет 
локализацию либо единичных рудных тел (фиг. 4), либо систем рудных 
залежей, сопоставимых с системами карстовых полостей (фиг. 5). Для 
сравнения приведены также рисунки типичных залежей и месторожде
ний золота и железа. Среди месторождений ртути, в которых доказана 
или с большой долей вероятности предполагается главная роль карста, 
можно назвать крупные и очень крупные объекты. Разветвленные мно
гоэтажные карстовые системы контролируют киноварные руды в Китае, 
на плато Гуйчжоу с интенсивно развитым глубинным карстом. В кар
стовых пещерах и колодцах скапливается глинистая масса, пропитан
ная мелкозернистой киноварью. В засушливое время года полости до
ступны для человека, и так называемая «красная земля» добывается из 
водобойных котлов и других ловушек в пещерах. Многие рудные тела 
имеют отчетливую связь с элементами рельефа (см. фиг. 5, В). В крас
ных глинах развиты также «кермезитовые» руды с конкрециями из окис- 
ных минералов сурьмы — кермезита, сервантита, ромеита [4].

Классическим районом рудного карста является Италия. Большая 
часть месторождений во втором по величине ртутном районе мира 
Монта-Амиата (с запасами около 100 тыс. т ртути) связана с вертикаль-
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Фиг. 4. Строение карстовых рудных тел (разрезы: А—Ж ,  3 — 1, 2, 4 — вертикальные,
3 —  3 —  горизонтальны й)

А —  карьер Р азгуляевск ого  ж ел езн я к ов ого  рудника на У рале (по Б. П. К ротову [2 0 ] ) ;  
Б —  главная зал еж ь ж ел езо р у д н о го  м есторож дени я П окровское на У рале (по П. А. В ол- 
ковичу и В. А. К обону, из работы  М. А. К арасика [1 7 ] ) ;  В —  сфалеритовы е слоисты е  
руды  на м есторож дени и  Олькуш  в П ольш е, по [5 6 ];  Г  —  свинцово-цинковы е рудны е  
тела района М иссисипи в СШ А (по Х ейлу А. [4 1 ]);  Д  —  воронка Р ун к ге-Л ааге с ал м а зо 
носны м галечником в Т рансваале (по В. С. С оболеву  [3 5 ] ) ;  Е  —  рудны е тела киновар
ного м есторож дени я  Сиеле (по Д е  К астро [4 6 ] ) ;  Ж  —  рудн ое  тело м есторож дени я  
Т ю я-М ую н (по А. Е. Ф ерсм ану [3 8 ] ) ;  3 —  схем атическое строение ртутно-сурьм яны х  
рудны х тел ( 1 — приконтактового, 2 —  ж и л ообр азн ого , 3 —  ш ток ообразн ого, 4 —  т р е
щ инного) на м есторож дении Д ж и ж и к р у т  в С редней А зии (по данны м В. Ю. В олгина  
[ 6 ] ) .  1 —  рудны е тела; 2 —  алм азоносны й галечник; 3 —  известняк; 4 —  долом ит; 5 —  
глинистый сланец, глина; 6 —  почва, аллю виальны е отлож ен ия; 7 —  карбонатная брек
чия с долом и товой  «мукой»; 8 —  натечный кальцит; 9 —  натечный барит; 10 —  натеч
ный кальцит с «красной зем лей»; 11 —  продукты  вы ветривания карбонатны х пород;

12 —  дайка га б б р о -д и а б а за

ными карстовыми системами. Примерами их служат рудники Сиеле, 
Монтебуоно, Аргус [46]. На руднике Сиеле (см. фиг. 4, Е) вскрыты руд
ные тела в карстовых вертикальных и наклонных полостях в известня
ках, граничащих с глинистыми сланцами или вулканогенным покровом. 
Рудные тела имеют форму сильно вытянутых наклонных линз, уплощен
ных карманов, заполненных смесью глины, мелких обломков известня
ка и мергеля с киноварью. В некоторых блоках известняков, окружен
ных мергелем, системы полостей выполнены сплошной киноварью. Ме
сторождение Монтебуоно (см. фиг. 5, Г) приурочено к меридиональной 
зоне разломов в нуммулитовых закарстованных известняках. Вертикаль
ные полости заполнены продуктами разрушения известняков, карсто
выми глинами и киноварью. На верхних горизонтах содержание ртути 
в полостях составляет 0,2%, на нижних благодаря сортировке материа
ла и переотложению киновари карстовыми водами достигает 0,5%. Фор
мы полостей близки к вертикальным шахтам. Ряд месторождений ртути
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Фиг. 5. Схематические разрезы  карстовы х м есторож ден и й  
А —  полим еталлическое в округе Ч и уауа  в М ексике (по Е. А. Р адкевич  [3 2 ] ) ;  Б —  
Т ю я-М ую н (по А. Е. Ф ерсм ану [3 9 ] ) ;  В —  ртутное на плато Г уй чж оу; Г  —  М о н теб у о -  
но (по Д е  К астро [4 6 ] ) ;  Д —  полим еталлическое в А ппалачах (по Д . Х огл ан ду [4 9 ] ) .  
1 —  рудны е тела; 2 —  карбонатны е породы ; карстовы й заполнитель: 3 —  глины, пес
ки, 4 —  брекчии, 5 —  горизонтальны е карстовы е полости, предсказанны е А. Е. Ф ерсм а

ном, 6 —  м еж ф ор м аци онн ое несогласие

в закарстованных терригенно-карбонатных толщах известен на тер
ритории Алжира, Марокко и Туниса; наиболее крупные среди них нахо
дятся в Алжире (Исмаил, Мра-Сма, Гениша, Расэль-Ма и др.). На ме
сторождении Мра-Сма [30] помимо ртутных выявлены и ртутно-полиме
таллические залежи.

Месторождение Тюя-Муюн в Средней Азии локализовано в простой 
карстовой системе (см. фиг. 5, Б). Участок сложен круто- и вертикаль- 
нозалегающими известняками девона и нижнего карбона, контактиру
ющими с водоупорными глинистыми и кремнистыми сланцами силура и 
кембрия. Рудные тела представляют карстовые и гидротермокарстовые 
полости, частично заполненные натечными карбонатно-рудными образо
ваниями. До работ А. Е. Ферсмана [39] производилась отработка верх
них горизонтов рудника, перспективы на глубину не были ясны. Распоз^ 
нав карстовую природу полостей, А. Е. Ферсман, основываясь на рабо
тах карстоведов, предсказал продолжение полостей на глубину, в зону 
горизонтальной циркуляции, что в общем и было подтверждено после
дующими работами. Кроме перечисленных можно отметить карстовые 
месторождения ртути Пинчи-Лейк и Бралори-Такла (Канада), Санта- 
Барбара (Перу), Ваньшань, Тунцзяба, Панчай (Китай), Идрия (Югос
лавия). Своеобразно сурьмяно-ртутное месторождение Уйтцуко (Мек
сика), в котором ливингстонит (сульфид ртути и сурьмы) — основной 
рудный минерал развит в глинистой брекчии, заполняющей карстовые
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полости в гипсе, а также цементирует доломитовые брекчии обрушения.
Сурьмяные (нередко с ртутью и флюоритом) месторождения, в ло

кализации которых определяющую роль играет карст, широко развиты 
как за рубежом, так и в СССР. Основной район их развития в СССР — 
Восточно-Тяньшанская складчатая область [4], где сурьмяное орудене
ние контролируется кремнисто-карбонатными пластами и брекчиями на 
контакте известняков силура — нижнего девона и сланцев среднего де
вона— нижнего карбона. В Зеравшано-Гиссарском поясе наиболее круп
ными являются Джижикрутское месторождение и Шинг-Магианская 
группа (Турк-Парида, Валонги-Дароз, Кара-Комар, Бузинова, Гурда- 
ра), в Южно-Ферганском поясе — Кадамджайское. Строение этих место
рождений хорошо освещено в печати. Из зарубежных месторождений в 
сходной обстановке — также в кремнисто-карбонатных карстовых и 
гидротермокарстовых породах, брекчиях и пористых известняках — зас
луживают упоминания Сан-Хозе, Тлахпиако, Эль-Ольтор (Мексика) с 
окисными рудами (валентинит, сервантит, стибиоконит), Шлайнинг 
(Австрия), Столице, Алшар, Заяча, Добрипоток (Югославия), Перет- 
та, Тафоне (Италия) и др.

Свинец, цинк, барит, флюорит. К этой группе относятся существенно 
цинковые месторождения в карбонатных породах нижнего ордовика 
Аппалачей (см. фиг. 5, Д) в районе Маскот-Джефферсон-Сити [33, 55], 
полиметаллические рудные тела (см. фиг. 5, А) района Санта-Евлалия 
в провинции Чиуауа Мексики [32], ряд месторождений Силезско-Кра
ковского свинцово-цинкового района (см. фиг. 4, В) в Польше [47, 56], 
зоны натечной свинцово-цинковой минерализации в полостях гидротер
мокарста на месторождениях Бляйберг (Австрия), Лафатч, Хафершток, 
Ауронцо, Горно, Монте Кализио (Италия) [31, 51, 55], месторождения в 
Дербиншире (Англия) [58], Новом Южном Уэльсе (Австралия), в Юго
славии [26], Западном Нью-Фаундленде [44]. Из карстовых свинцово
цинковых месторождений района Верхнемиссисипской долины попутно 
извлекаются пирит и барит [33]. На месторождениях Иллинойс-Кентук- 
ки основной объект добычи — флюорит, попутно извлекаются цинк и 
свинец [33]. Представителями рудных объектов данной группы в СССР 
являются Ачисайское месторождение в хр. Большой Каратау, ряд по
лиметаллических месторождений в Прибайкалье (Таборное и др.), 
Амдерма на Полярном Урале, Суук-Тюбе в Казахстане, Бойцовское 
проявление на Среднем Урале, вероятно, Уралбай, Акжал, Аксуран в 
Центральном Казахстане. Образование наиболее богатых линзообраз
ных рудных тел на Кужинском барито-свинцово-цинковом месторожде
нии в Башкирии [40], по нашему мнению, связано с гидротермокарсто
выми процессами. Существенная роль карстовых явлений устанавлива
ется в последнее время на свинцово-цинковых месторождениях в рифо- 
генной карбонатной формации, известных под названием «сарданин- 
ский тип» [18]. К месторождениям этого типа в СССР относятся Сарда- 
на, Уруй (Юго-Восточная Якутия), Узунжал (Центральный Казахстан), 
Майданшах, Карагач (хр. Кугитанг, Средняя Азия). Крупные и хорошо 
изученные в процессе эксплуатации месторождения юго-востока штата 
Миссури, Остинвилл-Айванхо (США), Пайн-Пойнт (Канада), Райбл 
(Италия), Бу-Беккер, Бу-Дахар, Туиссит (Марокко), Сентейн (Фран
ция), Реосин (Испания), Сиди Амор (Тунис).

На Ачисайском месторождении основная секущая рудная залежь 
представляет вертикальную карстовую полость, заполненную брекчией 
и прослеженную по падению на 320 м при мощности в раздувах до 30 м. 
Ряд тел меньших размеров имеет жило-, пласто- и трубообразную фор
му, вид тавровой балки, образованной крутопадающей жилой, сочленен
ной сверху с пологой пластовой залежью. Руды на глубине до 200— 
250 м от поверхности представлены глинисто-охристыми и брекчиевид
ными церусситовыми, кремнисто-церусситовыми разновидностями, це- 
русситовыми песками. Сульфидные свинцово-цинковые руды сложены 
пиритом, марказитом, сфалеритом, галенитом, кальцитом, доломитом,
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иногда баритом; руды массивные, полосчатые, брекчиевые; последние 
сложены обломками массивных галенит-сфалерит-пиритовых агрегатов 
с аналогичным цементом. В целом Ачисайское месторождение — пример 
типичного карстового месторождения, в формировании современного 
облика которого главную роль сыграли карстовые явления двух эта
пов— каменноугольного и унаследовавшего древний карст палеогеново
го. Общая структура рудного поля определяется сочетанием таких эле
ментов, как скрытое несогласие в кровле карбонатных пород турнейско- 
го возраста, Бельмазарский разлом, карстовые пластообразные и секу
щие тела карбонатных брекчий, метасоматические тела доломитов и 
пачка черных сланцеватых мергелей — основной водоупор структуры, 
ниже которого брекчии не распространяются.

На свинцово-цинковом (с флюоритом) месторождении им. Барвин- 
ского в Западном Прибайкалье основное оруденение приурочено к 100— 
200-метровому интервалу разреза голоустенской свиты позднего рифея
[7]. Для месторождения характерно многоярусное расположение флюо
рито-сульфидных рудных залежей в разрезе карбонатных отложений, 
развитие структур и текстур метасоматического замещения карбонат
ных пород, выполнения межобломочного пространства брекчий и пустот.

Свинцово-цинковые месторождения района Верхнемиссисипской до
лины, по данным А. Хейла [41], расположены в карбонатной толще 
ранне-среднеордовикского возраста. Характерный структурный элемент 
разреза — эрозионное несогласие в кровле сланцев, лежащих на рудо
носной толще. Вторая особенность — широкое развитие разломов и тре
щин, образующих систему сообщающихся каналов; многие из них вниз 
переходят в согласные с напластованием брекчии и нарушения с высо
кой водонасыщенностью. Третья особенность — наличие пологих складок 
и флексур, образующихся совместно с разрывами вдоль определенных 
направлений, согласных с неоднородностями кристаллического фунда
мента. Четвертая особенность — наличие водоупорных горизонтов в 
подошве рудоносной толщи. Сульфиды развиты в брекчиях обрушения 
в виде рубцовых жил, штокверков* тел неправильной формы (см. фиг. 
4, Г). Редко встречаются карстовые полости и каверны, инкрустирован
ные сульфидами. Основные типы оруденения связаны с зонами окварце- 
вания и доломитизации, растворения, обрушения пород, выполнения по
лостей глиной, доломитовой сыпучкой и рудой. Среди характерных 
текстур следует подчеркнуть гребенчатые и колломорфно-полосчатые, 
массивные, вкрапленные, почковидные, нодулярные, сталактитовые. 
Значительная часть рудных минералов в районе образована выполнени
ем открытых полостей и импрегнацией сульфидами полурыхлых, кавер
нозных масс.

Среди месторождений Аппалачей (см. фиг. 5, Д), охарактеризован
ных по данным Д. Краусфорда, А. Хогланда и др. [33, 49], выделяется 
группа преимущественно цинковых, иногда с баритом и флюоритом, ме
сторождений в штатах Теннесси, Виргиния, Пенсильвания, которые 
обладают рядом особенностей, позволяющих отнести их к гидротермо
карстовым. Наиболее характерными представителями этой группы явля
ются месторождения района Маскот-Джефферсон-Сити в штате Тен
несси. Месторождения контролируются 100-метровым интервалом раз
реза нижнего ордовика, между 150 и 250 м ниже поверхности перерыва. 
Рудные тела не образуют строго выдержанных пластов, хотя залежи 
пластообразной формы наиболее распространены (см. фиг. 5, Д). От
дельные пластообразные залежи соединяются вертикальными или коле- 
нообразными ходами, создавая общий вид структуры, свойственной мно
гоэтажным карстовым системам.

В настоящее время среди многих американских геологов [49] утвер
дилось мнение, основанное на детальном изучении месторождений, что 
брекчиевые тела возникли в результате выщелачивания вмещающих по
род в связи с карстообразованием до среднего ордовика, после чего они 
были преобразованы в ходе доорогенных гидротермальных процессов.
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При этом ограниченный вертикальный интервал распространения ору* 
денения связывается с величиной статического гидродинамического на
пора и возникновением температурного и гидрохимического барьера при 
смешении минерализованных гидротерм с поверхностными водами. 
Сходная модель была предложена Е. А. Басковым [3] применительно к 
значительно более широкому кругу рудных месторождений.

6. Д И А Г Н О С Т И Ч Е С К И Е  П Р И З Н А К И  П А Л Е О К А Р С Т А

Обобщение материалов по современному карсту и месторождениям, 
■сформированным с участием карстовых процессов, позволяет наметить 
следующие основные признаки палеокарста и карстового оруденения.

1. Морфологические признаки: а) сходство форм рудных тел и кар
стовых полостей; б) карстовая скульптура или ее реликты — разнооб
разные карры, поверхности конденсационного выщелачивания, эрозион
ные русла со следами меандрирования потока, водобойные и мармито- 
вые котлы; в) сходство морфологии систем рудных тел и карстовых 
систем; морфологическая зональность, позволяющая в ряде случаев раз
личать карст и гидротермокарст.

2. Геоморфологические признаки: пространственная связь рудных 
тел с элементами палеорельефа, приуроченность их к уровням речных и 
морских террас, к древним базисам эрозии, слепым долинам, палеодеп
рессиям.

3. Палеоструктурные признаки: положение рудных тел относительно 
геологических палеоструктур, характерное для карстовых полостей в 
зонах поглощения и разгрузки карстовых вод, например на контакте 
карстующихся и водоупорных пород; выборочная ориентировка брекчий 
параллельно осям, крыльям складчатых форм.

4. Стратиграфические признаки: приуроченность рудных тел в раз
резе к контактам с водоупорными горизонтами, к определенным палео- 
гипсометрическим уровням в однородных, монотонных по составу тол
щах, нередко на определенном удалении от поверхности стратиграфи
ческого перерыва или вдоль него.

5. Текстурные признаки заполнителя палеокарста: а) натечные обра
зования: сталактиты, сталагмиты, коралиты, гелектиты, эскудаты;
б) скорлуповатые, сферолитовые, кокардовые, корковые, крустифика- 
ционно-полосчатые, ритмично-полосчатые текстуры руд и заполнителя 
полостей: в) текстуры отложения потоков (косая и волнисто-косая гряд
ная слоистость), отстойников; г) реликтовые свободные полости раз
личного размера, иногда с хорошо образованными кристаллами и дру
зами минералов, в том числе рудных.

6. Вещественные признаки: а) специфический гранулометрический 
состав карстовых брекчий, состоящих из несортированного материала — 
от глыб до тонкого песка и глин, угловатые обломки карбонатных пород 
среди илового материала отстойников; б) цемент брекчий — доломито
вая мука, песок, карбонатный туф, травертин, узорчато-полосчатое руд
ное вещество, в том числе окислы сурьмы, окислы и карбонаты свинца 
и цинка (перечисленные образования могут встречаться и в виде само
стоятельных карстовых заполнителей); в) привнесенные водой обломки 
пород, отличных по составу от вмещающих образований.

7. Палеонтологические признаки: наличие в заполнителе фауны и 
флоры, особенно пыльцы и спор, отличных по возрасту от вмещающих 
пород.

8. Температура образования заполнителя: карстового до 25—30° С, 
гидротермокарстового до 250, иногда 400° С.

Перечислим также некоторые отличительные признаки гидротермо
карста: а) для последнего характерно преобладание эксцентрических 
натечных образований — сферолитов, коралитов, гелектитов, эскудатов, 
б) гидротермокарстовые брекчии помимо обычных: гравитационно-об
вальных и эрозионно-обвальных включений,— содержат так называемые
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брекчии гидротермальных взрывов, образующихся при резком увеличе
нии давления от вскипания раствора вблизи от поверхности или полостей 
большого объема; в результате взрывов образуются зоны раздроблен
ных пород с радиально расходящимися и к периферии постепенно зату
хающими трещинами; гидротермокарстовые полости обычно минерали
зованы по всему сечению, тогда как карстовые преимущественно в дон
ной части или же минерализация развивается выборочно — в кровле, 
подошве, на стенках пустот; г) если в карстовых полостях обычны окис
лы и карбонаты свинца, цинка, сурьмы, то в гидротермокарстовых — 
сульфиды их совместно с пиритом, марказитом; д) важнейшими явля
ются структурные отличительные признаки карста и гидротермокарста 
(см. раздел 4). Следует подчеркнуть, что многие из перечисленных ха
рактеристик палеокарста являются конвергентными и взятые в отдель
ности не могут служить надежными диагностическими признаками. 
Однако в совокупности с другими в определенных сочетаниях они поз
воляют отличать карстогенный материал от сходных с ним по отдельным 
признакам экзогенных и эндогенных образований других типов.

7. П О Л О Ж Е Н И Е  К А РС Т О В Ы Х  М Е С Т О Р О Ж Д Е Н И Й  
В С И С Т ЕМ А Т И К Е  С О Г Л А С Н Ы Х  М Е С Т О Р О Ж Д Е Н И Й

Изложенный материал позволяет называть карстовыми те место
рождения, в которых рудные залежи в подавляющем большинстве конт
ролируются карстовыми полостями или карстогенными брекчиями, а 
также сопряженными с ними зонами выщелоченных, кавернозных гор
ных пород. Месторождения с проявлением карста, в первую очередь 
сурьмяно-ртутные, в ряде классификаций уже давно выделяются в само
стоятельный класс, или группу карстовых месторождений [37, 50]. 
В 1978 г. одним из авторов статьи группа согласных месторождений с 
проявлением карста была выделена под названием «псевдопластовых» 
объектов (Иллинойс-Кентукки, Маскот-Джефферсон-Сити, Миссисипи 
и др.).

В специальной классификации, 'разработанной для прогнозных це
лей, среди согласных месторождений в толщах с участием карбонатных 
пород по связи с геологическими формациями обособлены следующие 
формационные типы месторождений [20]: а), стратифицированные
свинцово-цинковые и железо-марганец-барит-полиметаллические в фор
мациях вулканогенно-кремнисто-терригенно-карбонатного ряда (атасуй- 
ский тип с тремя подтипами — горевским, жайремским, озернинским); 
б) стратифицированные свинцово-цинковые в углеродисто-известняко
во-доломитовой формации (миргалимсайский тип); в) стратиформные 
свинцово-цинковые в рифогенной карбонатной формации (сарданинский 
тип); г) стратиформные флюорит-свинцово-цинковые в слоистых 
карбонатных и терригенно-карбонатных формациях (барвинский тип).

В недавно опубликованной классификации свинцово-цинковых место
рождений Н. С. Скрипченко [34] также предложил выделять аналогич
ные типы и среди них месторождения «карбонатные типа структур раст
ворения», которые, судя по примерам, отвечают «псевдопластовым» 
пли «барвинскому» типу. Определяя данный тип, Н. С. Скрипченко пи
шет: «Месторожения типа структур растворения имеют отчетливую 
связь с морфологически разнообразными брекчиевыми телами раство
рения в доломитах и известняках. Рудные залежи наследуют форму тел 
растворения и представлены согласными трубообразными, сводово-лест
ничными, лентовидными, пластообразными телами и несогласными руб
цовыми жилами, рудными трубами, комбинированными телами» (с. 7). 
К сожалению, вопреки данному определению Н. С. Скрипченко приво
дит в качестве одного из примеров месторождений этого типа Миргалим- 
сай — типичное пластовое, стратифицированное месторождение, не име
ющее к структурам растворения никакого отношения.

Анализируя широту распространения рудного карста в месторожде
ниях различных формационных типов, можно видеть, что карстогенные 3
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породы и руды встречаются во многих из них. Так, небольшие карстово
рудные тела отмечаются в некоторых медно-цинково-колчеданных ме
сторождениях Урала, в частности на месторождении им. XIX Партсъез- 
да. Они известны и в рифогенных карбонатных формациях, фациально 
замещающих вулканогенно-кремнисто-терригенно-карбонатные, вме
щающие свинцово-цинковые месторождения Уч-Кулач и Озерное, (ата- 
суйский тип). Наиболее широко и устойчиво карстогенные руды распро
странены в свинцово-цинковых месторождениях, связанных с закарсто- 
ванными рифогенными (сарданинский тип) и слоистыми карбонатными 
(барвинский тип) формациями.

Таким образом, сарданинский и барвинский типы свинцово-цинко
вых месторождений, в которых палеокарст проявлен устойчиво и опре
деленно влияет на размещение рудных залежей, целесообразно выде
лить в самостоятельную группу карстовых месторождений, связанных 
соответственно с рифогенной карстово-карбонатной и слоистой карсто
во-карбонатной формациями.

Из 13 ртутных и сурьмяных формаций, выделенных В. И. Бергером 
[4], по предварительным данным значительную часть месторождений 
киноварно-флюорит-антимонитовой джаспероидной, киноварной карбо
натной, а также часть метациннабарит-киноварной карбонатно-аргили- 
зитовой формаций необходимо отнести к группе карстовых. Что же ка
сается месторождений бокситов, железа, никеля, алмаза и золота в кар
сте, то они уже давно выделяются как самостоятельные морфогенети
ческие типы месторождений.

ВЫВОДЫ

1. Месторождения, сформированные с большим или меньшим уча
стием карста, разнообразны по составу, интересны в промышленном от
ношении, своеобразны по факторам рудоконтроля и закономерностям 
формирования и размещения. В первую очередь исходя из особенностей 
факторов рудоконтроля и критериев прогнозирования их необходимо 
рассматривать в качестве самостоятельной группы рудных объектов, 
включающей целый ряд вещественных и формационных типов. В этой 
связи необходимо выделять закарстованные карбонатные формации в- 
самостоятельные типы геологических формаций.

