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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
№ 3, 1988

УДК 551.577:553.493(265/266)

РЕДКОЗЕМЕЛЬНЫЕ ЭЛЕМЕНТЫ И ЛИТОЛОГО-ФАЦИАЛЬНАЯ 
ЗОНАЛЬНОСТЬ ОКЕАНСКИХ ОСАДКОВ 
(ТРАНСТИХООКЕАНСКИЙ ПРОФИЛЬ).

СООБЩЕНИЕ 1. ЗОНАЛЬНОСТЬ РАСПРЕДЕЛЕНИЯ 
РЕДКОЗЕМЕЛЬНЫХ ЭЛЕМЕНТОВ В ОСАДКАХ

БОЙКО Т. Ф., ЛИСИЦЫНА И. А., БУТУЗОВА Г. Ю.

В статье рассмотрены влияние континентальных и островных источ
ников сноса осадочного материала на распределение редкоземельных эле
ментов в донных илах транстихоокеанского профиля (Япония — Мексика) 
и тенденции изменения содержания и состава лантаноидов при движении 
к пелагиали океана. Показана зональность распределения редкоземельных 
элементов, являющаяся отражением литолого-фациальной зональности 
океанских осадков.

В последней по времени сводной работе, затрагивающей проблемы 
геохимии лантаноидов и иттрия в океане, А. Дж. Флит и С. Хэмфрис 
[13, 14] справедливо отмечают противоречивость многих имеющихся 
данных по распределению этих элементов в различных океанских средах 
и необходимость дальнейших исследований для воссоздания истинной 
картины. В литературе обсуждается, в частности, источник редкоземель
ных элементов (РЗЭ) и иттрия в водах и осадках океана, роль биогенно
го, гидрогенного, гидротермального и литогенного материала в извлече
нии их из океанской воды и снабжении ими донных илов, направленность 
фракционирования лантаноидов в океане, зональность в распределении 
РЗЭ и Y в осадках, индикаторные возможности лантаноидов в связи с 
проблемами генезиса океанских илов, роль гальмиролитических процес
сов в формировании состава РЗЭ океанской воды и влияние продуктов 
гальмиролиза на состав лантаноидов донных осадков и т. д. Библиогра
фия основной литературы, посвященной этой тематике, приведена в ра

ботах  [13, 14].
При литолого-минералогическом и геохимическом изучении осадков 

на транстихоокеанском профиле от побережья Японии до берегов Мек
сики (46-й рейс НИС «Витязь» и 9-й рейс НИС «Дм. Менделеев») авто
рами было уделено внимание РЗЭ и Y. Небольшая часть полученных 
результатов в самой общей форме опубликована в работе [2]. Целесооб
разность более подробного рассмотрения имеющегося фактического ма
териала, выполненного в данной работе, диктовалась дискуссионностью 
многих вопросов, касающихся распределения РЗЭ и Y в океане.

Профиль и положение на нем станций показаны на фиг. 1. Координа
ты станций и подробное литолого-минералогическое и геохимическое 
описание донных илов приведены в работах [4, 6].

В направлении от берегов континентов к глубоководным впадинам 
океана изучавшийся профиль протяженностью более 12 000 км последо
вательно пересекает практически все главные тектонические структуры 
дна северной половины Тихого океана, выраженные в рельефе, что дало 
возможность рассмотреть различные осадки, связанные с особенностями 
тектоники и морфологии дна. В результате детального изучения их веще
ственного состава выделено несколько литолого-фациальных разновид
ностей донных илов, типичных для океанского седиментогенеза [6]. При
брежные грубозернистые вулканотерригенные и биогенно-терригенные 
осадки шельфа и континентального склона (зона I) сменяются гемипела- 
гическими глинистыми слабокремнистыми и слабоизвестковистыми ила
ми дна глубоководных желобов и окраин ложа океана (зона II), а да
лее — пелагическими глинами переходного типа периферии глубоковод
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ных океанских впадин (зона 
III) и затем — пелагическими 
красными глинами с вулкани
ческим пеплом (зона IVA) и с 
цеолитами (зона IVB) основ
ной площади океанских котло
вин. В центральной части океа
на эта последовательность ос
ложняется наложением на 
общий фон пелагических глин 
гравийно-песчано-глинистых и 
карбонатных отложений обла
сти подводных вулканических 
гор Мид Пасифик (зона V) и 
биогенно-терригенных осадков, 
содержащих примесь вулкано- 
кластического материала, рай
она Гавайских островов (зона 
VI). Зона VI является естест
венным рубежом, отделяющим 
западную часть профиля от во
сточной.