2. Среди карстовых месторождений по генетическим признакам 
предварительно можно наметить три типа:

а) карстовые месторождения железа, алмаза, золота, силикатного 
никеля, бокситов, окислов и карбонатов свинца и цинка, в которых руд
ное вещество синхронно карстообразованию или накоплению пород, 
непосредственно перекрывающих закарстованные карбонатные масси
вы; руды локализуются главным образом на неровной поверхности, не 
распространяясь ниже базиса карста; к данному генетическому типу, 
по-видимому, может быть отнесена часть киноварных месторождений 
(например, на плато Гуйчжоу), Ачисайское и др.;

б) месторождения свинца, цинка, флюорита, сурьмы, ртути, форми
рующиеся в эндогенных условиях гидротермокарста; характеризуются 
многоярусным оруденением, более сложным составом руд вплоть до ти
пичных скрановых парагенезисов (Тетюхе) [29]. Месторождения этой 
генетической группы не имеют строгих гипсометрических границ, хотя 
верхняя выражена более отчетливо, чем нижняя, и нередко представля
ет собой контакт рудоносных карбонатных или карбонатно-кремнистых 
пород с водоупором. В верхних этажах гидротермокарстовых систем 
рудные тела преимущественно стратиформные, в нижних — комбиниро
ванные и секущие, полистадийные (Джижикрут и др.);

в) третий генетический тип карстовых месторождений формируется 
как обычные пластовые месторождения (стратиформные гидротермаль- 
но-метасоматические), отличаясь развитием рудного процесса в заранее 
закарстованном массиве. Для этих месторождений, по-видимому, харак
терно лишь частичное соответствие уровней оруденения и гипсометри
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ческих уровней карстовой системы полостей и брекчий. (Маскот-Джеф
ферсон-Сити, Сардана, Уруй и др.).

3. Особое значение структурного анализа карстовых систем с выде
лением генераций (серий) полостей и брекчий подчеркивается тем, что 
независимо от времени рудообразования промышленные параметры и 
масштабы месторождений, морфология рудных залежей в основном оп
ределяются морфоструктурными особенностями, зрелостью карста.

4. Методика изучения карстовых месторождений помимо традици
онных методов формационного анализа, выявления стратиграфических, 
палеоклиматических, палеогеографических, палеотектонических и фа
циальных факторов контроля оруденения включает специальные мето
дики изучения структуры палеокарстовых систем, положения орудене
ния в таких структурах, палеогидрогеологические реконструкции, иссле
дования степени соответствия карстовых систем и систем рудных зале
жей, минерально-геохимической зональности, что является основой оп
ределения времени рудообразования. Особо следует подчеркнуть необ
ходимость разработки методики палеогидродинамических реконструк
ций. Поскольку пространственные закономерности размещения рудных 
тел и месторождений определяются морфологическим типом карстовых 
систем, этот вопрос и необходимо рассматривать как главный, опреде
ляющий направления поисков и разведки. Следовательно, приведенную 
выше классификацию систем карстовых полостей в первом приближении 
можно рассматривать как классификацию структур карстоворудных по
лей и месторождений.

5. Специальные палеокарстологические работы в первую очередь 
необходимо провести на хорошо разбуренных или изученных с поверх
ности свинцово-цинковых и сурьмяно-ртутных месторождениях в карбо
натных толщах, что позволит конкретизировать и уточнить суммирован
ные выше вещественные, структурно-текстурные, морфологические и 
другие признаки палеокарста и выработать методические основы изу
чения и промышленной оценки месторождений карстовой группы.

6. Актуальность всестороннего изучения карстовых месторождений, 
и в частности свинцово-цинковых, 'флюорит-полиметаллических, сурь
мяно-ртутных подчеркивается тем, что в отличие от типичных пластовых 
они широко развиты не только в многокилометровых геосинклинальных 
толщах, но и в маломощных платформенных чехлах, в осадочных и 
вулканогенно-осадочных комплексах срединных массивов. К карстовым 
месторождениям во всяком случае неприменимы региональные и частич
но локальные факторы и критерии прогноза, разработанные для типич
ных пластовых месторождений [21].
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№2, 1982 г.

УДК 553.495 : 553.9

УРАНОНОСНЫЕ БИТУМЫ НА МЕСТОРОЖДЕНИИ, 
СВЯЗАННОМ С ЗОНАМИ ПЛАСТОВОГО ОКИСЛЕНИЯ

П Е Н Ь К О В  В . Ф., К О Н Д Р А Т Ь Е В А  И. А., Ш М А Р И О В И Ч  Е. M .t 
О П А Р Ы Ш Е В А  Л. Г., У С П Е Н С К И Й  Bad. А.

Н а эпигенетическом м есторож ден и и  в терригенны х континентальны х и 
прибреж но-м орских отлож ен и ях, связанном  с длительно развивавш им ися  
зон ам и пластового окисления, н ар яду  с тонкодисперсной настуран овой  ми
нерализацией в небольш ом  количестве присутствую т ураноносны е керито- 
подобн ы е би тум н ое  вещ ества. У становлено, что они возникли вблизи вы де
лений окислов уран а в резуль тате преобразован ия (окисления и слабой  
карбонизации) исходны х неф тепродуктов  см олисто-асф альтового  и п ар а
ф инового типов. Генетический ряд этого превращ ения сущ ественно отли
чен от известного ряда изм енений нефтяны х у гл ев од ор од ов  в гипергенны х  
окислительны х условиях и не возникает при налож ени и  соврем енной зоны  
лим онитизации на вы деления цветны х битум ов. Э то м ож ет  свидетельство
вать о необходи м ости  участия в случае образовани я  ураноносны х керитов  
каких-то дополнительны х ф изико-хим ических ф акторов, отсутствую щ их при 
окислении битум ов в поверхностны х анаэробны х условиях.

Вопрос о происхождении ураноносных твердых битумов (твердых 
углеродистых веществ), близких к керитам и антраксолитам, развитых 
на ряде эпигенетических месторождений в осадочных и реже извер
женных породах,— один из наиболее сложных в урановой геологии. По
скольку рудовмещающие отложения на месторождениях, содержащих 
ураноносные битумы, часто несут признаки нефтегазоносности, возник
ло предположение об их образовании в результате взаимодействия ура
ноносных окислительных подземных вод с нефтеподобными углеводоро
дами— асфальтами, асфальтитами и т. д. Эта модель предложена 
А. И. Зубовым [6] для объяснения генезиса ураноносных жил, а В. Н. Хо
лодовым с соавторами [16] — для роллообразного уранового оруденения 
в карбонатных породах; Л. С. Евсеевой и др. [4] — для интерпретации 
особенностей урано-битумных руд в красноцветной терригенной толще; 
И. А. Кондратьевой, И. С. Оношко и др. [3] — для характеристики усло
вий возникновения уранового оруденения на месторождении в терриген
ных отложениях, связанном с зонами пластового окисления.

Теоретически обосновал данную гипотезу по существу А. К. Лисицин
[8], показавший, что ураноносность нефтей возрастает по мере их окис
ления (от 10-7 до 10-3 г/кг) параллельно увеличению плотности и золь
ности. Данные природных наблюдений были подкреплены эксперимен
тами по экстрагированию урана из кислородных вод природными неф
тями. Опыты показали, что способностью извлекать уран обладает от
носительно тяжелая окисленная нефть с повышенным содержанием смо- 
листо-асфальтеновых компонентов. И действительно, этому соответст 
вуют признаки превращения безрудных твердых битумов в более окис
ленные и карбонизованные рудоносные битумы, которые наблюдались 
А. И. Зубовым [6], а также и Вад. А. Успенским, В. Ф. Пеньковым [5]> 
Последние, однако, в отличие от А. И. Зубова считали, что это преоб-' 
разование происходило в течение процесса, близкого к гидротермально
му, а не к гипергенному. Последующие исследования их показали, что 
подобные превращения обычно проявлены в урано-битумных телах, ха
рактеризующихся признаками не столько наложения урана на битум
ные скопления, сколько их почти совместным отложением в одну стадию 
процесса [И], в том числе иногда из единой флюидной системы — угле-) 
водородно-водной эмульсии [12]. В то же время В. Г. Мелков [15} раз
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вивает представления о том, что встречающиеся на различных место
рождениях разнообразные эпигенетические углеродистые вещества не 
превращаются друг в друга, а образуются независимо, в последователь
ные стадии минерализующего процесса по схеме: графит->-антраксо- 
лит-^высший керит-^-низший керит—>-асфальтит-^асфальт->нефть. Дан
ная схема нашла подтверждение и на некоторых урано-битумных про
явлениях: выделения основной массы растворимых битумов (и нефти) 
оказываются более поздними по отношению к твердым ураноносным уг
леродистым веществам [5, 11].

Таким образом, наметились две основные тенденции в объяснении 
механизма возникновения твердых битумов: превращение в них исход
ных растворимых битумных веществ и образование их почти сразу в 
твердом состоянии подобно обычным минералам. Казалось, что более 
однозначному решению проблемы происхождения ураноносных биту
мов способствуют признаки наложения в геологических масштабах ура
новорудного процесса на битуминозные породы с образованием урано
битумных руд; эти признаки были зафиксированы К. Холи и др. [17] на 
месторождении Темпл-Маунтин в США. Однако такие данные не явля
ются однозначно интерпретируемыми, особенно если учесть представле
ния И. А. Брегера [2] о том, что так называемые ураноносные асфальти
ты плато Колорадо относятся к производным органического вещества 
углистого ряда.

Для решения вопроса о геологических условиях образования твер
дых ураноносных битумов большое значение имеет выяснение возмож
ности их получения в определенных экспериментальных условиях. 
А. М. Абдель-Гаваду и П. Ф. Керру [1] подобное преобразование уда
лось осуществить лишь при температурах порядка 300° С. И. С. Оношко 
[3] для выяснения возможности получения ураноносного керита в гипер
генных условиях (20° С) был проведен четырехлетний эксперимент по 
окислению растворимых битумов в ураноносной среде. В итоге опыта в 
кислой части смолисто-асфальтенового битума доля фракции, не раст
воримой в органических растворителях и кислотах, составила 1% от ис
ходного количества и оказалась представленной черными блестящими 
зернами размером от долей миллиметра до 2 мм с плотностью 1,3—1,4. 
Были выделены две разновидности полученного вещества: высокопоои- 
стые, частично растворимые в 2%-ной щелочи, и монолитные, не раст
воримые в щелочи; содержания урана в них соответственно составили
7,2 и 2,6%. Был сделан вывод с возможности образования нераствори
мых ураноносных битумов при окислении тяжелых фракций нефти со
держащими уран кислородными пластовыми водами.

Вместе с тем полученные И. С. Оношко нерастворимые фракции со
ставляют ничтожную часть конечного продукта и, по мнению некоторых 
исследователей (В. Ф. Пеньков, В. А. Успенский), не могут являться 
прототипом наблюдаемых в природных условиях микровыделений твер
дого, полностью нерастворимого рудоносного битума. Они скорее отве
чают известным продуктам гипергенного разрушения асфальтита — ок- 
сикеритам и гуминокеритам, которые существенно отличаются от при
родных ураноносных битумов, наиболее близких по физическим свой
ствам к высшим керитам и антраксолитам. Чтобы избежать дальнейшей 
генетической путаницы, следует указать, что одним из авторов данной 
статьи (Вад. А. Успенским) керитоподобные ураноносные битумы ранее 
были неудачно названы «оксикеритами», чтобы подчеркнуть их отличие 
от типичных керитов только в одном отношении — в значительно боль
шем содержании кислорода (15—30%); причем они по этому показа
телю наиболее близки к гуминокеритам — землистым продуктам, отве
чающим наиболее глубокой стадии выветривания битумов, которые, 
окисляясь, достигают уже состояния гумификации.

Из приведенного становится очевидным, почему большой интеоес 
должна представлять детальная схема пластовой окислительной эпиге
нетической и битумной зональностей, контролирующих положение ура
ноносных твердых битумов на переходе между зонами пластовоокислен-
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ных и сульфидизированных пород для месторождения в терригенных от
ложениях, которая приведена И. С. Оношко [3]. По данным этого иссле
дователя, в исходной неокисленной безрудной зоне наиболее распрост
ранены нейтральные битумы, относящиеся к типу смолисто-асфальтено- 
вых. По мере приближения к границе пластово-окисленных пород нейт
ральные битумы сменяются средними и осмоленными, кислые — смоли- 
сто-асфальтеновыми и средними; в рудной зоне вблизи контакта с ли- 
монитизированными породами появляются ураноносные кериты, сохра
няющиеся в виде реликтов в передовой части зоны лимонитизации. В бо
лее тыловых частях последней встречаются только растворимые органи
ческие вещества, представленные легкими фракциями как нейтральных, 
так и кислых битумов.

Вместе с тем приведенная схема зонального распределения углеро
дистых веществ требует дополнительного подтверждения в связи со спо
радичностью находок твердых ураноносных битумов и незакономерно
стью их появления в рудных телах, сложенных на данном объекте в ос
новном безбитумной сульфидно-черниевой (или гетит-сульфидно-чер- 
ниевой) минеральной ассоциацией. Учитывая это обстоятельство и по
лагая, что новые данные по месторождению, исследовавшемуся 
И. С. Оношко, важны для решения общей проблемы генезиса уранонос
ных твердых битумов, мы продолжили наблюдения на этом объекте по 
горным выработкам. Месторождение расположено в пределах горст-ан- 
тиклинального валообразного поднятия, расчлененного серией разломов 
северо-западного, северо-восточного и субмеридионального простира
ния на отдельные блоки, которые ступенчато погружаются в стороны 
примыкающих к поднятию крупных прогибов. Урановое оруденение ло
кализовано в проницаемом горизонте позднемелового возраста, сложен
ном аллювиальными песками, песчаниками, гравийно-галечными поро
дами с линзовидными прослоями алевролитов и глин. Рудовмещающий 
горизонт подстилается и перекрывается мощными пачками алевриго- 
глинистого и карбонатно-глинистого состава, образованными в . мелко
водно-морских условиях. Рудные залежи месторождения укладываются 
в две основные рудоносные полосы (Северную и Южную), занимающие 
секущее положение к фациальной зональности и связанные с граница
ми зон пластового окисления. Рудные тела Северной полосы имеют 
обычно морфологию роллов, располагающихся в основном на фронталь
ном замыкании зон пластовой лимонитизации; Южной — форму упло
щенных линз, находящихся внутри общего поля пластовоокисленных 
пород и нередко контролируемых разрывными структурами.

Для района месторождения в целом характерна повышенная биту- 
минозность пород. Битумы здесь встречаются как в породах осадочного 
чехла, так и фундамента, и распределены на площади крайне неравно
мерно. При этом они, как правило, значительно шире распространены 
в слабопроницаемых породах, подстилающих и перекрывающих рудо
вмещающий водоносный горизонт, чем в проницаемых песчано-гравий
ных породах самого горизонта, где содержание Сорг обычно не превы
шает 0,0п—0,м%. Подобные соотношения позволили сделать вывод о 
развитии зон пластового окисления по ранее битуминизированным поро
дам и более позднем образовании уранового оруденения относительна 
процессов региональной битуминизации.

Рудная минерализация в песках и гравийниках, сопряженная с гра
ницами лимонитизированных пород, представлена урановой чернью и 
настураном, сопровождаемыми обильными выделениями дисульфидов 
железа (марказит, пирит), иногда сульфидов меди (халькопирит и др.), 
барита, самородного ^-селена и ферроселита. В периферических частях 
рудных скоплений, пропластках и линзочках глин обычно видны ре
ликты гетита, маркирующие проявление предшествующей стадии пла
стовой лимонитизации. Молодые зоны пластового окисления наклады
ваются на внутренние части рудных тел, приводя к выносу и переотло- 
жению урана. В целом для характеризуемого месторождения одним из 
авторов (И. А. Кондратьева) намечена такая последовательность пост- 
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седиментационных преобразований [3]: I этап, платформенный — восста
новление рудовмещающих проницаемых отложений при их погружении 
на глубину в условиях элизионного режима; II этап, связанный с раз
витием постплатформенной тектонической активизации, в рамках кото
рого выделяются три стадии: 1) пластовое окисление пород рудовме
щающего горизонта (в связи с преднеогеновым перерывом в осадкона- 
коплении), 2) битуминизация пород в результате деятельности восходя
щих углеводородных растворов, 3) возобновление процессов пластовой 
лимонитизации, сопровождаемое окислением основной массы битумов в

Фиг. 1. В ы деления твер дого  битум а (черное) в гр а
велите; в проходящ ем  свете, увел. 30, без анал изатора

аэробной и анаэробной обстановке с образованием сульфидной минера
лизации и осаждением урана из кислородных пластовых вод на серово
дородном барьере. В настоящее время имеет место продолжение этих 
процессов с переосаждением урана на фронте продвижения зоны пла
стового окисления и его частичным выносом за пределы рудных тел.

Другой автор настоящей статьи (Е. М. Шмариович) относит прояв
ление битуминизации ко времени, предшествующему первой стадии раз
вития пластово-окислительных процессов, а рудосопровождающую суль- 
фидизацию связывает не с биохимическим окислением битумов (разру
шенных в проницаемом горизонте в ходе ранней лимонитизации), а с 
внедрением во вмещающие пласты по разрывным нарушениям из фун
дамента восходящих термальных существенно сульфидных растворов. 
В этом случае урановое рудообразование рассматривается как резуль
тат взаимодействия двух гидродинамически и геохимически активных 
разнородных сред: инфильтрационной окислительной и термальной вос
становительной [9]. Обе генетические модели основываются на бесспор
ном пластово-эпигенетическом характере ураново-сульфидного орудене
ния, причем ураноносные твердые битумы занимают ничтожно малую 
часть в общем балансе рудного вещества. Ураноносные твердые битумы 
в пределах Южной рудоносной полосы наблюдались нами (Л. Г. Опа- 
рышева) в оруденелых песчано-гравийных породах в виде уплощенных 
линзочек в ассоциации с ранним баритом и каолинитом, настураном и 
урановой чернью, пиритом, марказитом, халькопиритом, галенитом, до
ломитом и кальцитом. Битумы располагаются между обломочными зер
нами и поэтому наследуют («отпечатывают») характер расположения 
последних, выполняя пустотки между ними. Линзочки битума (фиг. 1„ 
2, а) обычно довольно легко отделяются от обломков и характеризуют
ся весьма плавно скругленной поверхностью. Они не содержат в боль
шинстве случаев включений более мелких терригенных зерен и глини
стого материала. Отсутствуют какие-либо признаки замещения битум
ным веществом минералов вмещающей породы. Около его линзочек
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Фиг. 2. Зональны е вы деления твер дого  битум а  
а о б щ и й  вид: частицы битум а, отделенны е от облом ков породы , в п р оходящ ем  св е
те, увел. 12; б  и в — детал и  строения вы деления битум а, в пр оходящ ем  свете, увел . 
160, б —  б ез  анализатора, видна внеш няя зон а черного битум а и п р ом еж уточ ная (н е 
о д н о р о д н о  с е р о е ), состоящ ая в основном  из цветного битум а, вм есто средн ей  зонки пу- 
стотка; в —  с анализатором , видна неоднор одность  пр ом еж уточной зонки: ее внутренняя  
часть состоит  из вещ ества с сильным двупрелом лением , это  вещ ество находи тся  и в ц е 

менте ш лиф а в виде мелких частичек
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Фиг. 3. Почки халькопирита (бел ое) с настураном  в 
трещ инке и на поверхности вы деления твер дого  б и т у 
ма; в отраж ен ном  и проходящ ем  свете, увел. 320, без  

анализатора

Фиг. 4. Частица параф инистого битум а, м еханически о т 
деленная под бинокуляром  от цветного битум а, из с р е д 
ней части линзочки; в п роходящ ем  свете, увел. 250, с 

анализатором . В идн о волокнистое строение

иногда отмечаются пустоты, не заполненные другими минералами. Все 
это дает основание считать, что твердый битум образовывался в межоб
ломочных пустотах, в незначительной степени вытесняя механическим 
путем глинистый материал цемента и мелкие обломочные зерна.

Рудная минерализация в целом развивается независимо от выделе
ний твердого битума, приурочиваясь к более мелким пустоткам между 
обломками и импрегнируя, замещая и вытесняя механическим путем, 
глинистый материал в цементе. Она часто представлена почковидными, 
ритмично-полосчатыми агрегатами, в которых чередуются зонки насгу- 
рана и халькопирита, а также обособленными выделениями настурача 
и халькопирита, сохраняющими колломорфный характер. Иногда эти 
рудные минералы развиваются вдоль границ глинистого материала с 
битумным веществом, нарастая на линзочки последнего. По контактам 
обломочных зерен с линзочками битумного вещества встречаются тон
чайшие, но довольно протяженные каймы рудного минерала, обладаю
щего активностью (по данным микрорадиографий) и оптическими свой
ствами настурана, причем битумное вещество около таких кайм имеет 
более высокую отражательную способность. В отдельных случаях зо
нальные почковидные агрегаты настурана и халькопирита развиты по 
тонким трещинкам в битумном веществе (фиг. 3) и нарастают на по
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верхности его макровыделений. По данным микрорадиографий, линзоч
ки содержат сравнительно небольшие количества урана, рассеянного 
в массе черного битумного вещества и тяготеющего к периферии их вы
делений. Из приведенного следует, что настуран образовался несколько 
позже твердого битумного вещества, иногда с наложением на послед
нее.

В большинстве случаев линзочки, содержащие меньшие количества 
урана, приуроченного к их периферии, имеют весьма четко выраженное 
концентрически-зональное строение: внешняя зона представлена чер
ным непрозрачным рудоносным битумом, промежуточная зона — без- 
рудным цветным (от коричневого у периферии зоны через красный к 
светло-желтому в ее внутренней части) битумом, и, наконец, внутренняя 
зона — безрудным белым битумным веществом (см. фиг. 2, б, в). Меж
ду зонами отсутствуют резкие фазовые границы и отмечаются посте
пенные переходы. Несколько чаще линзочки твердого битума имеют не
полно выраженную двухчленную зональность: черный — цветной (ко
ричневый до красного), цветной (красный до желтого)— белый биту
мы, причем в некоторых линзочках отмечается чередование черного и 
цветного битума, а вместо белого вещества в средних частях их отме^ 
чаются пустотки (см. фиг. 1, 2, а). Подобная концентрическая микрозо
нальность проявлена с разной полнотой, но весьма однотипно по распо
ложению зон от краев линзочек к середине (черный — цветной — белый) 
во многих (до тысячи!) линзочках твердого битумного вещества, при
чем не было отмечено ни одного случая иного расположения зон.

После разламывания многих линзочек и изучения их сколов установ
лено, что белому в проходящем свете битумному веществу макроскопи
чески соответствует белое, мягкое, пластичное углеродистое вещество, 
очень легкоплавкое (переходит в пленку в горячей воде), плавающее в 
воде, люминесцирующее в ультрафиолетовом свете ярким белесым цве
том, хорошо растворяющееся в хлороформе. В иммерсионных препара
тах оно имеет отчетливое кристаллическое строение, а его волокнистые 
кристаллы характеризуются анизотропией с высоким двупреломлением, 
напоминая по оптическим свойствам озокерит. По комплексу физических 
свойств это вещество более всего похоже на бесцветную разность озо
керита— гатчетит. При изготовлении шлифов оно в большинстве слу
чаев сначала почти полностью растворяется в нагретом канадском баль
заме, а затем при охлаждении последнего отлагается в нем в виде мель
чайших кристалликов, характеризующихся высоким двупреломлением, 
причем здесь рассеяно множество таких кристалликов и их агрегатов. 
Дополнительная диагностика белого вещества проводилась непосредст
венно в кусочках линзочек твердого битума, в которых наблюдаются 
постепенные переходы между черными, цветными и белыми разностями. 
Такие кусочки обрабатывались хлороформом, причем процесс растворе
ния наблюдался под бинокуляром. Было установлено, что растворилось 
только белое вещество, а после испарения хлороформа в следах испаре
ния на стекле отложились агрегаты мелких волокнистых кристаллов 
(фиг. 4). Последние характеризуются столь же высоким двупреломле
нием, что и частицы*белого битумного вещества, выделенные из линзо
чек твердого битума механическим способом.

Химический состав ураноносных битумов (в горючей массе, %)

Плотность 
фракции, г/сма

U, уел. 
ед. С н S O + N г н,о D К Горю

чая
масса

< 1 ,1 8 1 ,6 8 1 ,2 4 5 ,3 9 2 ,4 1 0 ,9 7 1 9 ,9 6 ,2 3 3 ,2 4 0 ,7 9 4 ,7 1
1,18— 1,25 1 ,9 7 8 ,6 4 5 ,2 2 2 ,4 7 1 3 ,6 7 1 9 ,4 5 ,5 2 8 ,4 4 6 ,6 9 6 ,6 2
1,25— 1,4 4 , 0 7 5 ,7 0 3 ,8 7 0 ,9 7 1 9 ,4 7 1 9 ,2 1 0 ,7 6 ,9 6 3 ,2 3 7 ,5 2

1,4— 1,5 5,7 7 3 ,1 6 3 ,4 8 1 ,1 8 2 2 ,1 8 1 8 ,5 1 4 ,0 2 ,3 6 5 ,2 8 2 ,8 9
1,5— 1,8 1 5 ,9 7 4 ,1 6 3 ,1 1 1 ,1 6 2 1 ,5 6 2 2 ,5 8 ,6 1 ,6 6 7 ,3 7 0 ,6 1
1,8— 2,0 2 4 ,4 6 7 ,2 7 2 ,6 9 0 ,9 2 8 ,5 4 2 5 ,7 9 ,2 0 ,1 6 5 ,0 6 1 ,2 9
2 ,0— 2,4 4 5 ,1 6 6 ,8 4 2 ,3 3 2 ,4 1 2 8 ,4 2 2 8 ,3 9 ,1 Следы 6 2 ,0 4 8 ,0 8
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Черные углеродистые вещества не п 
растворяются в органических раство- \ 
рителях, раствор щелочей не окраши
вают, не люминесдируют в ультрафио
летовом свете, при нагревании плавят
ся, а затем разлагаются с выделением 
большого количества дегтя; светлоок
рашенные разности не содержат ура
на. Перед анализом из пробы был уда
лен обломочный материал, а остаток 
с содержаниями урана в 14,7 уел. ед. 
и углеродистого вещества в 16,5% раз
делен в тяжелых жидкостях по фрак
циям разных плотностей. При разделе
нии в тяжелых жидкостях пробы, 
представляющей собой в основном 
раздробленные линзочки битумного 
вещества, белый парафинистый битум 
растворился в бромоформе, поэтому 
не попал ни в одну из фракций и был 
потерян для дальнейшего исследова
ния. При этом цветные битумные ве
щества сконцентрировались в легких, 
л темные в тяжелых фракциях. По 
мере увеличения плотности фракции 
содержание урана возрастает от 1,53 
до 21,7 уел. ед.; отношение С/Н и со
держание кислорода также увеличи
ваются, как и количество газа и кок
са, при уменьшении дегтя (таблица). 
Дифрактометрический анализ показы
вает, что углеродистые вещества пред
ставлены керитами двух типов. К пер
вому типу относится углеродистое ве
щество легких фракций с межмолеку
лярным расстоянием в 5,2 А. Вещест
во второго типа концентрируется во 
фракциях большой плотности. Оно ха
рактеризуется межмолекулярным рас
стоянием в 4,2 А и не может быть от
несено к высококарбонизованным раз
ностям битумов (высшим керитам и 
антраксолитам), причем его своеобра
зие заключается в повышенном коли
честве кислорода, содержание кото
рого закономерно возрастает с увели
чением урана.

Межмолекулярное расстояние
5,2 А для цветного и 4,2 А для черно
го битума указывает на алифатичес
кий характер макромолекул в обоих 
веществах, поскольку, согласно А. И. 
Китайгородскому [7], при плотной упа
ковке макромолекул парафиновых уг
леводородов расстояние между ними 
4,0—4,2 А и больше при неплотной 
упаковке. К тому же в этих битумных 
веществах не были установлены в су
щественных количествах полимеры 
ароматических углеводородов (по
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данным дифрактометрии и инфракрасной спектроскопии), которые сос
тавляют основу типичных высших керитов. Все это позволяет считать, 
что цветные и черные керитоподобные битумы с высоким содержанием 
кислорода являются продуктами изменения исходных парафинистых 
разностей битумного вещества в результате окисления. Отсутствие рас
творимости этих битумных веществ в органических растворителях мо
жет быть обусловлено сшиванием соседних цепочечных молекул пара
фина поперечными мостиками через кислород. В результате образова
лись керитоподобные вещества, не растворимые в органических раство
рителях, но более рыхло упакованные, чем типичные кериты. На их 
рыхлость указывает также .относительно низкая плотность (1,22—1,4) 
фракций, состоящих из сильноокисленного битумного вещества по срав
нению с типичными рудоносными керитами, в которых подобные (око
ло 20%) содержания кислорода характерны для более тяжелых фрак
ций с плотностью 1,5—1,8 и более.

Таким образом, удалось получить прямые (и довольно полные) до
казательства возникновения цветного безрудного и черного оруденелого 
керитоподобных веществ в результате преобразования исходного пара
финистого битума, окислявшегося при взаимодействии с раствором, из 
которого отлагался настуран. Поскольку возможность образования 
озокеритоподобных минералов из нефтяных углеводородов считается 
доказанной, можно считать вполне вероятным, что ураноносные кери
топодобные вещества в данном случае возникли в результате преобра
зования углеводородных продуктов, производных от нефти.

В пределах Северной рудоносной полосы урансодержащие твердые 
битумы встречены нами в рудной залежи, тяготеющей к кровле водонос
ного горизонта. Залежь представляет собой типичный ролл с узкой 
«Мешковой» частью и относительно широким верхним крылом (фиг. 5). 
Рудовмещающий горизонт сложен косослоистыми слабосцементиро- 
ванными разнозернистыми песками с примесью гравия и мелкой гальки. 
Пески практически бескарбонатны, но вблизи кровли в них появляют
ся линзы песчаника с доломит-кальцитовым цементом, выше по разре
зу переходящие в сплошной пласт крепких разнозернистых карбонат
ных песчаников. Первичный кальцитовый цемент интенсивно перекри- 
сталлизован и доломитизирован. Доломитизация сопровождается уве
личением пористости песчаников, появлением пустот, вплоть до каверн 
значительного размера (сантиметры). При этом агрегаты крупных, 
часто зональных кристаллов долохмита выстилают стенки пустот, иногда 
появляясь и среди пелитоморфного цемента песчаников.

Карбонатные песчаники кровли рудоносного горизонта неравномер* 
но, но местами весьма интенсивно пропитаны асфальтоподобным вяз
ким битумом. В рыхлых же, хорошо проницаемых, бескарбонатных пес
чано-гравийных породах, вмещающих основную часть уранового ору
денения, видимые проявления битумов отсутствуют. В этой части раз
реза они встречаются в линзах неокисленных карбонатных доломити- 
зированных песчаников, в том числе находящихся среди лимонитизи- 
рованных пород (см. фиг. 5). Известно, что доломитизация известкови- 
стых пород, сопровождающаяся увеличением их пористости,— явление, 
широко распространенное в нефтегазоносных областях. А. И. Осиповой 
[10] показано, что доломитизация известняков постоянно сопровождает 
их битуминизацию и, по-видимому, ею обуславливается. Отмеченное 
проявление доломитизации по минералого-петрографическим особенно
стям сходно с изученным А. И. Осиповой в карбонатных нефтегазонос
ных горизонтах Средней Азии и также, вероятно, представляет регио
нальный процесс, связанный с внедрением углеводородов в рудовме
щающие осадочные породы.

Битумы в безрудных карбонатных песчаниках кровли рудовмещаю
щего горизонта образуют частые линзочки, а иногда выполняют поры. 
Они представлены в основном цветными разностями от красно-бурой 
до буровато-желтой окраски, причем наиболее светлые из них частично 
растворяются при изготовлении шлифов, т. е. по свойствам близки к
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асфальту. Здесь же повсеместно отмечается вкрапленность дисульфи
дов железа — марказита и пирита. Лишь в отдельных случаях вкрап
ленники дисульфидов отмечались в пустотках внутри выделений твер
дого битума. Признаков повышенной ураноносности в связи с выделе
ниями этих растворимых битумов не фиксируется. По мере приближе
ния к рудному роллу в карбонатной кровле рудоносного горизонта по
мимо цветных битумов появляются разности черного цвета. Последним

Фиг. 6. П остепенны й п ер еход  м еж ду  цветным (с е 
рое в середин е) и черным битумами; в п р о х о д я 

щ ем свете, увел. 40 , без анализатора

соответствует большое число треков на микрорадиографиях, указыва
ющих на появление в битумах тонкодисперсной формы урана, рассеян
ной по массе битумного вещества и несколько тяготеющей к перифери
ческим частям его выделений. Непосредственно в «мешковой» части 
ролла, локализованной в .рыхлых песках и гравийниках, макровыделе
ний битумных веществ не встречено. Оруденение представлено тонко
дисперсными выделениями настурана, развитыми в цементе и по обло
мочным зернам. Спорадически они образуют скопления около вкраплен
ников дисульфидов железа, которые, однако, распространены значи
тельно шире, чем урановая минерализация.

Наиболее интересные данные получены при изучении реликтов нео- 
кисленного рудоносного песчаника, сохранившихся внутри современной 
зоны пластового окисления благодаря плотному карбонатному цемен
ту. Здесь также неравномерно распространена вкрапленность дисуль
фидов железа, а еще более неравномерно тонкодисперсные выделения 
настурана, развивающегося по обломочным зернам и цементу породы. 
Битумные вещества представлены керитоподобным битумом и асфаль
том-асфальтитом, между которыми часто наблюдаются постепенные пе
реходы. Так, в корочках твердого битума по трещинкам отмечается 
постепенная смена асфальта и асфальтита керитоподобным битумом по 
.мере приближения к скоплениям настурана с дисульфидами железа.

Выделения твердого битума обычно имеют форму линзочек, а их 
срастания характеризуются довольно сложной, часто лапчатой формой. 
Линзочки расположены между обломочными зернами породы, доволь
но четко отграничены от них и обычно имеют плавно округленные по
верхности. Признаки замещения обломков и цемента песчаника битум
ным веществом не характерны — линзочки твердых битумов образова
лись в результате свободного отложения в межзерновом пространстве 
породы. При затвердевании этих веществ происходило сокращение объе
ма, но образовывались не трещинки «усыхания», а многочисленные ок
руглые пустотки, иногда заполнявшиеся более поздними минералами. 
Линзочки часто сложены двумя-тремя разновидностями твердого биту
ма, хорошо различимыми в проходящем свете: черной, красно-бурой и
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Фиг. 7. Т онкая кайма настурана (н) по краю  вы
делен ия твер дого  битум а (б ) ,  бел ое  —  м арказит  
(м ); в отраж ен н ом  свете, увел. 320, без ан ал и за

тора

Фиг. 8. А грегат настурана (н) и м арказита (м ) 
у края вы деления битум а (б ) ,  тем н о-сер ое —  о б 
ломки кварца; в отраж ен ном  свете, увел. 200 , без  

анализатора

буровато-желтой, между которыми устанавливаются постепенные взаи- 
мопереходы (фиг. 6). Более густо окрашенные разновидности битумно- 
го вещества часто приурочены к периферическим частям линзочек, а 
светлоокрашенные тяготеют к середине их и иногда представлены весь
ма легкоплавким асфальтоподобным веществом. Цветных битумов 
больше в тех линзочках, которые несколько удалены от скоплений на>- 
стурана; в непосредственной близости от последних преобладает чер
ный битум. Здесь настуран обычно образует как тонкие колломорфные 
каемки по периферии линзочек черного битума (фиг. 7), так и агрегаты 
с дисульфидами железа (фиг. 8), причем сам битум, судя по микрора
диографиям, часто содержит, кроме того, и рассеянную форму урана 
(фиг. 9). Иногда шарики настурана совместно с агрегатами дисульфи
дов железа встречаются внутри округлых пустоток в битумах.

Около каемок настурана битумное вещество имеет повышенную от
ражательную способность и, как и во всех других случаях, довольно* 
сильно изменено — окислено. В некоторых линзочках удается устано
вить микрозональность, выраженную в последовательной смене с посте
пенными переходами от периферии к середине черного битума с повы
шенным отражением, измененного около каемок настурана, обычного»
во



черного керитоподобного битума, бу
ровато-красного битума, буровато
желтого битума, причем последний 
близок к асфальту, поскольку в нем 
отмечаются признаки частичного рас
плавления при изготовлении шли
фов. Все это дает основание предпола
гать, что при наложении настурана на 
битумные линзочки происходило 
преобразование асфальтоподобного 
вещества с превращением его в керито- 
подобный битум. Однако в этих слу
чаях в срастании с битумом находит
ся лишь весьма небольшая часть вы
делений окислов урана, которые в ос
новной своей массе проявлены незави
симо от битумовыделений, часто в 
срастании с вкрапленниками дисуль
фидов железа. В реликтах неравно
мерно окисленного рудоносного карбо
натного песчаника, находящихся в пе
редовой части молодой зоны пластовой 
лимонитизации, линзочки твердого би
тума встречаются как в окисленной, 
так и неокисленной части, а скопления 
настурана и дисульфидов железа толь
ко в неокисленной. Черный битум, со
держащий уран, фиксируется лишь в 
неокисленных участках песчаника и 
притом в непосредственной близости 
от микроскоплений настурана. В ли- 
монитизированных же участках» лин
зочки битума сложены цветными раз
ностями, которым соответствуют еди
ничные треки на микрорадиографиях.

В более тыловых частях пластово- 
окисленной зоны, удаленной от «Меш
ковой» части рудного ролла, карбонат
ный цемент песчаников интенсивно им- 
прегнирован желто-бурыми гидроокис
лами железа, вкрапленники дисульфи
дов полностью замещены гетитом, а 
признаки урановой минерализации 
полностью отсутствуют. Здесь спора
дически встречаются линзочки и не
большие прерывистые микропрожилки 
цветного битума, окраска которого 
варьирует от красно-бурой до желто
бурой. По данным микрорадиографий, 
твердые битумы обладают здесь «фо
новыми» содержаниями урана. Таки
ми же, совершенно безрудными, оказы
ваются контакты твердого цветного 
битума с вкрапленниками гетита и 
дисперсными гидроокислами железа, 
развитыми в цементе песчаников

Фиг. 9. Тверды й битум  с ди сул ь ф и да
ми ж ел еза  и настуран ом  в цем ен те  

песчаника, увел. 50  
а —  битум  (б ) ,  м арказит (м ), н асту-  
ран (н ), в отр аж ен н ом  свете; б —  
черное —  битум , дисульф иды  и на- 
стуран, в п р оходящ ем  свете; в —  
скопление треков соответствует твер 
д о м у  би тум у и настуран у, м икрора

диогр аф ия, эксп. 7  сут
(фиг. 10). Здесь же отсутствуют приз
наки какого-либо преобразования битумного вещества, выделения ди
сульфидов железа и т. д., что могло бы указывать на происходящий сей
час процесс биохимического окисления углеводородов. Единственное из
менение, которое наблюдается в данной части профиля в связи со скоп-
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лениями битумов,— это осветлен.ие вмещающей породы вокруг их выде
лений, обусловленное, по-видимому, локальным подкислением кислород
ных пластовых вод. Таким образом, в данном случае, в удалении от руд
ных тел, при взаимодействии современных ураноносных кислородных 
пластовых растворов с цветными битумами не происходит преобразование 
последних в черные нерастворимые разности и их обогащение ураном.

Фиг. 10. К онтакт цветного битум а (Б) с зонкой окисления (О ), про
явленной по глинисто-карбонатном у цем енту  

а —  в проходящ ем  свете, увел. 30; б —  в обратн орассеянн ы х элек тро
нах; в —  в рентгеновских лучах, видно отсутстви е скоплений урана  

в битум е, в окисленной части породы  и на их контакте (б  и в  —  
снимки на м и крозонде Г. Н. Н ечелю стова, увел. 200)

Итак, рассмотренные случаи ассоциации настурана с твердыми би
тумами специфичны прежде всего разновременностью этих компонен
тов— наложенностью окислов урана на битумовыделения. Последние 
на участках Южной рудоносной полосы представлены парафинистыми 
углеводородами, Северной полосы — веществами асфальт-асфальтито- 
вого типа. При наложении происходило изменение исходных битумных 
веществ, запечатленное в выделениях битумов в виде микрозонально
сти: в середине слабоизмененное (почти исходное) вещество, в проме
жуточной зоне цветное безрудное керитоподобное, в периферической 
черное ураноносное или безрудное керитоподобное вещество, с внеш
ней стороны которого отлагался настуран с сульфидами. Существова
ние и частая повторяемость подобной микрозональности определенно 
доказывают возможность образования ураноносных керитов из исход
32



ных углеводородов асфальтового и парафинового типа. Генетические* 
ряды изменения этих исходных веществ, выраженные в отмеченной мик
розональности, однако, существенно отличны от генетических рядов, ко
торые, согласно В. А. Успенскому и др. [13, 14], считаются возможными 
при разрушении углеводородов в гипергенных приповерхностных окис
лительных условиях.

Так, среди продуктов гипергенных окислительных преобразований 
бессмолистых парафинистых битумов обычно преобладают очень свое
образные углеводно-белковые вещества — альгариты, частично или пол
ностью растворимые в воде (с неприятным запахом) с набуханием не
растворимой части и ее высокой гидролизуемостью кислотами. В свою 
очередь асфальты (и, очевидно, асфальтит) представляют собой про
дукты окислительного разрушения нефтяных залежей в зоне гипергене- 
за. При этом (по мере усиления факторов окисления) легкая смолистая 
нефть сперва превращается в густые смолистые мальты, а затем, теряя 
подвижность, преобразуется в асфальт, который, окисляясь, переходит 
в оксикериты типа гарей и гуминокериты — землистые гидрофильные 
продукты. В нашем случае изменение смолисто-асфальтовых и парафи
новых веществ, приводившее к образованию керитоподобных битумов, 
было существенно иным. Оно выражалось в небольшом повышении сте
пени карбонизации исходных нефтепродуктов и, главное, в их окисле
нии, однако последнее было весьма специфическим, носило «внутрен-( 
ний» характер, приводя к укреплению молекулярной структуры веще
ства, к его консолидации (повышение твердости, плотности, отражения 
и т. д.), а не к разрыхлению — окислительной деструкции, свойственной 
образованию типичных оксикеритов и гуминокеритов. Такое окисление 
связано с наложением рудной настуран-сульфидной минерализации на 
выделения битумов, осуществлявшимся в условиях интенсивного пла
стово-эпигенетического рудоосаждения. Непосредственное наложение 
современной зоны пластовой лимонитизации на реликтовые выделения 
цветных битумов указанными преобразованиями не сопровождается.

Не исключено, что важную роль в превращении смолисто-асфальто
вых и парафиновых веществ в рудные керитоподобные сыграл термаль
ный фактор, участие которого в рудоформирующих процессах на рас
сматриваемом месторождении предполагается некоторыми из авторов 
(см. выше). Вместе с тем частичная сохранность легкоплавкого парафи
нистого битума при его преобразовании в ураноносные кериты должна 
указывать на относительно невысокую (менее 100° С) температуру ми
нерализующих растворов в местах их взаимодействия с находившимися 
в породах нефтяными углеводородами, Во всяком случае закономерно 
повторяющееся положение ураноносных керитоподобных веществ на 
участках былого интенсивного рудоотложения позволяет связывать их 
возникновение с преобразованием исходных растворимых веществ, про
изводных от нефти, при окисляющем воздействии ураноносных раство
ров. Однако следует подчеркнуть, что появление здесь исходных пара
финистых или асфальт-асфальтитовых веществ не может быть обуслов
лено развитием битумной зональности, которую установила И. С. Онош- 
ко [3]: парафинистые вещества будут разрушаться раньше других уг
леводородов, а образованию асфальт-асфальтитовых веществ должно 
соответствовать увеличение тяжелых фракций нейтрального битума, но 
именно эти фракции уменьшаются в намеченной битумной зональности 
по мере приближения к зоне пластового окисления.

Приведенные данные должны представлять большой интерес для 
общей проблемы происхождения урано-битумного оруденения, посколь
ку на этом месторождении отмечается наложение на скопления биту
мов основного уранового оруденения, связанного с зоной пластового 
окисления. Как известно, для изученных ранее авторами (В. Ф. Пень
ков, В. А. Успенский) урано-битумных месторождений характерно поч
ти совместное отложение настурана и твердого битума, причем общий 
процесс минералообразования на этих объектах близок к гидротермаль
ному.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№2, 19 82  г.

УДК 551.243
ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА МАЛОАМПЛИТУДНЫХ

РАЗРЫВОВ

МАТВЕЕВ А. К , МАЗОР Ю. Р., КОЗЕЛЬСКИЙ И. Г.,
СТЕФАНОВА Е. И., ШИМОРИНА Е. Ф.

П ок азан о , что разрывы, развиты е в угленосной толщ е К узнецк ого  б а с 
сейна, изм еняю т м инералого-петрограф ические свойства осадочны х пор од  и 
углей, что приводит к соответствую щ ем у изменению  ф изических свойств. 
У становленны е локальны е пр еобр азован и я  пород, связанны е с ф орм и рова
нием разры ва (усиление м икротрещ иноватости в зерн ах  кварца, увеличение  
со дер ж а н и я  кварца со структурны ми деф ектам и, изм енение стр уктурн о
текстурны х особен ностей  пород; ум еньш ение количества р азбухаю щ и х п а
кетов в см еш анослойны х обр азов ан и я х  ряда м онтм ориллонит —  ги др о
слю да; изм енение внутренней структуры  угля и т. д .) ,  м огут быть исполь
зованы  при создани и  новых м етодов  и методик, направленны х на реш ение 
задач и  вы явления м алоам плитудны х наруш ений.

Установление малоамплитудных разрывов — одна из важнейших 
шроблем геологов-угольщиков, поскольку частота проявления их выхо
лит за пределы разрешающей способности традиционного метода раз
ведки— бурения даже при максимальном сгущении разведочной сети. 
Решение этого вопроса в значительной степени способствовало бы по
вышению достоверности проектов разработки шахтных полей и эффек
тивности использования механизированных комплексов при добыче. 
Разрывы, отражающие реакцию горных пород на динамические напря
жения, вызывают не только смещение частей пласта относительно друг 
друга, но и изменение физических, а иногда и химических свойств пород.' 
Интенсивность проявления подобных преобразований затухает по мере 
удаления от зоны разрыва. Установление комплекса и направленности 
таких изменений позволяет создать на основе изучения каждого эле
мента наиболее полную геолого-геофизическую модель разрыва и раз
работать на основе ее специальную методику и аппаратуру. Последнее 
даст возможность установить природные параметры такой модели в за
висимости от сочетаний, входящих в модель составляющих элементов. 
По существу это должно отвечать многофакторной системе с целым 
комплексом входящих в нее элементов с переменными значениями и 
взаимными связями, определяющими диагностические признаки такой 
модели. Создаваемая модель должна включать все разнообразие не 
только состава, свойственного отдельным элементам угленосной тол
щи и условиям их залегания, но и направленность изменения элементов 
модели в зависимости от их положения (в общем — расстояния) до воз
буждающего изменения фактора и его морфологических признаков 
(взброс, надвиг, сброс).

В качестве натурного объекта для исследований послужили шахты 
им. Ярославского, Судженская, Высокая, Нагорная, Новокузнецкая, 
Абашевская, Кузбасская, им. В. И. Ленина, Шуштулепская и некото
рые другие Кузнецкого каменноугольного бассейна. При обработке по
левых материалов использовался ряд современных методов исследова
ния вещественного состава и структурных изменений пород и метамор

физма углей: петрографический, дериватография, дифрактометрия,—; 
проводились углехимические исследования и определялся показатель 
отражения органического вещества углей. Краткому обобщению полу
ченных данных и посвящена настоящая статья.

Угленосные отложения бассейна представлены чередующимися в 
различных соотношениях песчаниками, аргиллитами, алевролитами и
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пачками угля. Процентные соотношения их для отдельных районов оп
ределены [1]. В целом по бассейну преобладающее распространение 
ииеют глинистые породы, затем гранулярные и уголь. Обычно кровлей 
и почвой пластов угля служат аргиллиты и лишь иногда песчаники, 
крупно-среднезернистые алевролиты. Так как изменения одних, свойств 
фиксируются лучше одними породами, чем другими, и наоборот, то, 
чтобы охарактеризовать и дать количественные и качественные крите
рии выделения разрывов по геолого-геофизическим данным, приводятся 
сведения по изучению как глинистых, так и гранулярных пород. Изу-

I I 1 Е= ] 2  ШП з
Фиг. 1. И зм енение процентного содер ж ан и я  трещ иноваты х зер ен  и зерен  
кварца со структурны ми деф ектам и вблизи разры вов с ам плитудам и см е

щ ения д о  5 м (а) и от 5 д о  10 м (б)
1 —  кварц с блочной структурой; 2 —  кварц с м озаичной структурой; 3 —  

трещ иноваты е зерна кварца

ченные гранулярные породы представлены в основном среднезернисты
ми полимиктовыми алевролитами, обломочная часть которых составля
ет 60%. В алевролитах из приразрывных зон отмечается изменение 
структурно-текстурных признаков породы как в целом (катакластичес- 
кий облик, появление структур «течения» и «дробления»), так и на от
дельных зернах минералов. Особенно отчетливо это заметно на зернах 
кварца, который и служил основным объектом для количественной ха
рактеристики степени нарушенности породы. Другие минералы (поле
вые шпаты, обломки эффузивов, глинистых пород) при катагенезе ис
пытывают пелитизацию, гидрослюдизацию, поэтому изучение их дефор
мационных свойств затруднено.

В алевролитах из приразрывных зон Кузбасса встречено несколько' 
типов структурных дефектов кварца (обусловленных пластической де
формацией), выделенных ранее И. М. Симановичем [3]: мозаичность изо- 
метрично-полигональная (ИПМ), грануляционная мозаичность (ГМ),, 
мозаичность с изрезанными лапчатыми контурами (ИЛМ); блочность. 
неправильная (НБ), линейная (ЛБ), брусковидная (ББ). По изменению 
процентного содержания зерен кварца с различными дефектами вбли
зи разрывов выделяются следующие зоны: 1— зона интенсивно изме
ненных пород, ширина ее при амплитудах смещения не более 5,0 м ко-» 
леблется от 1 до 3 м. При микроскопическом исследовании алевроли
тов, отобранных в этой зоне, отмечаются появление и значительное уве
личение процентного содержания кварцевых индивидов со следующи
ми типами дефектов: ИПМ, ГМ, ЛБ, ББ и ИЛИ. Процентные соотно
шения их для взбросов с разными амплитудами смещения приведены
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на фиг. 1. 2 — переходная зона, ширина ее 3—5 м и редко немного 
больше. Здесь полностью отсутствует кварц с дефектами ГМ, ББ и со
кращается количество кварцевых индивидов с другими типами дефек
тов. 3 — зона условно неизмененных пород со стабильным процентным 
содержанием кварца с определенными типами дефектов. Для этой зоны 
типично присутствие незначительного количества кварца с дефектной 
структурой. Наиболее характерны индивиды кварца с волнистым уга
санием и в меньшей степени с другими дефектами.

При микроскопическом изучении алевролитов, отобранных вблизи 
взбросов, во всех случаях отчетливо фиксировалась повышенная тре
щиноватость кварца [4]. Подсчет трещиноватых зерен кварца показал, 
что при общем фоновом содержании их до 7% количество трещинова
тых зерен кварца в приразрывной зоне возрастает до 20%. Некоторые 
микротрещины залечены кремнеземом. Кроме того, установлено, что 
вне зоны влияния разрыва около 95% трещиноватых зерен имеют одну- 
две микротрещины на зерно, а в непосредственной близости от смести- 
теля увеличивается содержание зерен с двумя-тремя и более трещина
ми на зерно (около 20%). Наблюдаются случаи смещения частей зе
рен по микротрещинам. Процесс развития микротрещиноватости в 
приразрывной зоне может привести и к полному разъединению зерен. 
В этом случае в шлифах отмечается присутствие довольно сближенных 
обломков, сохранивших форму прежнего зерна и имеющих одновремен
ное угасание. На регенерированных зернах образцов кварца, отобран
ных вблизи разрыва, микротрещины секут каемку регенерации, чго 
указывает на последовательность деформации.

В результате обобщения данных по изучению изменения процентно
го содержания трещиноватых и дефектных зерен кварца в алевроли
тах, отобранных вблизи разрывов с амплитудами смещения до 5 м и от 
5 до 10 м, построен график, приведенный на фиг. 1. При анализе его 
выявлено, что в алевролитах вне зоны влияния разрывов с амплитуда
ми смещения до 5 м содержится в среднем около 2—4% кварца с блоч
ной структурой (ЛБ, НБ), до 8% кварца с мозаичной структурой 
(ИМП, ИЛМ), до 8% трещиноватых зерен кварца. В переходной зоне 
(на расстоянии до 2—5 м от сместителя разрыва) возрастает содержа
ние кварца с блочной (8%) и мозаичной (до 15%) структурами, а ко
личество трещиноватых зерен становится равным 20—25%. В алевро
литах из приконтактной со сместителем зоны (0—2 м) резко увеличи
вается содержание кварца с мозаичной структурой (появляется незна
чительное количество кварца с грануляционной мозаичностью)— до 
40—45%, а трещиноватых зерен до 30%. Характер и направленность 
структурно-текстурных изменений алевролитов, отобранных вблизи 
взбросов с большими (до 10 м) амплитудами смещения, остаются теми 
же. Разница заключается в неодинаковой интенсивности проявления 
разных видов деформации (например, количество микротрещин, при
ходящихся на зерно, больше у разрывов с большими амплитудами) и 
изменении ширины зоны влияния от 5—6 м (у разрывов с амплитуда
ми смещения до 5 м) до 10—11 м (у разрывов с амплитудами от 5 до 
10 м).

Установлено, что ширина зоны влияния взброса при одинаковых 
амплитудах смещения незначительно больше у менее измененных пород. 
Но все же степень катагенеза оказывает большее влияние на интен
сивность изменения породы в приразрывной зоне, а не на изменение 
ширины зоны влияния разрыва. Если в менее преобразованных алев
ролитах (зона углей I стадии углефикации, амплитуда разрыва 4,0 м) 
количество трещиноватых и катаклазированных зерен составляет 25%, 
то у алевролитов, отобранных в отложениях, включающих угли II ста
дии углефикации, содержание таковых 20—30%. Интенсивность же 
проявления пластической деформации в более измененных алевроли
тах сильнее (около 10%). Это связано с тем, что менее измененные 
алевролиты характеризуются большей пористостью, межзерновые свя
зи их слабее, в результате чего интенсивнее развивается межзерновая
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деформация. В алевролитах, более преобразованных, межзерновые свя
зи более жесткие, поэтому напряжения, которые формируют разрыв,, 
снимаются за счет внутризерновой деформации. Петрографические ис
следования алевролитов из приразрывных зон позволили установить 
следующее: 1) содержание трещиноватых и дефектных зерен кварца 
повышается; 2) ширина зоны влияния разрыва увеличивается при воз
растании амплитуды последнего; 3) при изменении степени катагенеза

Фиг. 2. Микротекстура аргиллитов в зоне влияния разрыва — пе
реориентировка глинистых частиц вдоль трещинок

алевролитов ширина зоны влияния разрыва изменяется незначительно,, 
более катагенетически преобразованные породы испытывают более ин
тенсивные изменения вблизи разрыва по сравнению с менее преобразо
ванными.

Дл» изучения изменений структурно-текстурных признаков глини
стых пород в приразрывной зоне использовался петрографический ме
тод, позволяющий получить представление о породе в целом. По харак
теру погасания глинистого вещества можно судить о текстурных осо
бенностях глинистых пород. Микроскопические исследования пород, 
отобранных у разрывов, показали, что текстура их изменяется. Чем ак
тивнее происходит текстурная перестройка, тем значительнее деформа
ция. Различия в исходной текстуре сказываются на интенсивности пе
рестройки. Глинистые породы вне зоны влияния разрыва характери
зуются беспорядочной, частично упорядоченной и упорядоченной мик
ротекстурами. Наибольшие изменения вблизи разрывов свойственны 
породам с беспорядочной текстурой, минимальные — с упорядоченной. 
В зависимости от первоначального расположения глинистых частиц в 
текстуре каждого типа интенсивность перестройки и характер ее раз
личны. На некоторых участках в шлифах аргиллитов, отобранных у 
разрывов, с первоначально беспорядочной текстурой появляются уча
стки с упорядоченным расположением глинистых частиц. На участке 
шлифа без заметных скоплений обрывков детрита видны светлые поло
сы при общей неориентированности частиц. Это околотрещинная ори
ентировка чешуек. Микротрещины (фиг. 2) разно направлены (прямые, 
короткие, длинные кулисообразные, ступенчатые и ветвящиеся).

Изложенное свидетельствует о некоторой микротекстурной перест
ройке глинистого вещества аргиллитов в приразрывной зоне. Переори
ентировка глинистого вещества происходит вдоль микротрещинок. 
«Зона» такой текстурной переориентировки невелика (около 1—2% об
щей площади шлифа). Микротрещина не сечет глинистые частички, а.
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как бы «приспосабливается» к 
расположению чешуек и час
тично разворачивает их. За 
счет этого текстура приобре
тает микроблочное строение, 
каждый блок ограничивается 
разнонаправленными трещин
ками. Внутри блока чешуйки 
ориентированы самым различ
ным образом. Еще более упо
рядоченное расположение гли
нистых частиц следует ожи
дать в приразрывных участ
ках с большими амплитудами 
■смещения, так как возрастает 
число трещин, имеющих оди
наковую направленность со 
сместителем. Статистические 
данные о характере распреде
ления блоков в породе получе
ны при определении моментов 
максимального просветления 
агрегатов. Вблизи разрыва по
являются агрегаты с другими 

углами погасания, отличаю
щиеся на 5—10 и даже 20° от 
углов погасания основной мас
сы глинистого вещества. Их 
содержание не превышает 
20%, Таким образом, микро- 

текстурные изменения аргил
литов в приразрывных зонах 
(микроблочное строение, за 
счет развития микротрещино
ватости) могут служить диаг
ностическим признаком выде
ления последних.

Глинистые минералы оса
дочных пород Кузнецкого бас
сейна представлены в основ
ном гидрослюдой и смешано- 
слойными образованиями ряда 
гидрослюда — монтморилло
нит и незначительным количе
ством хлорита и каолинита. 
Для изучения изменений в со
ставе глинистых минералов у 
разрывов использовались ме
тоды дифрактометрического 
и дифференциально-термиче
ского (ДТА) анализов. Резуль
таты анализа кривых ДТА 
глинистых пород показали не
изменность состава минералов 
фракции <0,01 мм пород, ото
бранных вблизи разрыва. Ана
лиз фракции <0,001 мм мето
дом дифрактометрии позво
ляет проводить более тонкие 
наблюдения. Известно, чго 
смешанослойные минералы в

а (8 м)

6  (100 м)

Фиг. 3. Дифрактограммы тонкопелитовой фрак
ции (<0,001 мм) глинистых пород

а — взброс, амплитуда смещения 8,0 м, вися
чее (0,2) и лежачее крылья, зона углей 
III стадии углефикации; б  — взброс, амплитуда 
смещения 100 м, лежачее крыло, зона углей 
I стадии углефикации; 0,2; 1,5; 40 — расстоя
ние до сместителя разрыва, м: Е  — естествен
ный препарат, Я — прокаленный при 600° С в 
течение 2 ч; Г  — препарат, насыщенный глице

рином
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условиях повышающихся температур и давлений, закрепляя калий в 
межслоевых промежутках, постепенно трансформируются, преобразу
ясь в гидрослюду — минерал, не реагирующий на насыщение органичес
кими жидкостями. Поэтому основное внимание было уделено рассмот
рению изменений в приразрывных зонах именно этих образований. По
лучены дифрактограммы естественных (£), насыщенных глицерином 
(Г) и прокаленных при 600° С в течение 2 ч препаратов (Я). Дифрак
ционные максимумы смешанослойных минералов диффузны, сложны 
по форме. Они имеют асимметричный вид с раздвоенными пиками, со 
ступеньками на ветвях кривых, повышенный фон интенсивности в об
ласти малых углов отражения и регистрируются в виде нецелочислен
ной серии базальных отражений. В результате изучеция 200 образцов 
установлено, что вблизи разрыва количество разбухающих пакетов в 
смешанослойных минералах уменьшается. На дифрактограммах отме
чается сужение гидрослюдистого максимума, изменение его морфоло
гии (фиг. 3). Это связано с воздействием избыточного давления, при
водящего к деформации горных пород и высвобождению калия, каль
ция, магния и других элементов из полевых шпатов и других минера
лов. Эти элементы, мигрируя, закрепляются в межслоевых промежут
ках смешанослойных образований ряда гидрослюда — монтмориллонит,, 
в результате чего изменяется норма переслаивания стабильных и ла
бильных пакетов.

Для количественной оценки происходящих изменений в породах 
высокой степени преобразования (зона углей V стадии углефикации), 
отобранных у взбросов с амплитудами смещения 10 и 40 м, определен 
коэффициент остроты пика Уивера [5]. Исследовалось изменение вы
соты пика 10 А. Измерялись общая высота пика и высота второстепен
ных пиков на внутренней стороне основного пика, что отвечает рефлек
сам открытых слоев. Поскольку при повышении степени преобразова
ния породы происходит процесс закрытия слоев, величина отношения 
высот пиков с d=10,0 и 10,5 А увеличивается. У разрыва с амплитудой 
смещения 40 м эта величина имеет значение 1,27, у взброса с амплиту
дой смещения 10 м она составляет 1,11 —1,20, а вне зоны влияния раз
рыва падает до 0,8. Таким образом, кроме избыточных давлений необ
ходимым элементом для трансформации смешанослойных минералов 
является наличие пород — поставщиков калия. Наблюдающуюся в не
которых случаях хлоритизацию (см. фиг. 3, а) можно объяснить сле
дующим. Полимиктовые песчаники в разрезах Кузнецкого бассейна 
обогащены обломками эффузивов, дающцх необходимый материал для 
формирования хлоритов. Интенсивность преобразования структуры сме- 
шанослойного минерала больше при меньшей степени катагенеза по
роды. Ширина зоны влияния разрыва незначительна и занимает узкую 
приконтактную со сместителем зону.

Органическое вещество, концентрированное в пластах угля и рас
сеянное в различных типах горных пород, очень чутко реагирует на из
менение термобарических условий. На различных стадиях углефикации: 
происходят отщепление боковых радикалов, постепенная ориентация! 
сеток углерода и возникновение трехмерной кристаллической решетки 
графита [2]. Исследование образцов угля, отобранных вблизи взбросоз, 
позволяет говорить о значительных изменениях в зонах разрывов 
свойств угля, в частности плотности. Причины этих изменений вскры
ваются уже при макроскопическом изучении. Вблизи сместителя раз
рыва отмечается интенсивная трещиноватость как вмещающих пород* 
так и угля. Структура угля приобретает чечевицеобразное и даже мел
кочешуйчатое строение. Размер отдельных чешуек колеблется от нес
кольких десятков сантиметров до нескольких миллиметров в попереч
нике. Уголь в узкой, приконтактной со сместителем зоне может быть 
как рыхлым, сажистым, так и очень плотным, напоминающим по цвету, 
структуре и плотности кокс. Это темно-серое, очень твердое, «спекшее
ся» вещество угля, состоящее из мельчайших чешуек.

Петрографическими исследованиями установлено, что органическое
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вещество в приразрывной зоне испытывает пластическую и хрупкую де
формации, последняя проявляется, в частности, в усилении микротре
щиноватости в коллините (от 10 до 30 тр/мм). Результаты углехимичес
ких исследований свидетельствуют, что выход летучих веществ, содер
жание С, Н и других показателей не изменяются вблизи разрыва. При
менение метода ДТА показало, что у разрыва во внутренней структуре 
угля происходят изменения, приводящие как к изменению формы кри
вых, так и к смещению максимума второго эндотермического эффекта. 
Термографически изучались угли с различной степенью преобразова
ния, отобранные у взбросов с разными амплитудами смещения. При за-

'■ Лежачее крыло Взброса
А = 65 А-В

О 200 400 600 800 0 200 400 600 800°с

I
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Висячее крыло Взброса 
А=8 А=35

0 200 400 600 800 О 200 400 600 800 Р

Фиг. 4. Термограммы углей из приразрывных зон, Кузбасс, III стадия углефикации 
й — шахта Высокая, разведочный штрек лавы 246; б — шахта Высокая, осевой штрек 
(I), бремсберг 2 (И); в  — шахта Высокая, бремсберг 21; г  — шахта Капитальная, квер
шлаг 48; 0,1; 1,0, 5,0 . . .  — расстояние до оместителя, м; А — амплитуда взброса, м

писи кривых ДТА были использованы методики с применением раз
бавления вещества (в навеске 300 мг уголь составляет 10%, остальное— 
А120 3) и  без разбавления, когда навеска целиком состояла из угля. При 
этом формы кривых нагревания существенно различаются (фиг. 4). Для 
получения сравнимых результатов исследовался какой-либо микроком
понент угля, так как петрографические ингредиенты одной стадии уг
лефикации имеют различные термические характеристики.

При нагревании углей происходит большое количество разнообраз
ных реакций как в твердой фазе, так и в парогазовой. В свете рентге
нографических данных по изменению упорядоченности и сохранению 
размеров ароматических ядер на начальных стадиях изотермического 
разложения угольного вещества его размягчение и переход в пласти
ческое состояние могут быть представлены как результаты разрыва 
боковых связей между структурными единицами угольного полимера 
(первичное разупорядочивание). Дальнейшее развитие реакций дест
рукции и преобразования групп с обильным выделением летучих про
дуктов сопровождаются развитием реакций поликонденсации, приво
дящих к химическому сшиванию соседних структурных единиц в двумер
ный полимер с некоторым нарушением компланарности (вторичное 
разупорядочивание) [2]. На фиг. 4 представлены полученные термограм
мы углей III стадии углефикации. Для углей, отобранных на шахте Вы
сокая из лежачего крыла взброса с амплитудой разрыва 65 м, получе
но пять термограмм. Анализ их свидетельствует о том, что вблизи раз
рыва во внутренней структуре угля произошли изменения. Доказатель
ством этого служит последовательное и однонаправленное изменение 
формы кривых ДТА вблизи взброса. У образца из приразрывной зоны 
^максимум экзотермического эффекта расположен в интервале 370—
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380° С. В правой части кривой в области температур 420—600° С отме- 
чается небольшая ступень, а с 680° С— пологий спуск. На расстоянии: 
1 м от разрыва форма термограммы изменяется. В отличие от преды
дущего образца на ней появляется пик при 500° С. При удалении от 
разрыва происходит дальнейшее усложнение формы кривой ДТА. Эта 
выражается в появлении дополнительного перегиба на участке кри
вой—ступени. Первая ступень отмечается при температурах 370—420° Сг 
вторая — при 480—520° С, в интервале 600—700° С наблюдается поло- 
гий спуск кривой. Еще более сложный вид имеет термограмма образ
ца, отобранного в 10 м от разрыва. Таким образом, влияние разрыва 
сказалось на форме кривых ДТА на расстоянии 5—10 м. Вне зоны влия
ния разрыва кривые нагревания имеют сложную форму. Для угля из 
ненарушенной части пласта характерны наличие на кривой ДТА отчет
ливой ступени на левой стороне ее и присутствие эндомаксимума при 
490—630  ̂С с неотчетливо выраженными ступенями. В приразрывной 
зоне наибольшей интенсивностью обладает экзоэффект при 370° С.

Термограммы образцов углей, отобранных на шахтах Капитальная 
и Высокая, вблизи взбросов с амплитудами смещения 3,5 и 8,0 м, при-, 
ведены на фиг. 4, б, в, г. Для разрыва с амплитудой смещения 3,5 м по
лучено шесть кривых ДТА. У образцов 1—4 второй эндоэффект с мак
симумом прогибания при 600° С имеет простое строение. По мере уда
ления от разрыва он становится немного шире. У образцов 1 и 2 он сим
метричен, крутизна крыльев его одинакова. У образца 3 второй эндо
эффект уже менее симметричен, а на кривой 4 он приобретает асим
метричное строение. Правая ветвь его положе и осложнена дополни-» 
тельным эффектом при 530—540° С. На расстоянии 1,3 м от сместителя 
кривая ДТА имеет вид, характерный для углей из ненарушенного мас
сива. В лежачем крыле взброса с амплитудой смещения 8,0 м на рас
стояниях 1,0 и 25 м от разрыва кривые ДТА имеют идентичную фор
му. Это свидетельствует о том, что изменения в структуре угля не про
исходят. В лежачем крыле другого взброса с такой же амплитудой сме
щения форма кривых нагревания углей у разрыва не изменяется. В ви
сячем крыле взброса в 1,2 м от сместителя второй эндоэффект имеет 
более простую форму по сравнению с рассмотренными кривыми. Тип 
кривой сходен с термограммой угля из приразрывной зоны с амплиту
дой смещения 3,5 м. Установленные изменения, вероятно, обусловлены 
низкотемпературными процессами, прошедшими в естественных усло
виях и изменившими форму кривых. Установить зону влияния разрыва 
в висячем крыле не представляется возможным из-за отсутствия об
разцов. Можно сказать лишь о ее минимальном значении—1,2 м. В ви
сячем крыле разрыва если изменения в структуре угля и происходят, 
то в узкой приконтактной зоне шириной менее 1,0 м. ’ )

Имеющийся материал позволяет говорить о том, что у разрыва во 
внутренней структуре угля происходят изменения, приводящие как к 
изменению формы кривых ДТА углей, так и к смещению максимума 
второго эндопика. В тех случаях, когда при формировании разрыва 
выделялось достаточное количество тепла, оно приводило к смещению 
эффектов в сторону больших температур за счет того, что низкотемпе
ратурные реакции осуществлялись в естественных условиях. Смеще
ние же максимума в низкотемпературную область можно объяснить 
тем, что уголь находится как бы в возбужденном состоянии: связь бо
ковых цепей с ядром вещества угля ослаблена в результате действия 
разрыва, поэтому при нагревании они легче отрываются. Второй эндо
эффект оказывается смещенным в низкотемпературную область. Уста
новленные закономерности могут быть использованы при геологоразве
дочных работах как дополнительные критерии для определения малоам
плитудных разрывов. Выявленные взаимосвязи между амплитудой сме
щения, шириной зоны влияния и степенью катагенеза пород следует 
учитывать, кроме того, при установлении границ целиков, а также для 
расчета величин зон пониженной устойчивости пород вблизи разрывов. 
Особенности структурно-текстурных признаков, которые порода приоб
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ретает в результате деформации, могут быть использованы при состав
лении литолого-прочностных карт, а также при проведении ряда спе
циальных исследований.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№  2, 1 9 8 2  г.

■УДК 550.4 : 552.53 : 551.71/72

ГЕОХИМИЧЕСКИЕ ВАРИАЦИИ В СУЛЬФАТСОДЕРЖАЩИХ 
ОТЛОЖЕНИЯХ И ИХ МЕТАМОРФИЧЕСКИХ ПРОИЗВОДНЫХ 

(к проблеме докембрийских эвапоритов)

РОЗЕН О. М.

На материале неогеновых сульфатоносных терригенных отложений 
Ферганы, триасовых — Французской Юры, меловых — Таджикистана по
казано, что по содержаниям и тенденциям вариаций петрогенных и 20 ма
лых элементов (количественные определения) эти породы соответствуют 
сериям существенно плагиоклазовых, нередко скаполитсодержащих кри
сталлических сланцев глубокого докембрия Кольского полуострова, Ка
нады, Шотландии и Шри Ланка. Такого типа кристаллические комплексы 
образуют петрохимически индивидуализированные известковые скаполит
содержащие метаморфические серии, широкое распространение которых 
в пределах древнего основания щитов позволяет предполагать, что в ран
нем докембрии сульфатсодержащие отложения были развиты на значи
тельных площадях.

Один из основных путей исследования процессов осадконакопления 
ш глубоком докембрии — сопоставление исходных осадочных пород и их 
метаморфических производных. Для изменчивых по составу, поликомпо- 
нентных отложений особое значение приобретает сопоставление естест
венных ассоциаций (серий) седиментогенных пород. Это позволяет 
помимо установления сходных разновидностей отдельных пород подой
ти к пониманию условий осадконакопления, существовавших в докемб
рийских бассейнах седиментации. Характерный пример значительной 
изменчивости состава пород — известковые (с повышенным содержание 
-ем кальция) метаморфические серии, в которых типоморфным членом 
разреза являются существенно плагиоклазовые кристаллические слан
цы, образующие постепенные переходы в мраморы и кварциты, а также 
в разнообразные плагиогнейсы. Полученные данные показывают, что 
определенный тип этих метаморфических серий, для которого харак
терно повсеместное присутствие сульфат-скаполита, возник, вероятно, 
.за счет метаморфизма сульфатсодержащих терригенных и сопровожда
ющих их карбонатных отложений, накапливавшихся, возможно, в эва- 
поритовых бассейнах1. Изложению результатов сравнительных иссле
дований посвящена настоящая статья.

Для исследования совместных вариаций петрогенных элементов и 
элементов-примесей было предпринято специальное изучение отложений 
неогена Ферганской депрессии и метаморфических пород гранулитового 
комплекса Кольского полуострова. Использованы литературные дан
ные по триасовому бассейну французской Юры и меловым отложениям 
Таджикской депрессии. В указанных депрессиях терригенные породы 
составляют подавляющую часть неметаморфизованных сульфатсодер
жащих отложений, в частности 40—70% глины, 20—40% алевролиты, 
около 10% песчаники, до 4% известняки, 5—10% сульфатолиты и доли 
процента каменная соль [1, 6 и др.]. Характерно присутствие обломков 
пород и минералов, составляющих обычно половину объема терриген- 
ной фракции. Среди собственно терригенных пород в разных соотно
шениях присутствует значительная примесь (5—30%) сульфата каль-

1 Предположения об образовании отдельных типов метаморфических пород за счет 
соленосных отложений высказывались неоднократно [И, 22], однако серии первично
осадочных отложений при этом рассмотрены не были.
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дия или кальцита, иногда доломита (фиг. 1). Именно эта обогащен* 
ность кальцийсодержащими минералами алюмосиликатных членов ря
да в целом оказалась определяющей для решения поставленных в дан
ной работе задач. Вариация окислов петрогенных элементов в этих 
отложениях показана в таблице и на фиг. 2, А. Вместе с алюминием и 
кремнием в терригенных породах (СаО<10%) высокие содержания 
характерны для магния и железа, что связано с присутствием аутиген- 
ных железомагнезиальных силикатов или с появлением тонкодисперс
ных продуктов выветривания основных пород. Повышение содержаний 
магния в триасовых отложениях Франции обусловлено присутствием 
доломита. Следует подчеркнуть преобладание окиси натрия над окисью 
калия, что типично для сопоставляемых метаморфических пород.

Среди малых элементов (фиг. 2, Б, В) с кальцием тесно связан 
стронций, образующий резко повышенные концентрации в гипсах. 
В Фергане известняки содержат аномально высокое содержание свинца, 
что, вероятно, отражает региональ
ную специфику данного бассейна.
Остальные малые элементы приуро
чены главным образом к терриген- 
ным компонентам. Намечается диф
ференциация в распределении этих 
элементов между глинами и песча
никами (см. таблицу). Можно пред
полагать, что с глинистым материа
лом в бассейн поступали барий, ко
бальт, хром, ванадий, никель (ча
стично), скандий, цинк, медь (и 
частично свинец), олово, галлий, 
германий, ниобий, редкие щелочные 
металлы — литий и рубидий, а так- 
же бор. Эти элементы в основном фиг , Состав сульфатс0держащих от- 
концентрируются в глинах. Вместе ложений, %
С обломками В алевролиту и песча- Неогеновые отложения Ферганской деп- 
НИКИ поступала большая часть Ц И р- рессии: 1 — глины, 2 — алевролиты, 3—
кония, а также никеля и молибде- песчани*и» А — гипсы 5 — глинистые

гипсы, 6 — известняки; 7 — меловые от- 
н а, ВХОДИВШИХ, ВОЗМОЖНО, В с о с т а в  ложения Таджикской депрессии, по сред- 
ПИрОКСенОБ И д р у ги х  о б л о м о ч н ы х  НИМ величинам для отдельных страти- 
м и н е р а л о в , с в я за н н ы х  С р а з м ы в о м  графических подразделений, данные 
С редних И ОСНОВНЫХ п ород . Ф то р , Д* Н* Пачаджанова, И. П. Адамчука,
также приуроченный большей 
частью к терригенным компонен
там, образует в Фергане резко повышенные концентрации среди глини
стых гипсов (1250 и 500 г/т в известняках). Приведенные величины 
содержаний малых элементов удовлетворительно соответствуют дан
ным, известным для терригенных отложений, ассоциирующихся с эвапо- 
ритами [2], и в частности по стронцию для сходных отложений юго- 
западной Ферганы [3], по литию и рубидию для осадков Аральского 
моря, а также согласуются со средними цифрами, характеризующими 
осадочные породы (см. таблицу). Для дальнейших сопоставлений с ме
таморфическими породами важно отметить возможные вариации со
держаний, обусловленные региональными факторами. Один из важней
ших факторов такого рода для терригенных компонентов — состав по
род области сноса [5]. Концентрации никеля, кобальта и меди в ряде 
типов озерных отложений аридной и гумидной зон составляют соответ* 
ственно 50—180, 30—60, 30—70 г/т [16], а в пелагических пелитах — 
2Ю—240, 90—130, 300—400 г/т [26]. Содержание хрома в озерных от* 
ложениях равно 3—170, в галитах, ассоциирующихся с базальтоидами, 
содержание кобальта составляет 140, ванадия — 32 г/т [19].

Вариация концентраций химических элементов согласуется с уста* 
новившимися представлениями о седиментации солеродных бассейнов,, 
согласно которым терригенные компоненты ассоциируются с известня-
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Химический состав сульфатсодержащих отложений и их метаморфических производных

Компонент

Мезозойские и кайнозойские 
отложения Кристаллические сланцы

неоген Ферганы триас (французской гранулитовый

1 2 3 4 5 1 6 7 8

Si02 41,11 49,27 46,83 43,26 21,50 44,72 54,32 50,00
ТЮ2 0,57 0,43 0,29 0,38 0,267 0,65 0,95 0,60
А12Оз 13,0 9,72 6,04 14,51 6,40 18,66 23,30 18,40
Fe203 2,70 1,74 0,54 2,38 2,43 6,76 2,04 1,40
FeO 2,10 1,85 1,20 8,66 7,40
MnO 0,08 0,09 0,04 0,09 0,025 0,044 0,04 0,13
MgO 5,08 2,76 1,05 3,21 5,79 11,15 3,83 8,80
CaO 10,67 12,86 18,78 12,47 14,78 1,32 1,25 9,74
Na20 2,64 1,94 1,54 1,98 1,16 2,56
k 2o 2,12 1,36 1,49 0,42 3,44 0,16
P 2Ps 0,10 0,10 0,08 — 0,06
h 2o + 4|26 2,75 2,27 3,74
H »*Q- 1,94 3,19 2,44 3,10 0,88 0,07
c o 2 8,80 6,73 11,14 6,51 0,10
s o 3*** 4,62 5,14 6,34 7,71 0,04
Cl 1,06 0,50 0,75
Copr 
П. п. П.

0,43 0,08 0,06
12,95 0,97

Сумма 101,32 100,51 100,13 100,51 100,03 100,27
Ni 27 21 14 68* 20** 51 63 32 140
Co 9 5 3 19 0,1 12 23 26 100
Cr 44 38 24 90 И 134 207 160 440
V 68 48 36 130 20 42 120 250 270
Sc 13 12 8 13 1 24 44
Ba 940 690 670 580 10 297 264 150 170
Sr 480 580 590 300 610 1461 278 280 300
Pb 40 20 25 20 9 38 187 34 23
Zn 60 30 20 95 20 567 290 170
Cu 28 13 7 45 4 18 38 160 130
Sn 4 3 — 6,0  0 ,Х 9 4
Mo з 5 2 2,6  0,4 4 1
Ga 21 14 10 19 4 И 27 25 10
Zr ш 1

130 170 120 160 19 200 60
Ge 16 1,1 0,6 1,6  0,2
Nb 42 9 6 11 0,3 2
Li А О 20 15 66 5 4,4 10
Rb Q0 60 40 140 3 90 —
В VV

BR0 39 23 л 00 20 168 278 20 30
F vJUl/

920 820 770 740 330
Примечания. * среднее для глинистых пород [28]; среднее для карбонатных пород, там же; 

0,51, 0,01, 0,03, 0,14, и вычислена поправка к сумме: 0,03, 0,26, 0,25, — , 0,02, 0,07. О тсутствие знака в 
д а . 1 — глина по 14 анализам, в том числе четыре [6] без определения элементов-примесей; 
по трем анализам; 4 — представительная оценка среднего состава по данным Гриднева [6], вклю- 
8 скважинам (валовой состав); 6 — то же для глинистой фракции [1]; 7 — гранулит с силлиманитом; 
10 — плагиоклазовый сланец; 11— то же; 12 — диопсид-плагиоклазовый сланец; 13 — кальцифир; 

<3-11, там же; 17 — карбонатно-силикатный гнейс, D-8, там же; 18, 19 — мрамор соответственно D-1 
В И М С  3. И. Белоусовой, Н . А. Чебурахиной, А. Н. Коломниковой, № 7— 13 — в И ГФ М  Н. С т. Заи- 
И М Г Р Э , в том числе германия — химическим методом с повышенной чувствительностью, ниобия — 
методом фотометрии пламени, остальных — количественным спектральным методом; относительная

нами вблизи места притока воды, а на удалении — в зоне повышенной 
солености — накапливаются собственно эвапоритовые осадки,— гипсы 
и еще дальше в глубь бассейна — галит [13, с. 472]. Почти все малые 
элементы транспортируются вместе с железом в составе терригенйых 
компонентов, по-видимому, главным образом железистых иллитов [7], 
и не зависят от соляного парагенеза, тогда как фтор накапливается в 
конце доломитовой стадии, а одновременно или позднее выпадает в 
осадок стронций [13, с. 479]. В изученной серии Ферганы доломиты не 
характерны и момент выпадения флюорита в осадок соответствует на
чалу накопления гипса. Для правильной интерпретации данных по 
метаморфическим сериям важно подчеркнуть следующие обобщенные 
характерные черты компонентного состава аридных отложений, нашед
шие отражение в перечисленных геологических данных: 1) терригенные

" S 6



(окислы петрогенных элементов в %, элементы-примеси в г/т)

раннего докембрия

комплекс Кольского полуострова серия Гренвилл *'**„ Канада

9 10 и 12 13 14 15 16 17 18 19

43,48 46,45 45,41 58,60 29,85 46,31 50,60 44,12 33,47 24,88 20,22
0,47 1,61 0,87 0,16 0,27 0,54 0,3 0,31 0,64 0,24 0,36

18,00 21,59 20,30 4,20 2,40 13,47 14,80 12,85 9,42 6,48 4,06
1,47 2,58 1,31 — 0,28 3,46 0,75 0,89 0,33 0,20 0,62

10,15 8,41 8,84 1,72 1,65 4,33 4,88 4,44 3,49 2,19 2,19
0,21 0,11 0,12 0,07 0,10 0,12 0,05 0,09 0,06 0,06 0,19

11,90 3,77 7,28 13,92 9,00 6,42 3,10 3,27 4,50 4,44 5,05
11,42 [ 11,19 12,15 18,16 32,60 14,42 17,22 21,60 25,84 34,47 40,83
0,92 2,93 1,80 1,56 0,22 1,59 3,77 2,42 0,65 1,13 1,50
0,28 0,20 0,36 0,16 0,90 3,26 1,12 2,29 3,15 1,37 0,55
0,06 0,23 0,08 0,04 0,27 0,21 0,24 0,21 0,11 0,09 0,15

0,10 0,34
1,62

3,61

0,14

2,47

0,27

6,30

0,52

17,22

0,55

23,23

0,18

24,95
0,05 0,06 0,13

0,38 0,05 _
0,11 1,32 0,77 0,02 0,03 0,41

0,72 0,96 1,52 1,45 21,89
101,2699,56 100,08 100,10 100,43 99,56 99,37 100,81 99,91 99,42 99,36

330 120 250 42 10 12 29 20 32 17 8
160 64 85 130 60
450 150 220 70 60 72 42 33 6 9 9
390 240 230 55 60 278 205 155 163 10 39
64 32 36 28 30

100 45 220 90 380 680 300 365 450 315 94
170 300 300 680 600 533 596 579 487 512 430

4 4 14 10 25 18 29 33 23 25 26
120 170 150 — — 96 141 132 93 62 76
83 600 280 50 80 46 53 67 22 83 21
15 9 5 5 ' 3
2 1 1 — 1
8 15 13 4 16 15 15 11 9 5

50 80 70 90 70 174 128 ‘ 110 129 99 70

5,4 11,2 7 _ 2 < 2 2 2 2 И
4,7 6,5 10 23 20
— — 10 — 40 56 37 86 90 40 4

35 25 10 40 20
1

*** в анализах № 14, 15, 16, 17, 19 определено содержание серы (S ), соответственно равное: 0,06, 0,52, 
колонке означает «не определялось:*, прочерк — содержание ниже предела чувствительности мето- 
2 — алевролит по семи анализам, в том числе [6] без определения элементов-примесей; 3 — песчаник 
чая 4 анализа глин и 3 — алевролитов; 5 — среднее для терригенно-хемогенных отложений по 
8 — двупироксен-плагиоклазовый кристаллический сланец; 9 — гранат-клинопироксеновый сланец; 
14 — параамфиболит, обр. С-6 [24]; 15, 16 — пироксен-скаполитовый гнейс, соответственно G-16 и 
и D-20, там же. Определения содержаний окислов петрогенных элементов для № 1—4 выполнены в 
ченко, Г . А. Скрипник, А. Як-Ротарь, а элементов-примесей для тех же проб — в Бронницкой Г Г Р Э  
■спектральным методом с предварительной химической подготовкой, редких щелочных металлов — 
ошибка определения составляет 5— 10%, по отдельным элементам до 30%.

породы резко обогащены кальцитом (более 5%, до 15—20%), повыше
на доломитность карбонатных компонентов, часто присутствие гипса и 
флюорита, встречаются палыгорскит, сепиолит; 2) среди песчаных по
род наиболее распространены полимиктовые типы, а олигомиктовые в 
этих условиях не образуются и являются чужеродными; 3) среди гли
нистых пород характерно накопление магнезиальных силикатов, каоли
нит и галлуазит отсутствуют; 4) специфическими примесями в сульфа
тах кальция являются барит и целестин [13, с. 22, 136, 430].

Минеральный состав метаморфических производных подобных отло
жений может быть теоретически рассчитан. Сущность превращений со
стоит в потере летучих и новообразовании алюмосиликатов, которые 
наиболее интенсивно протекают в смешанных породах, где флюидоге- 4
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Фиг. 2. Вариационная диа
грамма распределения хими
ческих элементов в естествен
ных ассоциациях сульфатсо
держащих осадочных отложе

ний
1 — неоген Ферганы, усреднен
ные данные по главным типам 
пород, в том числе № 1—3 по 
таблице; 2  — мел Таджики
стана, усредненные данные по 
существенно терригенным по
родам [8]; 3 — триас Фран
цузской Юры, усредненные 
данные по типам разрезов: от 
существенно терригенных до 
хемогенных [1]; 4  — палео
зойские и докембрийские гра- 
увакки Азии, Африки, Север
ной Америки, обозначен верх
ний предел по ряду авторов; 
средние составы (петрогенные 
элементы — по Ф. Кларку; ма
лые — К. Турекьяну и К. Ве- 
деполю, см. таблицу [28]): 5— 
песчаник, 6 — глина, 7 — из

вестняк
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нерирующие фазы (сульфаты, карбонаты и др.) составляют первона-* 
чально примерно 5—30% и полностью исчезают при метаморфизме [9].

Для рассмотренных отложений минеральный состав соответствую
щих метаморфических пород гранулитовой фации (расчет по методу 
CIPW) для представительного среднего состава (см. табл., графа 4) 
оказывается следующим: плагиоклаз 60% (битовнит, доля анортита 
0,77), диопсид 30% (коэффициент железистости 0,24). Для глин (см. 
табл., графа 1) содержание плагиоклаза около 50%, диопсида 26%, а 
для алевролитов (см. табл., графа 2) 40 и 36% соответственно. Избы
ток кальция может быть представлен кальцитом, гипсом или скаполи
том в зависимости от РГ-условий и соотношения анионов в флюиде. 
Принимая обычный для метаморфических пород миццонитовый состав 
скаполита [27] и полагая его сульфатным (lNaAlSi20 8-2CaAl2Si20 8- 
•lC aS04), для состава 1 вероятное содержание его можно рассчитать 
в 26% (и 7% кальцита — по соотношению анионов) (см. таблицу), а 
для состава 2 — 33% (без учета кальцита). Эти результаты характери
зуют наиболее распространенные породы данной серии, занимающие в 
соответствии с содержанием в них кальция центральную и левую части 
вариационной диаграммы (см. фиг. 2). Остальные породы относительно 
менее резко меняют свой состав. Так, собственно терригенные породы 
будут преобразованы в кремнеземистые и глиноземистые кристалличе
ские сланцы, карбонатные породы — в мраморы и кальцифиры. Суль
фатные отложения, лишенные реакционноспособной силикатной части, 
как и карбонатные, должны быть устойчивы в пределах земной коры. 
Очевидно, что для рассмотренных осадочных толщ вероятными мета
морфическими производными оказываются скаполит-пироксен-плагио- 
клазовые кристаллические сланцы. Таким образом, полученные данные 
позволяют выделить среди метаморфических комплексов по минераль
ному составу специфические скаполитсодержащие известковые серии и 
сопоставить их с неметаморфизованными отложениями (см. фиг. 3, 
таблицу).

Гранулитовый комплекс (комплекс «лапландских гранулитов») вхо
дит в древнее основание юго-западной части Кольского полуострова. 
Он представлен метаморфическими породами основного, среднего и 
кислого состава, с прослоями мраморов со строматолитовыми построй
ками, пироксен-плагиоклазовых кальцифиров со значительной долей 
доломитового компонента, графитсодержащими и высокоглиноземисты
ми кристаллическими сланцами и кварцитами. Алюмосиликатные гра- 
нат-пироксен-плагиоклазовые породы иногда содержат повышенные 
количества сульфат-скаполита (15% и выше) и апатита (до 6%), от
ражающих состав флюида при метаморфизме и, по-видимому, соответ
ствующих составу летучих компонентов в исходных осадочных породах 
[10]. Породы серии Гренвилл в одноименной провинции Канады, пред
ставленные широким спектром седиментогенных кристаллических слан
цев от глиноземистых гнейсов и амфиболитов до известково-силикатных 
пород и мраморов, обычно содержат хлор (до 1,3%) и серу (до 0,6%) 
и сложены плагиоклазом (до 33%, Ап =  0,5), скаполитом (до 43%, 
М е=0,5—0,6), клинопироксеном (до 44%), роговой обманкой, карбо
натами и другими минералами, присутствующими в незначительных 
количествах [24]. Описаны пластовые залежи ангидрита и глиптомор- 
фозы кальцита по галиту. Серия Льюизиан в Шотландии содержит от
дельные прослои первично карбонатных известково-силикатных пород 
пироксен-плагиоклазового состава и кварцево-полевошпатовых метаар- 
козов (гранулитов), определяющих в целом стратифицированный ха
рактер серии [18], а также прослои существенно плагиоклазовых кри
сталлических сланцев (метаанортозитов). Эти породы нередко содер
жат заметные количества сульфат-иона и хлора. Они залегают среди 
пород среднего и основного состава — предположительно вулканитов 
[21]— и метаморфизованы в гранулитовой фации 2,6 млрд, лет назад.

Серия Высокогорья на Цейлоне характеризуется переслаиванием 
гранатово-силлиманитовых гранулитов, нередко графитсодержащих, с
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Фиг. 3. Вариационная диаграмма 
распределения химических элемен
тов в естественных ассоциациях 
существенно плагиоклазовых кри
сталлических сланцев и связанных 
с ними метаморфических пород 

раннего докембрия 
1 — гранулитовый комплекс
Кольского полуострова, № 7—13 
по данным таблицы; 2  — серия 
Гренвилл, Канада, № 14—19 по 
таблице; 3 — комплекс Льюизиан, 
Шотландия, пироксеновые грану- 
литы и известково-силикатные по
роды [21, обр. 10281, 10282, 10283, 
10277, 10707, 10708]; 4 —  серия 
Высокогорья, Шри Ланка, двупи- 
роксеновые кристаллические слан
цы [23, обр. 26, 27, 28, 29]; 5  — 
вариационная линия для естест
венных ассоциаций сульфатсодер
жащих отложений, пунктир для 
магния отражает появление доло
митов в спектре пород, для свин
ца — региональное обогащение 
карбонатов (в неогене Ферганы), 
для цинка — вариации содержа
ний в глинистых фракциях (триас 
Французской Юры); вертикаль
ные линии характеризуют размах 
содержаний в средних типах оса
дочных пород (песчаниках, гли
нах, известняках) и некоторых 

граувакках, по данным фиг. 2



двупироксен-плагиоклазовыми основными, средними и кислыми кри
сталлическими сланцами (относимыми к чарнокитам). Среди них зале
гают многочисленные прослои кварцитов, кристаллических известняков, 
известковых (карбонат-пироксен-плагиоклазовых) гнейсов [23]. Поро
ды метаморфизованы в гранулитовой фации предположительно 2,0— 
3,0 млрд, лет назад и диафторированы в амфиболитовой фации около
1,2 млрд, лет назад [25]. Для этой ассоциации пород, объединяемых 
здесь в известковую метаморфическую серию и частично показанных 
на фиг. 3, характерно присутствие сульфат-иона до 0,70%, что соответ
ствует расчетному содержанию сульфат-скаполита указанного выше 
состава в 12%. Минеральный состав этих пород определяется ассоциа
цией плагиоклаза (38—55%, Ап =  0,4—0,6) с орто- и клинопироксеном 
при небольшом количестве калиевого полевого шпата и кварца. На всех 
древних щитах известны участки и целые регионы подобного геологи
ческого строения и петрологического облика [11, 22], где развиты ме
таморфические серии рассматриваемого типа, однако приведенных вы
ше примеров достаточно для того, чтобы показать характерные черты 
этой ассоциации горных пород. В целом они представлены сообществом 
высококальциевых пород и в петрохимическом отношении могут быть 
названы известковыми. Для них характерно большое количество пере
ходных магнезиальных пород между алюмосиликатными и карбонат
ными разновидностями, что связано с широким распространением ис
ходных смешанных карбонатно-терригенных отложений. Повсеместно 
встречается в различных количествах сульфат-ион и хлор, которые 
можно рассматривать в качестве реликтов летучих, унаследованных от 
исходных пород. Реальный минеральный состав, определяемый ассо
циацией пироксенов, плагиоклаза и скаполита, отвечает рассчитанному 
выше для неметаморфизованных отложений. Все эти признаки отража
ют такие черты исходных ассоциаций пород и состава осадков, которые 
довольно точно соответствуют перечисленным выше характерным осо
бенностям эвапоритовых аридных серий.

Как по валовым содержаниям отдельных элементов, так и по их 
характерным вариациям обнаруживается сходство осадочных пород и 
метаморфитов (см. фиг. 3)' во всем спектре составов от собственно алю
мосиликатных (СаО<10%) до почти чистых сульфатов и карбонатов 
(СаО>30%). Несколько повышенные содержания магния в метамор- 
фитах связаны, вероятно, с повышенной доломитностью, а железа, как 
было отмечено выше, либо с аутигенным минералообразованием, либо 
с поступлением продуктов разрушения базитов, вероятно, в глинистой 
части осадка. Совершенно одинаковы тренды содержаний для хрома, 
циркония и галлия; поля содержаний в целом перекрываются для ба
рия, ниобия, рубидия; совпадают в алюмосиликатной части ряда (левая 
часть диаграммы), а в карбонатной (правой части диаграммы)— не
сколько повышены в метаморфитах содержания никеля, цинка, вана
дия. При сходных трендах в метаморфитах заметно меньше стронция и 
свинца, а больше кобальта и меди. Эти различия могут быть обуслов
лены региональными факторами. Для стронция и в значительной мере 
для свинца характерны широкие вариации в зависимости от местного 
режима осаждения из раствора. Медь и кобальт, как и железо, связан
ные с терригенной частью осадка, вероятно, отражают местные особен
ности аутигенного образования магнезиально-железистых силикатов 
или состава исходного материала (выветрелых базитов или вулкани
тов), и содержания этих элементов могут достигать в осадках, как от
мечено выше, весьма высоких значений. Особенно это, возможно, отно
сится к докембрию [ 14].

В целом изложенные материалы приводят к выводу о том, что для 
достаточно широко распространенных на всех щитах известковых ска
политсодержащих метаморфических серий исходными, вероятно, явля
лись сульфатсодержащие отложения, связанные с эвапоритизацией. 
Это позволяет высказать предположение о том, что по масштабам на
копления сульфатсодержащих отложений ранний докембрий и фанеро-

101



зой оказываются сопоставимыми. Это заключение по существу является 
следствием сформулированного А. В. Сидоренко [12] положения о 
внутреннем единстве эволюционно развивающихся геологических про
цессов в истории Земли и хорошо согласуется с данными о присутствии 
сульфатов в осадочных отложениях различных возрастных уровней до
кембрия, вплоть до наиболее древних [4, 17]. По-видимому, наиболее 
просто предположить, что отложение докембрийских сульфатолитов ло
кализовалось в регионах с аридными параметрами осадконакопления. 
Однако это условие не обязательно [20]. Определение параметров ли
тогенеза подлежит самостоятельному исследованию в каждой конкрет
ной известковой метаморфической провинции, возникшей на месте до- 
кембрийского бассейна осадконакопления.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№2,  1982 г.

УДК 551.31 : 551.71 (571.1/5)

ДИАГНОСТИКА КОНТИНЕНТАЛЬНЫХ ЭПОХ И ПЕРЕРЫВОВ 
В ПОЗДНЕМ ДОКЕМБРИИ НА ПРИМЕРЕ СИБИРСКОЙ 

ПЛАТФОРМЫ И ЕЕ СКЛАДЧАТОГО ОБРАМЛЕНИЯ
Г Р А Й З Е Р  М . И .

На примере позднего докембрия Сибирской платформы и ее складча
того обрамления показано, что весьма надежным показателем крупного 
перерыва в отложениях докембрия является совместное нахождение в раз
резе высокоглиноземистых и мономинеральных обломочно-кварцевых пород. 
Широкое территориальное распространение в определенном стратиграфиче
ском интервале позднего докембрия высокоглиноземистых и мономинераль
ных кварцевых образований, а также красноцветных формаций свидетель
ствует о господстве континентальных условий выветривания и седимента
ции.

Континентальные условия были весьма широко развиты в течение 
всей геологической истории Земли. Однако если для фанерозойских и 
позднепротерозойских неметаморфизованных отложений методика вы
деления континентальных образований и перерывов в осадконакоплении 
может считаться более или менее отработанной, то для метаморфических 
толщ докембрия этот вопрос еще находится в начальной стадии изуче
ния. Трудность заключается в том, что в результате метаморфизма ма
теринская порода меняет минеральный состав и структурно-текстурные 
признаки, по которым устанавливается первичная природа и условия ее 
образования. Некоторое исключение в этом отношении представляют кон
гломераты, структура и первоначальный облик которых при метамор
физме сохраняются лучше, чем у других осадочных пород. Однако по
скольку галечный материал может переноситься не только поверхност
ными водотоками, но и в пределах бассейнов осадконакопления (напри
мер, на огромных аллювиальных равнинах прошлого), то и конгломераты 
сами по себе не могут быть бесспорным показателем перерывов и тем 
более длительности их. Действительно, известны многочисленные при
меры наличия мощных конгломератовых толщ в непрерывных разрезах 
и полного отсутствия их или крайне незначительного и спорадического 
распространения в отложениях, отделенных от подстилающих образо
ваний крупнейшими перерывами. Приведем несколько примеров.

В Минусинской котловине в основании угленосного комплекса кар
бона— перми залегает конгломератовая свита, в нижней части мощ
ностью до 200 м, сложенная главным образом средне- и мелкогалечными 
конгломератами и гравелитами. Конгломератовая свита относится к 
верхней части нижнего карбона и на подстилающих отложениях залегает 
без перерыва, что однозначно фиксируется как литологическими, так и 
палеонтологическими данными. На Анабарском массиве полностью от
сутствуют нижнепротерозойские образования. Верхнепротерозойские по
роды начинаются мукунской серией, в нижней части сложенной олиго- 
миктовыми кварцевыми песчаниками с редкими гравийно-галечными 
линзами и прослоями, распространенными по всему разрезу серии. Му- 
кунская серия залегает с резким угловым и азимутальным несогласием 
либо непосредственно на метаморфических породах архея, либо на као- 
линитовых корах выветривания архейских пород, но в том и другом слу
чаях без конгломератов или гравелитов в основании. На Русской плат
форме среднедевонские отложения залегают с перерывом на отложениях 
от нижнего девона до архея включительно, но практически нигде в них
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не были обнаружены базальные конгломераты. Наоборот, часты случаи, 
когда граница среднего девона с подстилающими отложениями литоло
гически выражена очень нечетко, в связи с чем ее положение в разрезе, 
установленное визуально по литологическим признакам, впоследствии 
корректируется палеонтологическими материалами. Базальные конгло
мераты или гравелиты неизвестны и в средневизейских отложениях Рус
ской платформы, которыми фиксируется окончание другого крупнейшего 
перерыва — предвизейского и начало «великой» визейской трансгрессии. 
Если к сказанному добавить, что в раннем докембрии сравнительно с 
поздним и особенно с фанерозоем конгломераты были довольно ограни
ченно распространены, то едва ли нужно сомневаться в том, что для 
задач по выявлению континентальных перерывов в докембрии конгло
мераты могут дать, хотя и ценную, но лишь дополнительную инфор
мацию.

Рассмотрение поставленного вопроса на примере Сибирской платфор
мы и ее складчатого обрамления привело автора к выводу, что для мета- 
морфизованных образований позднего докембрия надежным показате
лем господства континентальных условий седиментации является широ
кое территориальное распространение в определенном стратиграфиче
ском интервале красноцветных отложений и высокоглиноземистых пород, 
ассоциирующихся с мономинеральными кластическими породами квар
цевого состава. Среди красноцветов наиболее распространены континен
тальные образования пролювиального, аллювиального, озерного и дель
тового происхождения. Весьма ограниченно красноцветы встречаются 
среди отложений прибрежных равнин, изолированных лагун и прибреж
ного мелководья [1]. Парагенез высокоглиноземистых и сопутствующих 
им кластогенных кварцевых пород вообще трудно представить без ха
рактерных только для континентов условий выветривания и седимента
ции. Данное положение вытекает из опыта изучения фанерозойских и 
позднепротерозойских кор выветривания, в том числе и бокситоносных. 
Применительно к докембрию оно обосновано в работах А. В. Сидоренко 
с соавторами [15, 16], в которых подчеркивается важная роль кор вывет
ривания как наиболее надежных показателей континентальных условий 
выветривания. Элювиальное коры выветривания в малоизмененном про
цессами метаморфизма виде встречаются редко, а сильно метаморфизо^- 
ванные эквиваленты их обычно очень трудно диагностируются. Именно 
поэтому для выявления перерывов в докембрии на передний план нами 
выдвигается упомянутая ассоциация высокоглиноземистых и обломочных 
монокварцевых пород, включающая как элювиальные, так и — в особен
ности — переотложенные зрелые коры выветривания.

В позднепротерозойское время в рассматриваемом регионе были ши
роко развиты как красноцветные, так и высокоглиноземистые образова
ния. Однако территориально и по разрезу первые были распространены 
значительно шире вторых [13]. К типичным красноцветам относятся 
позднепротерозойские акитканская серия Патомского и Северо-Байкаль
ского нагорий, уянская серия Алданского щита, мукунская серия Анаба- 
ра, губинская свита Игарского района, карагасская и оселочная серии 
Присаянья, тасеевская серия венда Енисейского кряжа и излучинская 
серия Игарского района. Красноцветное осадконакопление территори
ально приурочивалось к Сибирской платформе и смежным районам Бай
кальской складчатой области и Присаянья. Оно происходило в течение 
всего позднего протерозоя, но наибольшего развития достигло к началу 
рифея, после завершения свекофенско-карельской складчатости (1750— 
1700 млн. лет) и в конце рифея — начале венда, после окончания катанг
ской складчатости (680—650 млн. лет [13]). Расцвет красноцветообра- 
зования связан с рядом причин частично, вероятно, планетарного харак
тера. Наиболее существенными из них являются: наличие в атмосфере 
Земли свободного кислорода; широкое развитие в позднем протерозое 
территорий с платформенным тектоническим режимом; отсутствие на
земной органики, в том числе растительности, способствующей восста
новлению окиси железа и приводящей к деградации красноцветов; бла
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гоприятная климатическая обстановка. Судя по фанерозойским красно- 
цветам — это теплый и жаркий гумидный или аридный климат.

Высокоглиноземистые породы в отличие от красноцветов распростра
нены более ограниченно. Прежде чем перейти к изложению данного во
проса, необходимо кратко остановиться на термине «высокоглиноземи
стые породы», поскольку он понимается исследователями по-разному 
[2, 6, 19]. Автор принимает определение, данное этому понятию В. К. Го
ловенком [2], который среди высокоглиноземистых отложений выделил 
три тесно связанные между собой группы. В первую вошли осадочно
метаморфические породы докембрия, содержащие не менее 25% глино
зема, при малом или незначительном (обычно не более 3—5%) количе
стве щелочей и щелочных земель и с кремневым модулем, близким или 
превышающим 0,50. По химическому составу высокоглиноземистые ме
таморфические породы этой группы при сравнении с неметаморфизован- 
ными осадочными образованиями соответствуют каолинитовым глинам, 
в том числе и с незначительной примесью других глинистых минералов, 
а также породам, содержащим свободные гидроокислы глинозема и же
леза, в том числе латеритам и бокситам. Вторая группа высокоглинозе
мистых отложений отличается более низким содержанием глинозема и 
немного большим количеством щелочей и щелочных земель (5—6,5%). 
Третья группа характеризуется большим количеством глинозема и повы
шенным содержанием щелочей и щелочных земель (до 10%). Исходные 
глинистые отложения второй и третьей групп имели смешанный каоли- 
нит-гидрослюдистый состав, возможно, с примесью монтмориллонита.

Образование высокоглиноземистых отложений обусловливалось су
щественно иными факторами, чем красноцветных. Из перечисленных 
факторов, благоприятствовавших развитию красноцветов, только первый 
(наличие свободного кислорода) и второй (платформенный режим) име
ли положительное значение, тогда как третий (отсутствие наземной 
органики), наоборот, ограничивал возможность отделения в результате 
гидролиза алюмосиликатов глинозема от кремнезема и, следовательно, 
должен рассматриваться в качестве отрицательного фактора. Непремен
ное условие возможности образования высокоглиноземистых форма
ций— наличие континентального перерыва в осадконакоплении и образо
вание зрелых кор выветривания. Длительность перерыва может быть 
различной: в платформенных районах, где выветриванию подвергались 
породы, различные по составу и плотности, продолжительность переры
вов должна была быть значительно большей, чем в геосинклинальных 
областях, где высокоглиноземистые формации могли возникнуть глав
ным образом в результате континентального выветривания свежих, часто 
совершенно рыхлых вулканических отложений, залегающих на карбо
натном субстрате. Образованию высокоглиноземистых пород также бла
гоприятствовали: складчатость, предшествовавшая эпохе их образова
ния; достаточно длительный этап тектонического покоя; обязательно 
гумидный, а не аридный климат; повышенное содержание в атмосфере 
углекислого газа.

Изучение крупнейших перерывов фанерозоя, например Русской плат
формы, показало, что в зависимости от их особенностей — климатиче
ских и палеогеографических условий, тектонического режима, продол
жительности— названная породная ассоциация (высокоглиноземистые и 
монокварцевые породы) может иметь и очень широкое, практически 
повсеместное, территориальное распространение, и сравнительно узкое, 
когда высокоглиноземистые существенно каолинитовые и монокварце
вые породы сосредоточиваются главным образом по периферии древних 
областей сноса. Примером первой группы служит предвизейский пере
рыв, второй — предживетский и триас-нижнеюрский.

Характерный пример высокоглиноземистых пород в позднем докемб
рии Средней Сибири — пурпольская свита тепторгинской серии нижнего 
рифея, широко распространенная в Патомском и Северо-Байкальском 
нагорьях. Эта свита сложена главным образом мономинеральными квар
цевыми обломочными породами и высокоглиноземистыми сланцами с со
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держанием глинозема в среднем 32,6% и окислов железа на отдельных 
участках до 40—60%. Минеральный состав сланцев представлен кварцем 
и высокожелезистыми и высокоглиноземистыми минералами. Это — пи
рофиллит, диаспор, серицит, железистые хлориты, гематит — в слабому- 
таморфизованных разностях, мусковит, хлоритоид, магнетит — в более 
метаморфизованных, дистен, гранат, ставролит и силлиманит — в наи
более метаморфизованных сланцах [2]. Высокоглиноземистые породы 
развиты на том же стратиграфическом уровне и в других районах Бай
кальской складчатой области — анайская свита Западного Прибайкалья 
и окуньская свита Северо-Байкальского нагорья. Пурпольская, анайская 
и окуньская свиты, следовательно, не только занимают одинаковое стра
тиграфическое положение, но и составляют генетически единый комп
лекс— формацию переотложенной коры выветривания [2, 12, 17]. К ниж
нему рифею также относятся красноцветные гонамская свита Алданского 
щита и мукунская серия Анабарского. Нижняя часть последней сложена 
главным образом мономинеральными кварцевыми песчаниками и зале
гает на породах архея с резким угловым и азимутальным несогласием, 
часто с корами выветривания каолинитового состава и основании. Го
намская свита также залегает с резким угловым несогласием на архей
ских породах и корах выветривания, однако в ее составе при общем пре
обладании кварца заметную роль играют и полевые шпаты.

Следует отметить, что и нижнерифейская (?) кординская свита Ени
сейского кряжа сложена кварцевыми песчаниками и конгломератами, 
филлитизированными и кристаллическими сланцами с силлиманитом, 
андалузитом, дистеном и гранатом. Встречаются также отдельные про
слои мраморизованных известняков и доломитов, а в северо-западной 
части кряжа — альбитофиры и их туфы со следами химического вывет
ривания1 [3]. Приведенные данные свидетельствуют о том, что к началу 
рифея территория Сибирской платформы и значительная часть примы
кающего к ней южного обрамления перешла в качественно новый, ти
пично платформенный и преимущественно континентальный этап разви
тия. К этому времени архейские ц нижнепротерозойские образования 
были сильно дислоцированы, консолидированы и во многих районах под
няты выше уровня моря. Последующая пенепленизация континента про
исходила в условиях теплого или жаркого влажного климата и сопро
вождалась образованием, многократным разрушением и переотложе- 
нием кор химического выветривания. На юге формация кор выветривания 
генетически связана с высокоглиноземистыми отложениями, на севере — 
парагенетически с красноцветами.

Предрифейский перерыв был одним из самых крупных для описывае
мой территории. Он охватил не только впервые возникшую Сибирскую 
платформу, но и Байкальскую область, а также Многие районы Саяно- 
Тувинской системы, большая часть которой в начале позднего протеро
зоя развивалась в режиме, близком к платформенному [10, 11]. Позд
нее, в течение всего рифея, почти во всех районах Средней Сибири в оса
дочном и вулканогенно-осадочном процессе седиментации имели место 
многочисленные, но сравнительно непродолжительные и локального ха
рактера перерывы, приводившие к образованию пород, близких высоко
глиноземистым. Наиболее значительный из них, видимо, был в среднем 
рифее, перед временем образования голоустенской свиты Западного При
байкалья, лахандинской свиты майской серии восточной части Алданско
го щита и потоскуйской свиты тунгусикской серии Енисейского кряжа 
[8, 9]. Все названные свиты занимают в разрезе одинаковое стратигра
фическое положение и характеризуются параметрами, свойственными вы
сокоглиноземистым породам.

На рубеже рифея и венда, а точнее, рифея и юдомия, отмечается 
новый крупный перерыв, охвативший почти всю территорию Средней

1 М. А. Семихатов [14] приводит ряд датировок абсолютного возраста рифейских 
пород Енисейского кряжа, указывающих на среднерифейский возраст сухопитской се
рии. Изотопный возраст кварцевых порфиров кординской свиты, в частности, состав
ляет 1350 млн. лет.
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Сибири, включая и отдельные районы Алтае-Саянской геосинклинальной 
области. Этот перерыв в разных местах был существенно различным по 
объему. В подавляющем большинстве районов в базальных толщах дан
ного стратиграфического уровня присутствуют разной мощности гори
зонты мономинеральных кварцевых песчаников, рассматриваемых в ка
честве продукта переотложения кор химического выветривания , (верхи 
излучинской и низы гравийской свит Игарского района; редколесная, 
угловская свиты Енисейского кряжа; нуртейская свита, нижняя и сред
няя части мотской свиты Саяно-Байкальской складчатой области и др.), 
а в боксонской свите венда Восточно-Саянской складчатой области от
мечаются крупные скопления бокситов, ассоциирующиеся как с карбо
натными породами, так и с мономинеральными кварцевыми песчаниками 
[4, 5, 17, 18]. Залежи бокситов обнаружены на том же стратиграфиче
ском уровне (в верхах овсянковской свиты) и в бассейне р. Бирюсы (Ко- 
зыревское рудопроявление). Широко распространены в венде красно
цветные и пестроцветные терригенные и карбонатно-терригенные отло
жения.

Таким образом, в позднем протерозое Средней Сибири выделяются 
три наиболее крупных перерыва — предрифейский, среднерифейский и 
предвендский. Из них самым крупным был предрифейский перерыв. На 
примере позднего протерозоя Сибирской платформы и ее складчатого 
обрамления нами рассмотрен вопрос о методике выделения континен
тальных перерывов и эпох применительно к метаморфическим отложе
ниям докембрия. Учитывая, что красноцветные формации широко пред
ставлены только в позднем докембрии, в основном во второй половине 
протерозоя, а в архее совсем неизвестны, то и выделение континенталь
ных эпох по предложенной методике возможно только в позднедокемб- 
рийских отложениях. Выделение же перерывов по парагенезису высоко- 
глиноземистых и монокварцевых пород, по-видимому, возможно не толь
ко в позднедокембрийских отложениях, но и архейских. На это указывает 
довольно широкое развитие такого типа пород и в архее. В частности, 
они известны из алданской серии нижнего архея Алданского щита, где 
образование их также связывается с переотложением кор химического 
выветривания из приподнятых относительно стабильных пенепленизиро- 
ванных блоков в смежные бассейны седиментации [7].

На основании изложенного можно сделать следующие выводы. 1. Со
вместное нахождение в разрезе высокоглиноземистых и мономинераль
ных обломочно-кварцевых пород или их метаморфических производных 
служит надежным диагностическим признаком крупного перерыва, имев
шего место перед их образованием. В тех случаях, когда в разрезе на
блюдаются также угловые, структурные и литологические несогласия, 
отмечаются различия в степени метаморфизованности пород, появляют
ся конгломераты, положение перерывов в конкретных разрезах докемб
рия устанавливается по совокупности структурно-тектонических, петро- 
химических и минералогических данных. 2. Наличие в пределах крупной 
территории в одном стратиграфическом интервале позднего докембрия 
указанных признаков крупных перерывов и красноцветных формаций 
свидетельствует о господстве континентальных условий выветривания 
и седиментации.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№2,  1982 г.

К Р А Т К И Е  СООБЩЕНИЯ

УДК 553.492(729.1)

БОКСИТЫ ОСТРОВА КУБА 
МИХАЙЛОВ Б. М.

В начале декабря 1977 г. на Кубе состоялось рабочее совещание 
стран — членов СЭВ по вопросам совместной разработки критериев про
гнозирования месторождений в корах выветривания. Во время экскурсий* 
последовавших вслед за совещанием, его участники — представители 
ВНР, ПНР, СРР, СССР, ЧССР и СФРЮ ознакомились с новыми бокси
товыми проявлениями, обнаруженными за последние годы на западе 
страны.

Остров Куба входит в состав архипелага Больших Антильских остро
вов. На многих из этих островов (Ямайка, Гаити) известны крупные 
промышленные месторождения бокситов, и на первый взгляд удивитель
но их отсутствие на Кубе. Планомерных поисковых работ на бокситы на 
Кубе до сих пор не проводилось. Попутными исследованиями в различ
ных районах острова за последние годы обнаружены рудопроявления 
различного генезиса и формационной принадлежности (фигура). Все из
вестные рудопроявления могут быть объединены в четыре генетические 
группы, относящиеся к формации латеритных покровов либо к карбонат
ной бокситоносной формации: 1) псевдоморфные латерит-бокситы на 
массивах габбро; 2) бокситы в карстах на неогеновых известняках;
3) бокситы в карбонатных меловых отложениях; 4) бокситы молодых 
делювиальных свалов.

Псевдоморфные латерит-бокситы на габбро. Большая часть террито
рии Кубы сложена крупными дифференцированными массивами, пород 
основного состава, которые особенно широко распространены в цент
ральной и восточной частях острова. На значительных площадях выходы 
этих пород перекрыты латеритной корой выветривания, детальное кар
тирование и изучение которой только начинается. Анализы случайных 
образцов, отобранных в процессе маршрутных исследований, иногда по
казывают весьма высокие содержания глинозема. Так, например* 
А. М. Кудряшовым в восточной части острова из латеритной коры на 
габбро отобрана проба с содержанием 49% А120 3 при 2,5% SiOz, т. е. 
являющаяся бокситом, характерным для современных латеритных по
кровов тропической зоны Земли.

Бокситы в карстах на неогеновых известняках. В центральных райо
нах Кубы, особенно в провинции Камагуэй (в районе Сьерра де Куби- 
тас), широка распространены приподнятые плато высотой 100—200 м* 
сложенные интенсивно закарстованными известняками. Изучение неко
торых карстовых полостей позволило выявить в них высокоглиноземи
стые железистоглинистые образования, среди которых встречены мелко
бобовые, а иногда землистые разности бокситов. Эти рудопроявления по 
морфологии, условиям залегания и генезису весьма сходны с промыш
ленными месторождениями бокситов, эксплуатируемыми на соседнем 
острове Ямайка.

Бокситы в карбонатных меловых отложениях. На западе Кубы в про
винции Пинар дель Рио в 1977 г. обнаружены коренные выходы бокситов
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среди карбонатных отложений верхнего мела. Рудопроявление располо
жено на северном, обращенном к океану склоне моготы1 Сьерра Асуль. 
Могота сложена известняками верхнего мела, интенсивно дислоцирован
ными и разбитыми многочисленными разложениями на отдельные блоки. 
Рудоносным является контакт светло-серых закарстованных известняков 
сеномана и темно-серых углистых известняков предположительно кам- 
панского века. Рудный пласт, вскрытый канавой, падает под углом

Схема размещения различных генетических типов бокситов на о. Куба 
1 — псевдоморфные латерит-бокситы; 2 — никеленосные охры; 3 — бокситы в карстах;

4 — бокситы делювиальных свалов; 5 — серпентиниты; 6 — габбро; 7 — известняки

50—60° и имеет мощность около 6 м. В нижней части он представлен вы
сококачественным очень плотным яшмовидным бокситом, сверху пере
крытым более пористым желтовато-оранжевым бокситом. Последний, 
возможно, представляет собой подвергнувшийся выветриванию (латери
тизации) слегка пиритизированный пестроцветный боксит низкого каче
ства («пестроцвет»), весьма характерный для верхних горизонтов бокси
тоносных разрезов карбонатной бокситоносной формации СУБРа. Это 
предположение отчасти подтверждается строением рудного пласта, 
вскрытого скважинами на глубинах до 180 м. Здесь на светло-серых из
вестняках сеномана залегает маломощный пласт яшмовидных красно
коричневых бокситов, выше переходящих в черные плотные бокситы с 
пиритом. Пласт, прослеженный в скважинах по падению на 200 м, весьма 
невыдержан: имеет переменчивые мощности, а иногда полностью вы
клинивается. Нижняя неровная поверхность со следами карстообразо- 
вания свидетельствует о наличии карстовых залежей типа неглубоких 
обширных польев, формировавшихся во время континентального пере
рыва на приподнятой прибрежной равнине. Бокситы диаспоровые, диас- 
пор-бемитовые с гематитом, аналогичные охарактеризованным ниже бок
ситам делювиальных свалов.

Бокситы делювиальных свалов. У подножия известняковых могот, 
протянувшихся вдоль северного побережья западной Кубы, за последние 
годы обнаружены значительные скопления делювиальных свалов — 
шлейфы, сложенные глыбами и обломками каменистых бокситов, погру
женных в железистоглинистый рыхлый цемент. Общая длина этих шлей
фов составляет около 15 км при ширине 100—400 м. Судя по данным 
бурения, мощность делювия иногда достигает 10—15 м. Количество круп
ных обломков бокситов в делювии колеблется в пределах 30—60%, уве
личиваясь к кровле делювиального тела. Состав бокситов существенно 
гематит-диаспоровый, реже присутствует бемит. В зонах тектонических 
нарушений появляются корунд и хлориты. Содержание А120 3 в среднем 
составляет 55—58% при 2—5% SiOz и 22—25% Fe20 3 при практически 
полном отсутствии серы (0,2—0,5% S) и СаО (0,1—0,2%). Интересно 
отметить, что как в коренном залегании, так и в свалах не обнаружены 
наиболее высококачественные «землистые» разности бокситов, состав
ляющие 80% общих запасов на месторождениях Урала. В связи с этим 
следует с большой осторожностью проводить аналогию между меловыми

1 М огота —  ш ироко используем ы й в кубинской геологической и географ ической ли
тер атур е термин, обозначаю щ ий слегка вы тянутую  гору (часть х р е б т а ), сл ож ен н ую  
преи м ущ ествен но карбонатны м и пор одам и и вследствие интенсивной закарстованности  
им ею щ ую  резко вы раженны е очертания («кегель —  к ар ст»).
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бокситами Кубы и девонскими бокситами Урала (месторождение 
СУБРа).

Несмотря на столь большое многообразие генетических типов бок
ситов, благоприятный климат, наличие на соседних островах промыш
ленных месторождений бокситов, по нашему мнению, на Кубе нельзя 
ожидать обнаружения крупных бокситовых месторождений с зацасами 
в сотни миллионов тонн. В то же время сравнительно небольшие место
рождения (10—30 млн. т), способные обеспечить сырьевую базу неболь
ших глиноземных предприятий (производительностью 50—100 тыс. т гли
нозема), могут быть найдены. Наиболее перспективен тип делювиальных 
свалов, уже сейчас представляющий практический интерес, а также элю
виальные развалы на коренных выходах бокситов. С этой точки зрения 
большое значение приобретает оценка поверхностей и южных склонов 
бокситоносных могот, где могут быть обнаружены новые рудные залежи. 
Коренные рудные залежи мелового возраста на сегодняшний день вряд 
ли могут представлять самостоятельный интерес в связи с незначитель
ными размерами рудных тел, их дислоцированностью и вытекающей из 
этого сложностью отработки. Они могут быть вовлечены в эксплуатацию 
только после создания на Кубе глиноземной промышленности.

ВСЕГЕИ, Поступила в редакцию
Ленинград 20.11.1980

УДК 551.251 :552.57(571.56)

К ВОПРОСУ МЕТАМОРФИЗМА УГЛЕЙ 
ЮЖНО-ЯКУТСКОГО БАССЕЙНА

КАНАНА Я . Ф .

В своей статье В. М. Желинский на основе сопоставления зон пост- 
диагенетических преобразований терригенных пород, выделенных им в 
угленосной толще Южно-Якутского бассейна, с зональностью метамор
физма углей приходит к выводу о несогласованности этих видов зональ
ности *. Поскольку имеющиеся данные по физико-механическим свойст
вам углевмещающих пород, градиентам метаморфизма углей в верти
кальном разрезе и др. противоречат подобному выводу, считаем необхо
димым сделать некоторые замечания по статье.

При описании региональной зональности катагенеза пород автор вы
деляет зоны раннего и позднего катагенеза и зону раннего метагенеза. 
Выделение указанных зон произведено по качественным признакам, что 
обусловливает расплывчатость их границ, в то время как стадии метамор
физма углей всегда выделялись на основе количественных показателей. 
На с. 106 указывается, что к зоне раннего метагенеза отнесены отложе
ния нижнего горизонта юхтинской свиты в центральной части Чульман- 
ской впадины, в частности в районе пос. Чульман. Однако здесь юхтин- 
ская свита вмещает угли стадий Ж-К [1], и, следовательно, породы на
ходятся на стадии катагенеза, поскольку жирные и коксовые угли не 
могут находиться в зоне метагенеза. На с. 108 автор пишет, что породы 
Нерюнгринского месторождения не могли погружаться глубже пород 
Чульмаканского месторождения, поскольку последние более преобразо
ваны. Однако многочисленные данные свидетельствуют, что средняя 
плотность песчаников Нерюнгринского месторождения составляет 
2,59 г/см3 [4, 8, 12], а средняя плотность песчаников Чульмаканского 
месторождения 2,55 г/см3 [12], т. е. породы Нерюнгринского месторож
дения более метаморфизованы. Стадия метаморфизма углей Нерюнгрин- 1

1 В. М. Ж елинский . О катагенезе терригенных пород и метаморфизме углей Юж
ной Якутии.— Литол. и полезн. ископ., 1980, № 2, с. 99—114.
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ского месторождения КЖ, а Чульмаканского месторождения — в основ* 
ном Ж [1]. Следовательно, согласно петрофизическому разрезу [2], ме
таморфизм углей этих месторождений вполне согласуется с катагенезом 
вмещающих пород. Таким образом, из приведенных данных вытекает, 
что более молодые угли Нерюнгринского месторождения в доинверсион- 
ный период погружались глубже по сравнению с более древними углями 
Чульмаканского месторождения, но не наоборот, как считает В. М. Же- 
линский.

На с. 111 —112 на основании температур декрепитации включений в 
кристаллах кварца в интервале 300—450е С он делает заключение о яко
бы наблюдающейся зависимости степени метаморфизма углей от темпе
ратуры гидротермальной минерализации. Из приведенных гистограмм 
распределения температур декрепитации вытекает, что максимальное ко
личество взрывов фиксируется в интервале от 70—90 до 200—220°. Вклю
чения, взрывающиеся при более высоких температурах, могут рассмат
риваться как случайные величины (флуктуации) в широком диапазоне 
температур, доходящих до 450°. Указанные включения должны обяза
тельно изучаться визуально для выявления их природы. Они могли быть 
первично-гетерогенными или существенно газовыми, и температуры их 
гомогенизации и тем более декрепитации не могут, как известно, при
ниматься для оценки температур минералообразования. Если принять за 
верхний предел температур декрепитации 200—220°, то ему будет соот
ветствовать (по В. М. Желинскому) температура гомогенизации около 
150°. Примерно при такой температуре образуются угли коксовой стадии 
при региональном метаморфизме. Следовательно, есть все основания 
полагать, что температуры гомогенизации, получаемые при отбраковке 
неприемлемых высоких величин, соответствуют температурам недр, 
обусловленным палеогеотермическим градиентом в период максималь
ного погружения углей рассматриваемых месторождений. Это означает, 
что предположение автора о влиянии гидротермальных процессов в ре
гиональном масштабе на метаморфизм углей ошибочно. В этой связи 
нужно отметить, что известное ртутное месторождение Никитовка, рас
положенное в угленосной толще Донецкого бассейна, характеризуется 
достаточно мощным проявлением гидротермальных процессов, в резуль
тате которых оно образовалось. Но эти процессы не оказали никакого 
влияния на метаморфизм углей, пласты которых залегают непосредст
венно в рудовмещающих песчаниках [5].

На с. 112 утверждается, что позднемезозойские интрузии и гидротер
мальные проявления существенно изменили первичную зональность ре
гионального метаморфизма углей в бассейне. Поскольку никаких иллю
страций или описания, свидетельствующего в пользу такого утверждения, 
не приводится, оно не может быть принято. Напротив, как показывают, 
например, карты метаморфизма углей Чульманской впадины [1, 12], на 
региональном фоне метаморфизма не наблюдается каких-либо аномалий. 
На приведенной в статье фиг. 7 «Соотношение стадий породообразования 
и метаморфизма углей на различных участках Южно-Якутского бассей
на» автор поместил стратиграфические разрезы с указанными стадиями 
метаморфизма углей в выделенные им зоны эпигенеза. Там же указы
вается предполагаемая глубина погружения углей до инверсии. Как мы 
уже отмечали на конкретных примерах по Нерюнгринскому и Чульма- 
канскому месторождениям, если привлечь физические свойства пород, 
например объемную массу, то некоторые разрезы на фиг. 7 оказываются 
явно не на своих местах. Так, угли Нерюнгринского месторождения, со
гласно типовому петрофизическому разрезу [2], погружались на глуби
ну не менее 4 км, в то время как автор считает максимальной глубиной 
погружения этих углей 1300—1900 м, исходя из своей концепции несогла
сованной зональности метаморфизма пород и углей.

Преимущественно распространение в Южно-Якутском бассейне углей 
стадии Ж, КЖ, К В. М. Желинский объясняет исключительно своеобраз
ными палеотемпературными условиями региона, опять-таки бездоказа
тельно ссылаясь на тепловой поток, генерируемый глубоко залегающими
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интрузивами. Если же исходить из закономерностей регионального ме
таморфизма углей, то распространение углей определенных стадий мета
морфизма определяется уровнем эрозионного среза. Если бы эрозионный 
срез располагался, например, на 1 км выше, то коксовые и жирные угли 
залегали бы на глубине, а на поверхности находились преимущественно 
газовые угли и т. д. Автор совершенно не рассматривает градиентов ме
таморфизма в вертикальном разрезе. В то же время имеющиеся данные 
по Южно-Якутскому бассейну показывают, что величина градиента от
ражательной способности углей (10 Ra/1000 м) составляет 17,3 [11] 
и 17,0 [13]. Рассчитанный в том же диапазоне метаморфизма градиент 
10 /?а/Ю00 м для Донецкого бассейна составляет 17,4 [7]. Сравнение 
градиентов выхода летучих веществ (Гг, %/100 м) для соответствующих 
стадий метаморфизма углей по ряду месторождений Алдано-Чульман- 
ского района (Чульмаканскому, Денисовскому, Муастахскому, Олон- 
гринскому, Кабактинскому и Якокитскому) и Донецкому бассейну 
показало их идентичность [7]. Приведенные данные о градиентах мета
морфизма свидетельствуют о равном палеогеотермическом градиенте в 
период максимального погружения угленосной толщи в Южно-Якутском 
и Донецком бассейнах, а значит, о равной величине ступеней соответ
ствующих стадий метаморфизма углей.

Следует также рассмотреть причину повышенного метаморфизма 
углей на Алданском поперечном поднятии. Повышенный метаморфизм 
на этой площади по сравнению со смежными Усмунской и Чульманской 
впадинами В. М. Желинский также склонен считать аномалией. Мощ
ность мезозойских отложений на площади поднятия соответствует мощ
ности пород в наиболее погруженной южной части Чульманской синкли
нали [10], что свидетельствует в пользу постседиментационного времени 
образования поднятия. Сужение выходов юрских отложений на площади 
поднятия по сравнению со смежными впадинами также свидетельствует 
в пользу позднемезозойского тектонического воздымания, в результате 
чего эрозионный срез на поднятии оказался более глубоким. Алданское 
поперечное поднятие отчетливо выделяется и в домезозойском фунда
менте [3]. Следовательно, юрская угленосная толща подвергалась бо
лее глубокому эрозионному срезу на площади поднятия по сравнению со 
смежными впадинами.

Анализ закономерностей метаморфизма углей в некоторых структу
рах Кузнецкого и Донецкого бассейна позволяет понять причину повы
шенного метаморфизма на Алданском поперечном поднятии. Исследова
ниями в Прокопьевско-Киселевском районе Кузнецкого бассейна уста
новлено [9], что на современном денудационном срезе по направлению к 
замковым частям брахисинклинальных складок наблюдается увеличение 
степени метаморфизма углей и при этом наиболее метаморфизованньте 
угли находятся на антиклинальном перегибе осей складок. Позднее ана
логичное явление было установлено в Донецком бассейне [6], где наи
более метаморфизованные антрациты распространены на площади Цен
трального поперечного поднятия в зоне антиклинального перегиба оси 
Главной синклинали бассейна. Закономерности регионального метамор
физма углей на площади Чульманской впадйны показывают, что перед 
образованием Алданского поперечного поднятия наиболее метаморфизо
ванные угли располагались в субширотной полосе в южной части впади
ны. В то же время, как установлено по многочисленным скважинам, сте
пень метаморфизма увеличивается с глубиной согласно правилу Хильта. 
Следовательно, поперечным поднятием выведены на уровень эрозионного 
среза более метаморфизованные угли. При этом Алданское поперечное 
поднятие, являясь антисинклинальным перегибом оси Усмуно-Чульман- 
ской синклинали, вызвало сужение полосы мезозойских пород. Таким 
образом, здесь наблюдается полная аналогия с вышеописанными струк
турами Кузнецкого и Донецкого бассейна.

В заключение следует отметить серьезную методическую ошибку 
В. М. Желинского. Посвятив рассматриваемую статью катагенезу пород 
и метаморфизму углей, этот исследователь не привел никаких данных о
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результатах изучения им углей. Все выводы о закономерностях метамор
физма углей этот автор делает на основании косвенных данных, не изу
чая самих углей, что с методической точки зрения некорректно.
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Тематическая экспедиция * Поступила в редакцию
производственного объединения «Укруглегеология», 24.XI 1.1980
Донецк

УДК 553.645 :550.4

ИЗОТОПНЫЙ СОСТАВ ВОДОРОДА И КИСЛОРОДА СОЛЕИ
СЕЛЕЦКИЙ Ю. Б ., ПОЛЯКОВ В. А.

В данной статье проблема происхождения соляных отложений рас
сматривается с позиций изотопного состава водорода и кислорода — 
элементных составляющих водной массы солеродного бассейна. В случае, 
если водная масса морского происхождения, она будет отвечать с учетом 
эффектов фракционирования изотопному составу водорода и кислорода 
морской воды (6Dsmow =  0 7 oo, 618Osmow = 0 ° /oo [7]), если эндогенного, то 
изотопному составу магматических пород (6DSMow = —85 ч— 50%о; 
6180 Smow=  +5,5ч- 10°/оо [3]) или гипотетического ювенильного флюида 
(6 D SMOW = --55°/00 , 6 18OsMOW = + 7°/оо [11]).

К сожалению, исследований в области изотопии водорода и кислоро
да кристаллизационных вод и жидких включений солей, выполненных 
единственно приемлемым в настоящее время масс-спектрометрическим 
методом, мало (см. таблицу). Из фигуры, отражающей соотношения кон
центраций дейтерия и кислорода-18 для тех объектов, которые были об
следованы на оба изотопа, следует, что отдельные точки или семейства 
точек расположены в разных частях графика соотношений величин 6D 
и 6180. Однако только в одном случае (гидротермальное месторождение 
Куроко) мы заведомо знаем, что гипсы переотложенные. Во всех осталь-
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Концентрации дейтерия и кислорода-18 в кристаллизационных водах и жидких
включениях солей

.№ п.п. О бъект исследований 6 DSM OW. % 6 18° s m o w , % Источник

1 Гипсы —2 ,6 + +  18,0* И
2 Карналлиты —56ч— 5** +2,64-4-5,5**
3 Карналлит соляных про- _44** +  41** [9]

4
мыслов Мертвого моря 

Карналлит (Польша) —36,9±0,6 _ [14]
5 Гипс (СССР, Исфара) —70,9 — [2 1
6 Гипс (гидротермальное —90-=-—75 —8-4—6 [ 1 0 ]

7'

месторождение Куроко, 
Япония)

Галит (макровключения; —714— 40 — 1,5 + + 2 ,1 [ 1 ]

8

СССР, Солотвинское 
месторождение)

Галит (микровключения; —35 —3,5 [1]

9

СССР, Артемовское 
месторождение) 

Калийные соли (макро —354— 1,6 +  0 ,9++2,7 [3]

10

включения; СССР, 
Стебникское месторож
дение)

Галит (юрские отложе - 5 1 , 1 4 — 77,8 [4]

И

ния; СССР, Северный 
Кавказ)

Ангидрит (там же) - 4 6 ,1 [4]
* Относительно речной воды, изотопный состав которой не приводится. 

** Пересчитано из величин, выраженных в атомных процентах.

*шх случаях точки или их семейства занимают неопределенное положе
ние по отношению к «реперам» — океанической воде, «магматической» и 
гипотетической ювенильной воде. В этой связи следует отметить, что кон
центрации дейтерия и кислорода-18 в водах, выделенных из солей, не 
идентичны концентрациям дейтерия и кислорода-18 в водах солеродных 
бассейнов и отличаются от них на величину, определяемую коэффициен
том фракционирования.

0A>smow ,°/o°

■ Соотношение концентраций дейтерия и кислорода-18 в различных солях и реконструи
рованный изотопный состав водорода и кислорода водной массы солеродных бассейнов 
1 — галит; 2 — гипс; 3 — калийные соли. Цифрами у фигуративных точек обозначены 
объекты исследований (согласно порядковым номерам таблицы). I — изотопный состав 
водорода и кислорода гипотетических ювенильных вод [11]; II — изотопный состав во
дорода и кислорода магматических пород [3]. Стрелками отражена реконструкция изо
топного состава водной массы соответствующих стадий солеродных бассейнов. Пунктир
ными линиями ограничены пределы колебаний концентраций дейтерия и кислорода-18 
для объектов исследований, которые характеризуются более чем единичными определе- 
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Вопрос о процессах фракционирования для солей не разработан де
тально, однако общие положения по этому поводу известны. Так, Бар- 
рером и Денни [6] выявлена общая закономерность, выражающаяся в 
том, что содержание дейтерия в гидратированных солях всегда меньше, 
чем в водных растворах, с которыми соли находятся в равновесии. 
Ж. Фонте и Р. Гонфиантини [8] при исследовании изотопного состава 
кристаллизационной воды в гипсах также установили, что она обеднена 
дейтерием на 15°/00 по сравнению с морской водой, в то время как кисло
родом-18 обогащена на 4°/00* В соответствии с найденными величинами 
ими предложены формулы, по которым можно реконструировать изотоп
ный состав эвапоритового бассейна, где образовывался гипс:

б18Обасс = 618Огипс — 4; б Дбасс = б ДГИпс +15.
Не противоречат этим величинам коэффициенты фракционирования 

для системы гипс — вода, приводимые в работе Д13] а^0= 1,004 И 
<хо = 0,98. Учитывая, что энергию связи кристаллизационной влаги в ка
лийных солях можно считать близкой к энергии связи воды в гипсах, 
примем в первом приближении, что коэффициенты фракционирования 
изотопов водорода и кислорода в кристаллизационной воде калийных 
солей аналогичны приведенным выше для гипса. На этом основании ре
конструированный изотопный состав водных* молекул соответствующих 
стадий существования солеродных бассейнов, в которых осаждались гип
сы, будет характеризоваться определенным сдвигом в область более 
положительных концентраций дейтерия и более отрицательных концен
траций кислорода-18 (см. фигуру).

Что касается галита, то вода в нем не является кристаллизационной. 
Поскольку инфракрасной спектроскопией в ряде случаев (например, 
112]) в солях фиксируется свободный гравитационный флюид, то мож
но считать, что изотопный состав воды жидких включений галита может 
отражать именно тот изотопный состав, который характерен для соле
родного бассейна на стадии садки галита. Для этого случая отклонение 
изотопного состава вод включений вправо от прямой атмосферных осад
ков (см. фигуру) можно объяснить кинетическими изотопными эффек
тами неравновесного испарения. В рамках имеющегося пока небольшого 
по объему фактического материала можно предположить, таким обра
зом, что происхождение солей не связано с магматическими растворами 
и ювенильными водами.
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УДК 552.543 : 551. 763/781.3(477)

ДОЛОМИТИЗАЦИЯ и РАЗДОЛОМИЧИВАНИЕ 
В СЕНОН-ПАЛЕОЦЕНОВЫХ ПОРОДАХ КРЫМА

ШЕХОТКИН В. В.

Доломит, недавно установленный в сенон-палеоценовых отложениях: 
Крыма [10], встречается почти по всему разрезу (за исключением фо- 
раминиферовых известняков инкерманского яруса). Содержание его 
обычно невелико —от единичных кристаллов (в ремнях и коллофане, 
заполняющем камеры фораминифер) до нескольких процентов (в кок- 
колитово-фораминиферовых и кокколитово-спикуловых известняках кам- 
пана и Маастрихта, в мергелях качинского яруса). В алевритовых из
вестняках и известковых глауконитовых алевролитах (фиг. 1, слой 1) 
пограничной маастрихтско-датской толщи юго-западного Крыма (15— 
20 м) содержание доломита увеличивается до 10%. В вышележащей, 
средней, части (фиг. 1, слой 2) датского яруса (15—20 м), сложенной по
ристыми мшанковыми, криноидно-мшанковыми, серпулово-мшанковыми 
известняками, оно достигает 20%, а местами и больше. В верхних 10— 
12 м датского яруса (фиг. 1, слой 3), где преобладают плотные полидет- 
ритовые известняки, а криноидно-мшанковые известняки образуют про
слои, доломит встречается только в пределах последних.

Распределение доломита в породах невыдержанное. При незначитель
ном содержании он встречается в виде отдельных кристаллов, реже об
разует небольшие скопления. В известняках датского яруса наблюда
ются обогащенные доломитом участки, количество и размеры (обычно- 
не превышающие нескольких метров) которых меняются по простира
нию и в вертикальном направлении. Степень доломитизации в их преде
лах также крайне изменчива (что нередко наблюдается даже в одном 
шлифе). Внешне доломитизированные известняки почти не отличаются 
от чистого известняка. Обычно доломитизированные известняки желто
ватые, более пористые и кавернозные. В обнажениях при выветривании 
на их месте часто образуются гроты (см. фиг. 1).

Доломит в породах в виде ромбоэдрических кристаллов (0,01 — 
0,05 мм, реже до 0,1—0,2 мм) неравномерно распределен в основной 
микрозернистой кальцитовой массе породы (фиг. 2), в поровых прост
ранствах, в камерах фораминифер, в зоэциях зоариев мшанок, в трубках 
серпул (фиг. 3), часто корродирует криноидный детрит (фиг. 4). В сосед
стве с обломками кварца, глауконитом, пиритом ромбоэдры оказываются 
недоразвитыми (фиг. 5). В хорошо перекристаллизованных участках 
доломит отмечается редко. Встречающиеся в них отдельные кристаллы, 
по-видимому, были захвачены при росте крупнокристаллического каль
цита (см. фиг. 3). Чистые прозрачные кристаллы доломита редки, обыч
но он содержит пылевидные включения кальцита. Попадаются зональ
ные кристаллы, они всегда крупней преобладающей массы мелких ром
боэдров, в центре часто наблюдаются скопления микритового кальцита, 
пустоты выщелачивания, что является следствием дедоломитизании. 
Раздоломичивание обычно начинается с центральной части кристалла 
или развивается зонально (см. фиг. 5). Наиболее сильно дедоломити
зация проявляется в хорошо проницаемых породах — алевролитах и 
мшанковых известняках. Многие кристаллы доломита здесь в различной 
степени выщелочены, вплоть до образования ромбоэдрических пустот. 
В мергелях доломит лишь слегка корродирован (см. фиг. 2).

Поступила в редакцию» 
4.IX.1981
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Фиг. 1. Обнажение датского яруса в Иосафтовой долине близ г. Бахчисарай

Принадлежность ромбоэдрических кристаллов к доломиту подтвер
ждается окрашиванием, кристаллооптическим, химическим, термиче
ским и рентгеноструктурным анализами. Содержание MgO в доломити- 
зированных известняках достигает 4,5%, что с учетом незначительного 
содержания в них силикатов соответствует ~20% доломита. На термо
граммах доломитизированных пород помимо пиков, характерных для 
кальцита, проявляется более слабый эндотермический максимум при 
740—820° С, свойственный доломиту. На рентгенограммах ему соответст
вуют рефлексы с d (А) : 2,888^2,899 (10); 2,019—2,020 (2); 1,763 (2). No 
у большинства изученных в иммерсии кристаллов доломита равен 1,680± 
±0,002, что указывает на принадлежность их к обычному магнезиодоло- 
миту с незначительным содержанием Fe. У некоторых, главным образом 
зональных ромбоэдров, No оказался неодинаковым для разных зон кри
сталла: в центральной части и в зонах, затронутых раздоломичиванием, 
он равен 1,670—1,675. В зонах, где дедоломитизация не проявлялась, 
No= 1,678—1,682, т. е. таков, как и у подавляющей массы ромбоэдров 
доломита. Следовательно, в породах присутствуют наряду с «нормаль
ным» доломитом, образования с иной оптической характеристикой. По- 
видимому, они аналогичны обедненным магнием (в сравнении с теоре
тическим составом доломита) кальциевым разновидностям доломита, 
описанным А. Кацем [ 16] и Ф. Липпманом [ 17].

Пятнистое распределение доломитсодержащих участков в породах, 
непостоянство их размеров и изменчивость степени доломитизации внут
ри пятен свидетельствуют о вторичном характере доломита. Локализа
ция его кристаллов среди, микрозернистого кальцита, наличие в них 
примесей микритового карбоната, так же как врезание доломита в каль- 
цитовые остатки фауны, указывают на то, что доломит образовался в 
результате замещения карбонатного материала, слагавшего раковины 
органических остатков и цементирующую их массу. Недоразвитие ром
боэдров доломита в соседстве с зернами раннедиагенетического глауко
нита подтверждает, что образование их происходило после того, как 
глауконит успел затвердеть. «Запечатывание» кристаллов доломита в 
кремнях и фосфате указывает на позднедиагенетическое, а возможно, и 
более позднее время образования доломита. Несомненно, что рост кри
сталлов происходил в несколько стадий, временами прекращался и сме
нялся растворением отдельных зон и центральных частей кристаллов, 
сложенных метастабильными кальциевыми разновидностями доломита. 
Это подтверждается присутствием не только однородных, но и зональ-

119



Фиг. 2. Кристаллы доло
мита в основной массе 
мергеля качинского яру
са. Юго-западный Крым, 
с. Танковое. Шлиф, увел.

65, николи -Ь

Фиг. 3. Кристаллы доло
мита в канале серпулы 
(Д — доломит, К — каль
цит) . Юго-западный 
Крым, с. Залесное. Дат
ский ярус. Шлиф, увел.

50, николи 4-

ных кристаллов, часто с выщелоченными зонами. Согласно Н. М. Стра
хову [6], для метасоматического преобразования кальцита в доломит 
на стадии диагенеза наиболее благоприятны обводненность, большая 
пористость и проницаемость карбонатного осадка. Сейчас пористость 
мшанковых известняков составляет 30—35%, в диагенезе она была боль
ше и благоприятствовала свободной циркуляции магнийсодержащих рас
творов. Дополнительное пространство для растворов появлялось также 
за счет контракции осадка в процессе доломитизации.

Наиболее частая приуроченность доломита к участкам, обогащенным 
остатками багряных водорослей, криноидей, мшанок, серпул и краний, 
дает основание предположить, что основным источником магния в се- 
нон-палеоценовых отложениях Крыма являлись эти остатки [10]. Из
вестно, что все современные виды иглокожих, мшанки, серпулы, багря
ные водоросли, остатки беззамковых брахиопод-краний состоят из вы
сокомагнезиального кальцита, скорость трансформации которого в бо
лее устойчивые низкомагнезиальные формы различна [9, 13, 20]. Наибо
лее быстро изменяются остатки иглокожих, в частности криноидей, ко
торые перекристаллизовываются в монокристаллы низкомагнезиального 
кальцита [18]. В случае значительного содержания в осадках кринои
дей диагенетический доломит приурочивается к горизонтам, обогащен
ным этими остатками [7, 18, 19]. По-видимому, багрянки, криноидеи, 
мшанки, серпулы, крании сенон-палеоценовых отложений Крыма при 
жизни также состояли из метастабильных форм высокомагнезиальногс
1 2 0



Фиг. 4. Коррозия кри
сталлами доломита (Д) 
обломка криноидеи (Кр). 
Криноидно - мшанковый 
известняк. Датский ярус. 
Карьер «Южный». Шлиф, 

увел. 50, николи+

Фиг. 5. Зональный кри
сталл доломита в алев
ролите. Верхи маастрихт
ского яруса. Юго-запад
ный Крым, с. Предущель- 
ное. Шлиф, увел. 15, ни

коли+

кальцита. Стабилизация их структуры сопровождалась потерей магния, 
что приводило к локальной доломитизации в толще осадков. Косвенное 
подтверждение такого вывода — низкое содержание в этих остатках 
магния по сравнению с теми же формами, обитающими в современных 
морях [1, 2, 6, 10, 13]. В остатках краний содержится 0,55—2,16% .маг
ния, в трубках серпул 0,5—2, в зоариях мшанок, 0,45—0,74, в панцирях 
морских ежей 0,12—0,62, в иглах ежей до 0,8, в остатках криноидей 
0,5—0,7, в багряных водорослях 0,1—0,2%. Следовательно, в сенон-па- 
леоценовых отложениях Крыма накопление магния происходило био
генным путем. Высвобождение и перераспределение его в диагенезе при
вело к образованию доломита.

Таким образом, геологические исследования дают возможность диаг
ностировать доломит и установить характер его распределения в поро
дах. Термодинамические расчеты позволяют в общих чертах оценить 
устойчивость компонентов при трехфазном равновесии «кальцит — до
ломит— раствор», т. е. условия экссолюции доломита из кальцита и по
следующего раздоломичивания пород. Если исходить из того, что тем
пература среды осадка и общее давление в нем изменяются слабо и до
ломитизация происходит в стандартных условиях, то основными физи
ко-химическими факторами, определяющими это равновесие, будут: ве
личина парциального давления углекислого газа (РСо2), pH среды (ко
торый в основном регулируется РСо2) и соотношение активностей (а сле
довательно, и концентраций) ионов кальция и магния в исходной среде 
[8, 11, 12, 14, 15]. При расчетах использовались термодинамические кон
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станты, приведенные в работе Р. М. Гаррелса и Ч. Л. Крайста [3]. С их 
помощью вычислены значения изобарно-изотермического потенциала* 
(стандартной свободной энергии, AF) образования доломита и кальцита 
(соответственно — 26,89 и — 11,38 ккал), а на основе последних рассчи
таны константы растворимости этих минералов (Ю-19714 и 10_8>34). Ис
пользуя значения этих величин, можно теоретически оценить влияние 
различных факторов на равновесие в системе СаС03—MgC03— С02—
н 2о .

Первое условие равновесия определяется из отношения констант рас
творимости доломита (Кд) и кальцита (Кк) и выражается через кон
станту равновесия (Ki), где Кд= [Са+2] • [Mg2+] • [Со32“]2 = 10“19’714* 
Кк=[Са2+].[СО 32-] = 10-8’34,

Kt = Кд: Кн =  [ Mg2+ ] • [ Со32“ ] =  10-11*364.

Здесь [Са2+], [Mg2+], [Со31 2-] — активности ионов кальция, магния и 
карбоната в насыщенных растворах (т. е. равновесных как с кальцитом* 
так и с доломитом).

Таким образом, Ki определяется величинами активностей ионов маг
ния и групп С032_ в иловых водах. [С 032~], так же как pH раствора, ре
гулировалось величиной РСо2. Углекислота в осадках генерировалась за 
счет разложения органики, что приводило к снижению pH, уменьшению 
концентрации ионов С 032_ и увеличению [Mg2+]. Значит, РСо2 оказывает 
косвенное влияние на активность (и концентрацию) ионов Mg2+ в рас
творе, т. е. на трехфазное равновесие «кальцит — доломит — раствор». 
Однако ничтожно малая величина Ki позволяет пренебречь этим влия
нием.

Второе условие равновесия определяется из отношения Кд : Кк2 [8] 
и выражается через константу равновесия (К2)

Кд _  [Mg2+] _ КГ19’714
К2 [Са2+]2 ( К Г 8’34)2

10-з,°24^  о,001.

Таким образом, трехфазное равновесие «кальцит— доломит — рас
твор» в основном определяется отношением активностей ионов Mg2+ и 
Са2+ в иловых водах. Это отношение можно выразить через концентра
ции ионов, которые с активностями ионов связаны зависимостью:

Mg2+ : YMg*+ =  WMg2+, Са2+: уСа*+ = tnCa*+>

где mMg2+, mCa2+ — концентрации ионов; yMg*+, уСа2+ — коэффициенты ак
тивностей ионов.

Следовательно, доломитизация осадков могла происходить в том 
случае, если соотношение активностей ионов магния и кальция в раство
ре, находящемся в контакте с карбонатом кальция, превышало величину 
1 :1000, которая характеризует равновесное состояние раствора по от
ношению как к кальциту, так и доломиту [14]. Такая обстановка в или
стом карбонатном осадке создавалась на участках скопления остатков 
организмов, сложенных из метастабильных форм высокомагнезиаль
ного кальцита, в порах и внутри раковин — в относительно изолирован
ном пространстве, где быстрее всего достигалась концентрация ионов 
магния, достаточная для кристаллизации доломита. При этом вначале, 
по-видимому, возникали обедненные магнием кальциевые разности до
ломита, образовывавшие ядра кристаллов (см. фиг. 5). Лишь при дости
жении в иловых водах отношения Mg2+: Са2+, значительно превышаю
щего величину 1 : 1000, начал кристаллизоваться обычный доломит, от
вечающий теоретическому составу двойной соли кальция и магния с

1 Для метасоматических процессов правильнее использовать значения изменения
изохорно-изотермического потенциала (AF). Однако при расчетах устойчивости раз
личных систем удобней пользоваться величиной AZ, расчет которой проще, а отклоне
ние от значений AF невелико [4, 51.
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незначительной примесью железа (фиг. 5, внутренняя доломитовая зо
на). Постепенное снижение отношения M g: Са до величины, близкой 
0,001, в результате расходования части ионов магния и отсутствия вос
полнения их, очевидно, вновь способствовало росту зон кальциевого до
ломита. Дальнейшее уменьшение отношения M g: Са создавало условия, 
при которых система «вода — осадок» смешалась в поле устойчивости 
кальцита, что приводило к растворению зон кальциевого доломита и за
мещению их кальцитом. Этот вывод основывается на данных А. Каца 
£16] и Ф. Липпмана [17], показавших, что дедоломитизации подверга
ются только кальциевые разности доломита, термодинамически столь же 
неустойчивые, как и высокомагнезиальный кальцит. Наиболее легко 
раздоломичивание происходило в хорошо проницаемых доломитсодер
жащих породах в периоды перерыва в осадконакоплении. По-видимому, 
процесс растворения доломита под воздействием растворов бикарбона
та кальция происходит в обнажениях и сейчас, способствуя образованию 
ромбоэдрической пористости. Не исключено, что он оказывает влияние 
на формирование крупных ниш в толще мшанковых известняков датско
го яруса. Доломитизации и раздоломичиванию пород не всегда уделя
ется должное внимание. Они ухудшают физико-механические свойства 
пород, увеличивая их неоднородность, пористость и проницаемость. 
В Крыму это необходимо учитывать при разработке мшанковых извест
няков датского яруса для строительства.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№2, 1982 г.

ХРОНИКА

УДК 553.94

ЗА С Е Д А Н И Я  К О М И С С И И  М Е Ж Д У Н А Р О Д Н О Г О  К ОМ ИТЕТА 
ПО П Е Т Р О Л О Г И И  У Г Л Е Й

Т И М О Ф Е Е В  И .  П . ,  Б О Г О Л Ю Б О В А  Л .  И .

В г. Урбана штата Иллинойс (США) с 18 по 20 мая 1979 г. проходила XXXII сес
сия трех комиссий Международного комитета по петрологии углей, которая была приу
рочена к IX Международному конгрессу по стратиграфии и геологии карбона. В сессии 
приняли участие представители 14 стран мира. Всего на сессии было 57 человек. От 
Советского Союза в работе комиссий приняли участие член-кор. АН СССР П. П. Тимо
феев (ГИН АН СССР) и канд. геол.-мин. наук И. Б. Волкова (ВСЕГЕИ). Пленарное 
заседание 18 мая было открыто президентом МДШУ М. Т. Маковской (ФРГ). Далее
Н. Кей (Англия) доложил о состоянии вопроса по разработке стандартов петрографиче
ского изучения битуминозных углей и антрацитов, включающих изготовление препара
тов, определение минералов и микролитотипов углей, измерение отражательной способ
ности витринита. Р. Ноель (Бельгия) резюмировал результаты обсуждения Междуна
родной промышленной классификации углей на заседании Экономического комитета 
Европы в Женеве в 1979 г. Он сообщил, что для определения стадий углефикации углей 
принят параметр величины отражательной способности витрина, но предложено устано
вить цифровые границы между бурыми, битуминозными углями и антрацитами. Об
суждалась необходимость переиздания Международного словаря по петрологии углей в 
связи с полученными за последнее время новыми данными по микрокомпонентному со
ставу углей и методам их изучения.

Члены комиссий единогласно присудили медаль П. Тиссена крупному канадскому уче
ному в области петрографии и геологии угля Я. Хаккебарду (Канада), активно участву
ющему в работе комиссий почти с момента их создания. Решались финансовые и орга
низационные вопросы, а также были доложены результаты выборов должностных лиц. 
Генеральным секретарем МКПУ избран Р. Ноель, а президентом комиссии по примене
нию данных петрологии в геологии стал Я. Бостик (США). На заседаниях комиссий по 
общей петрографии углей (комиссия I), использованию данных петрологии углей в гео
логии (комиссия II) и использованию данных петрологии углей в промышленности (ко
миссия III) обсуждались в основном те же вопросы, которые более детально разобраны 
на следующей встрече в г. Остраве (ЧССР), состоявшейся с 14 по 26 апреля 1980 г. На 
заседаниях комиссий в г. Остраве присутствовало около 90 человек из 21 страны мира. 
От Советского Союза в работе комиссий приняли участие член-кор. АН СССР, зам. ди
ректора ГИН АН СССР Я. Я. Тимофеев, старший научный сотрудник ГИН АН СССР 
Л. И. Боголюбова и зав. лабораторией парагенетических связей каустобиолитов 
Я. Я. Гречишников.

I. Пленарное заседание 14 апреля было открыто президентом Международного ко
митета по петрологии углей Д. Г. Марчисоном (Англия). Приветствовал собравшихся 
членов комиссий генеральный директор Научно-исследовательского института топлива 
инженер Мацура (ЧССР). Генеральный секретарь Международного комитета по петро
логии углей Р. Ноель (Бельгия) доложил о результатах выборов должностных лиц. Да
лее было принято предложение о втором издании Международного словаря по петроло
гии углей, включающего приложения, опубликованные в 1971, 1976 гг,

II. На заседании комиссии по общей углепетрографии (президент М. Вольф, ФРГ) 
в основном обсуждался вопрос определения компонентов угля методом количественной 
диагностики. Это особенно важно, подчеркнули советские углепетрографы, при исследо
ваниях рассеянного органического вещества осадков для установления стадий катагене
за осадочных пород и палеотемператур. В этих случаях обнаруживаются трудности ви
зуальной диагностики частичек органического вещества по цвету, который обусловлива
ется как генезисом компонента, так и стадией его углефикации. Р. Маршалл (Англия) 
доложил результаты определения компонентов группы витринита и инертинита методом 
измерения отражательной способности, что было сделано в различных лабораториях 
мира на одинаковых образцах. Результаты подобных исследований по витриниту и рези
ниту карбоновых углей сообщил А. Смит (Англия). При сравнении результатов иссле
дований, полученных в различных лабораториях мира, выяснилась их некоторая разно
речивость, поэтому было решено продолжить исследования по разработке унифициро
ванного метода количественного определения компонентов углей с помощью измерения 
их отражательной способности. Разноречивость данных межлабораторных исследований 
по разграничению витринита и резинита советские углепетрографы объясняют частично 
наличием в карбоновых углях компонентов, возникших при гелефикации тканей споран
гиев. Такие компоненты, как показал анализ полученных данных, одними исследователя
ми отнесены к витринитам по структурным и морфологическим признакам, а другим* —
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к резиниту по их цвету. Для устранения различных толкований одного и того же факта 
советские углепетрографы предложили гелефицированные ткани спорангиев выделить- 
в особый компонент под названием спорангинит. На этом же заседании продолжалось 
обсуждение природы компонента сапропелевых углей — сапровитринита. Этот компо
нент в отличие от витринитов гумусовых углей не образует полос и характеризуется 
более темной окраской. Продолжительная дискуссия не выявила единого мнения в по
нимании природы этого компонента и целесообразности его выделения, поскольку во
прос о его генезисе остался еще открытым.

III. На заседании комиссии по применению данных петрологии углей в геологии 
(президент Б. А ль п е р н ,  Франция) продолжалось обсуждение классификации твердых 
нефтяных битумов и рассеянного органического вещества осадков. X. Я к о б  (ФРГ) сооб
щил результаты межлабораторных исследований двух образцов твердых нефтяных биту
мов методами измерения отражательной способности, флюоресценции (в водной иммер
сии или сухим объективом) и микрорастворимости в иммерсионном масле с тремя гра
дациями: не растворим, слабо растворим, сильно растворим. Эти межлабораторные ис
следования проводились с целью идентификации вида битумов и определения их места 
в классификации Абрахама, которая принята за основу. Анализ материалов показал 
почти полную сходимость результатов исследований в различных лабораториях мира. 
Один из этих битумов определен как эпи-, а второй — как мезо-импсанит. Сделан вы
вод о том, что все три метода очень эффективны для идентификации битумов и могут 
быть рекомендованы в качестве стандартных. Далее П. Р о б е р  (Франция) проиллюстри
ровал дисперсное сапропелевое вещество сланцев под люминесцентным микроскопом. 
Сапропелевая основная масса характеризуется красным свечением, что подтвердило не
обходимость выделения второго типа сапропелевого вещества в отличие от светящегося 
оранжевым и желтовато-зеленоватым тоном. Сапропелевое вещество с красной люмине
сценцией впервые было обнаружено советскими углепетрографами при изучении «черных 
сланцев» Атлантики и Тихого океана.

IV. На заседании комиссии по применению данных петрологии углей в промышлен
ности главное внимание было уделено обсуждению основных параметров проекта Меж
дународной промышленной классификации углей, которая должна быть представлена 
на заседание Экономического комитета Европы в г. Женеве. Б. А л ь п е р н  предложил сле
дующие параметры промышленной классификации углей: степень углефикации, петро
графический состав, отражающий фациальную принадлежность угля, теплотворную спо
собность для углей с выходом летучих веществ больше 33% и содержание водорода для 
углей с выходом летучих веществ <5%. Одновременно обсуждался вопрос разграниче
ния углей по величине отражательной способности. В результате дискуссии принято 
считать наиболее правильной границей между лигнитами и твердыми бурыми углями 
величину отражательной способности в масле 0,5%, между твердыми бурыми и камен
ными углями R =  0,6%, между каменными углями и антрацитами R=2,0%. М. Т. М а 
к о в с к а я  (ФРГ) критически оценила промышленную классификацию углей, разработан
ную в СССР И. В. Е рем и ны м , и промышленную классификацию, предложенную англий
скими углепетрографами. Результатом этого явился новый вариант Международной про
мышленной классификации углей, который обсуждался на предыдущих заседаниях ука
занной комиссии в 1973 и 1979 гг., а также дискутировался и в текущем году. В ходе 
рассмотрения различных классификаций не было выработано полного единства взглядов 
на принципы построения Международной промышленной классификации углей, однако 
поручено рабочей группе подготовить окончательный ее вариант к октябрю с. г. На засе
дании комиссии слушались доклады о прогнозе коксующейся способности углей по пет
рографическим признакам, а также демонстрировался новый микроскоп-фотометр с ис
пользованием компьютера.

V. На заключительном пленарном заседании комиссии подведены итоги работы, 
после чего было принято решение о проведении следующих заседаний комиссий Между
народного комитета по петрологии углей в апреле 1981 г. во Франции.

VI. Выводы. Констатируется успешное использование во многих странах мира угле
петрографических исследований при решении многих практических задач нефтяной и 
угольной геологии, а также коксовой промышленности. Это достигнуто благодаря раз
витию й внедрению в углепетрографию новых методов диагностики составных частей 
углей с помощью измерения величины их отражательной способности и эффекта флю
оресценции. В практике углепетрографических исследований все шире стали применять
ся автоматизированные методы, что ускоряет первичную обработку материала и делает 
ее более массовой. В настоящее время расширились объекты углепетрографических ис
следований, в арсенал которых включены не только уголь, но и битуминозные сланцы 
континентов и океанов. В дальнейшем необходимо эффективнее использовать встречи с 
учеными разных стран для обмена опытом как в выработке унифицированной термино
логии, так и методов исследования горючих ископаемых.

ГИН АН СССР, Поступила в редакцию
Москва 15. VI 1.1981
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НИКОЛАЙ БРОНИСЛАВОВИЧ В А С С О Е В И ч!

(30 марта 1902 г.— 24 ноября 1981 г.)

24 ноября 1981 г. скоропостижно скончался член-корреспондент АН СССР, заведую
щий кафедрой геологии и геохимии горючих ископаемых МГУ, профессор, доктор геолого- 
минералогических наук, член бюро Междуведомственного литологического комитета, 
-один из выдающихся советских литологов Николай Брониславович Вассоевич. Советская 
наука понесла невосполнимую утрату; память о нашем выдающемся современнике, его 
жизни и трудах на долгие годы сохранится в сердцах его товарищей, многих тысяч 
учеников и последователей.

Редколлегия 
Междуведомственный 
-литологический комитет

Кафедра геологии и геохимии 
горючих ископаемых МГУ 

Геологический институт АН СССР



ПАМ ЯТИ Н. Б. В А С СОЕВИЧА

Н. Б. Вассоевич родился 30 (17) марта 1902 г. в г. Ростове-на-Дону. После оконча
ния Ленинградского горного института (1924 г.) он с увлечением начал свои геологи
ческие исследования, успешно совмещая практические изыскания и научную работу. 
С первых же лет отчетливо выявился широкий круг его интересов, благодаря чему среди, 
печатных трудов Н. Б. Вассоевича — публикации по вопросам палеонтологии, стратигра
фии, литологии, тектоники, учения о формациях, геологии и геохимии нефти, палеогео
графии, региональной геологии, учения о биосфере, истории геологических наук, геоло
гической терминологии и т. п. Каждая из почти 500 его печатных работ всегда базиро
валась на тщательно проверенном фактическом материале и содержала много свежих*, 
подчас новаторских мыслей.

Полевые исследования Н. Б. Вассоевича, проходившие в различных районах Север
ного Кавказа, Закавказья, Ферганы, Арктики, о. Сахалина и других регионов нашей 
страны, были связаны с изучением самых различных осадочных пород, что способство
вало формированию у него ярко выраженного стремления к раскрытию закономерностей 
седиментационного процесса и литогенеза.

Им изучались проблемы слоистости, ритмичности осадочных образований, возникно
вения подводных оползней, разрабатывались методы исследования моласс, конгломера
тов и вопросы классификации текстурных знаков.

В процессе своих исследований на юго-восточном Кавказе и в Кахетии Н. Б. Вас
соевич уделял значительное внимание вопросам структурно-фациального районирова
ния, оказавшегося в дальнейшем перспективным при изучении крупных литологических 
комплексов и целых осадочных бассейнов.

Исключительное значение приобрел многолетний труд Н. Б. Вассоевича,) посвящен
ный природе флиша. Он впервые показал, что эти своеобразные осадочные толщи от
нюдь не являются случайным сочетанием слойков различного состава, а их цикличе
ское чередование подчинено вполне определенной последовательности. Монографиче
ское исследование «Флиш», опубликованное в виде двух книг, вышедших в переводе 
также и в ряде зарубежных стран, способствовало выявлению целого ряда особенностей, 
характерных для циклического седиментационного процесса. Исходя из установленной 
закономерности чередования пород, Н. Б. Вассоевич разработал метод стратиграфиче
ского расчленения этих своеобразных образований, а также оригинальную методику де
тального послойного сопоставления (коннексии) разрезов, расположенных на значитель
ном удалении один от другого. Эти приемы были успешно использованы Николаем 
Брониславовичем при изучении Новороссийского месторождения цементного сырья, при
уроченного к флишу.

Своими исследованиями Н. Б. Вассоевич доказал правомерность выделения флиша 
в самостоятельную литологическую формацию, или, по предложенной им терминологии, 
геогенерацию. Его работы по флишу и молассам, выполненные в период 1935—1940 и 
1945—1952 гг., стали прекрасном образцом применения формационного анализа.

Почти шесть десятилетий творческой деятельности Николая Брониславовича были 
теснейшим образом связаны с изучением нефтегазоносных областей; его исследования 
явились крупнейшим вкладом в нефтяную литологию и геохимию каустобиолитов. Це
лый ряд работ Н. Б. Вассоевича посвящен проблеме нефтематеринских свит и их диаг
ностике. Развивая вопросы, связанные с катагенетическими преобразованиями захоро
ненного органического вещества, Н. Б. Вассоевич ввел понятие о «микронефти» — суб
станции, первоначально рассеянной в толще осадочных пород, а затем постепенно обра
зующей скопления и, наконец, крупные залежи в пористых коллекторах. Выдающимся 
научным открытием была разработка понятий о главной фазе и главной зоне нефтеоб- 
разования. Первые же публикации Н. Б. Вассоевича по этому вопросу, появившиеся в 
1967—1970 гг., получили широкий резонанс в мировой печати, и в наши дни ни одна 
научная работа по проблемам генезиса нефти не обходится без упоминания этих двух 
важнейших элементов процесса образования нефти.

Крупным вкладом Н. Б. Вассоевича в нефтяную геологию явилась дальнейшая 
углубленная разработка идеи И. О. Брода о нефтегазоносности бассейнов, выполненных 
осадочными породами. К этой проблеме Н. Б. Вассоевич совместно с сотрудниками воз
главлявшейся им кафедры геологии и геохимии горючих ископаемых МГУ подошел с 
широких позиций фациально-литологического анализа, придавая при этом большое зна
чение истории формирования всего комплекса осадочных образований, слагающих бас
сейн, детальному изучению геохимической характеристики рассеянного в них органиче
ского вещества, определению его нефтегазоматеринского потенциала и условиям его 
реализации в процессе катагенетических преобразований.

Имея в виду широко распространенное явление, когда различные исследователи 
неверно понимают друг друга из-за расхождения в применяемой ими терминологии, 
Н. Б. Вассоевич с исключительным вниманием относился к определению понятий и уточ
нению терминов, добиваясь такой филологической четкости, которая исключила бы 
противоречивые трактовки. Его понятийно-терминологические работы пользуются самой 
широкой известностью, причем предложенная им терминклатура для шкалы катагенеза 
и стадий нефтегазообразования принята всеми геологами-нефтяниками СССР.

Показательным примером настойчивого стремления Николая Брониславовича к 
предельной четкости научных формулировок является само наименование современной 
теории генезиса нефти. Он назвал ее осадочно-миграционной с тем, чтобы исключить 
возможность неоднозначной трактовки, которая имеет место в том случае, когда при
меняют выражение «органическое происхождение нефти».

Многие труды Н. Б. Вассоевича посвящены важнейшим вопросам нефтяной литоло-
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тии и геохимии; им исследована роль глин в процессах нефтеобразования, разработаны 
литолого-геохимичеокие критерии нефтегазоносности глубоких горизонтов в бассейнах 
разного типа, сформулированы критерии оценки нефтематеринского потенциала пород 
и т. д.

Справедливо придавая исключительно большое теоретическое и прикладное значе
ние проблеме, связанной с ролью органического вещества в современных и ископаемых 
осадках, Н. Б. Вассоевич организовал серию всесоюзных семинаров по этой теме, а так
же семинары, посвященные вопросам нефтегазоносности осадочных бассейнов. Такие 
форумы (общее число которых превысило 10) привлекали многие сотни литологов и 
нефтяников, способствуя повышению их квалификации и широкому распространению 
новейших достижений теоретической геологии.

Николай Брониславович Вассоевич был исключительно трудолюбивым и работо
способным. Для него не было ни выходных дней, ни праздников, и работал он по многу 
часов в сутки. Его отличали благожелательное отношение к молодым ученым и исклю
чительная требовательность к самому себе. Он всегда был честен и прямолинеен в науч
ных спорах, самоотверженно боролся с любыми искажениями фактов и никогда не шел 
на компромиссы со сторонниками идей и взглядов, основанных на конъюнктурных со
ображениях. Находясь около 20 лет на посту заведующего кафедрой геологии и геохи
мии горючих ископаемых Московского государственного университета, Н. Б. Вассоевич 
подготовил несколько тысяч геологов-нефтяников, среди которых много крупных спе
циалистов в области нефтяной литологии и геологии; его учеников и последователей 
можно встретить не только в любом уголке Советского Союза, но и буквально по всему 
миру. Он состоял членом редколлегий двух международных и целого ряда советских 
журналов, а также являлся почетным членом Польского геологического общества. В ка
честве члена-корреспондента АН СССР Н. Б. Вассоевич с большой энергией участво
вал в деятельности различных научных советов и комиссий, связанных с разработкой 
учения о горючих полезных ископаемых, посвященных процессам литогенеза, учению о 
биосфере и вопросам научной терминологии. В течение многих лет он являлся членом 
Комитета по Ленинским и Государственным премиям при Совете Министров СССР.

Находясь в течение последних трех недель в больнице, он напряженно работал до 
самого последнего часа; ровно за 4 месяца до восьмидесятилетия неожиданно оборва
лась его плодотворная жизнь.

Многочисленные друзья и товарищи по работе, ученики и последователи Николая 
Брониславовича глубоко скорбят в связи с понесенной тяжелой утратой и навсегда со
хранят в своей памяти светлый образ выдающегося ученого.
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Цена 1 р. 80 к.
Индекс 70493

В МАГАЗИНАХ «АКАДЕМКНИГА»

и м е ю т с я  в п р о д а ж е :
МИНЕРАЛОГИЯ И ГЕОХИМИЧЕСКИЕ УСЛОВИЯ ФОРМИРОВАНИЯ 

КОР ВЫВЕТРИВАНИЯ. 1975. 110 с. 72 к.
Сборник посвящен минералогии и физико-химическим условиям формирования 

глинистых минералов в различных профилях выветривания. Дается детальная характе
ристика продуктов гипергенного преобразования кристаллических и терригенно-эффу- 
зивных пород в Тункинской впадине, рассматривается состав и строение коры вывет
ривания на траппах, подробно освещаются вопросы минералогии глинистых ассоциа
ций в четвертичных отложениях района Усть-Илимского водохранилища.

Книга рассчитана на литологов и минералогов.

РАДИОАКТИВНЫЕ ЭЛЕМЕНТЫ В ГОРНЫХ ПОРОДАХ.
Материалы Первого всесоюзного радиогеохимического 

совещания (15— 19 мая 1972 г.г Новосибирск).
1975. 295 с. 2 р. 93 к.

В работе отражены основные проблемы геохимии радиоактивных элементов в про
цессах эволюции земной коры. Приведены новые сведения о распределении и пове
дении этих элементов в процессах образования осадочных магматических и метамор
фических горных пород. Описаны современные методы определения содержания про
странственного распределения и форм нахождения урана и тория в различных геоло
гических объектах.

Сборник представляет интерес для геологов, литологов, петрологов, геохимиков.

Заказы просим направлять по одному из перечисленных адресов магазинов «Кни
га — почтой» «Академкнига»:

480091 Алма-Ата, 91, у л. Фурманова, 91/97; 370005 Баку, 5, у л. Джапаридзе, 13; 
320093 Днепропетровск, проспект Ю. Гагарина, 24; 734001 Душанбе, проспект Ленина, 
95; 252030 Киев, у л. Пирогова, 4; 277012 Кишинев, проспект Ленина, 148; 443002 Куй
бышев, проспект Ленина, 2; 197345 Ленинград, Петрозаводская у л., 7; 220012 Минск, 
Ленинский проспект, 72; 117192 Москва, В-192, Мичуринский проспект, 12; 630090 Но
восибирск, Академгородок, Морской проспект, 22; 620151 Свердловск, ул. Мамина- 
Сибиряка, 137; 700187 Ташкент, ул. Дружбы народов, 6; 450059 Уфа, 59, ул. Р. Зорге, 10; 
720001 Фрунзе, бульвар Дзержинского, 42; 310078 Харьков, у л. Чернышевского, 87.
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