Литолого-минералогическое 
цзучение донных илов на про
филе, выявившее закономер
ную смену типов осадков, об
разующих генетический ряд от 
берегов к пелагиали, позволило 
предположить, что ведущая 
роль в их образовании принад
лежит биогенно - терригенной 
седиментации [6]. Об этом сви
детельствует отчетливая связь 
с береговыми источниками сно
са как обломочного, так и тон
кодисперсного материала, по
степенное его изменение в на
правлении к центральной обла
сти океана, сокращение роли 
биогенных компонентов и со
путствующее этим явлениям 
уменьшение скоростей осадко- 
накопления. В пелагической 
зоне океана на фоне ослаблен
ного поступления терригенного 
и пеплового материалов с кон
тинентов (главным образом эо
ловым путем) существует вто
рой, внутренний, источник, ко
торым являются базальтовые 
породы поднятий: островов и 
подводных гор, а также пеплы 
базальтового состава остров
ных вулканов. Но влияние 
внутреннего источника носит 
лишь локальный характер. Для 
пелагического седиментогенеза 
в связи с крайне малыми ско-

Фиг. 1. Транстихоокеанский профиль. 
Точками показаны станции; I — 

VI — литолого-фациальные зоны



ростями осадконакопления большое значение приобретает гидрогенная 
фаза, образующаяся при значительном участии биоса. В донных илах 
восточной части профиля были обнаружены минералого-геохимические 
проявления эксгалятивного вулканизма. Они приурочены к осадкам 
ст. 653,675,655 и др., находящихся на пересечении профилем зоны транс
формного разлома Кларион (см. фиг. 1). Предположительно возраст 
эксгаляций относится к концу плиоцена — началу плейстоцена [6]. В по
верхностном слое осадков на этих станциях влияние эксгаляций ощуща
ется слабее и выражается главным образом в обогащенности его под
вижными формами Мп и Fe.

Материалом для настоящей работы послужили: пробы из поверхност
ного слоя (0—5 см) илов, поднятые грунтовыми трубками и дночерпате- 
лями на 60 станциях, 51 проба гранулометрических фракций (<0,001; 
0,001 —0,01; 0,01—0,1 мм), а также отдельные минералы, вулканический 
пепел, биогенный детрит и т. п. Анализировавшиеся пробы находились 
в воздушно-сухом состоянии. Пробы разделяли на гранулометрические 
классы методом отстаивания в банках. Мономинеральные фракции вы
деляли с помощью отмывки, расситовки, разделения по удельному весу 
и магнитным свойствам с дочисткой материала под бинокуляром. Выде
ление из донных илов глинистых минералов в чистом виде, без наруше
ния сорбированного на них комплекса элементов и целостности самих 
минералов, связано с большими методическими трудностями. Поэтому 
анализируют пробы, которые содержат кроме глинистых минералов и 
другие компоненты, в том числе и гидрогенные фазы осадков. Глинистые 
фракции на профиле представляют собой смесь нескольких минераль
ных видов с преобладанием гидрослюд или монтмориллонита. Видовой 
их состав определяли по методике, предложенной П. Е. Бискайе [9]. 
Субколлоидным фракциям (<С0,001 мм), содержащим 60% и более оп
ределенного глинистого минерала, присваивалось соответствующее на
звание: «монтмориллонитовая», «гидрослюдистая» и т. д.

Содержание РЗЭ в пробах выявляли с помощью инструментального 
нейтронно-активационного анализа. Получены данные по шести ланта
ноидам: La, Се, Sm, Eu, Yb, Lu. Точность определений составляет 10— 
15%. На Y пробы анализировали рентгеноспектральным методом при 
величине аналитической ошибки ~20% . Все определения выполнены в 
лабораториях ИМГРЭ. При графическом изображении составов РЗЭ 

% применялся метод нормирования по среднему составу лантаноидов гли
нистых сланцев [16]. Нормированные значения РЗЭ использованы так
же в таблицах при определении величин отношения сумм некоторых 
РЗЭ. Для биогенно-терригенных осадков литолого-фациальных зон V 
и VI, обогащенных СаС03, в целях более наглядного сопоставления ана
литических данных применялся пересчет на бескарбонатное вещество 
(эти случаи оговорены в тексте и таблицах).

Корреляционные связи элементов в донных илах выявлялись на ос
нове расчета рангового коэффициента корреляции Спирмена и методом 
«дробового выстрела», описанных в [7], а также графическим методом.

Содержание лантаноидов и Y в поверхностном слое осадков индиви
дуальных станций приведено в табл. 1. Средние содержания этих эле
ментов по каждой литолого-фациальной зоне совместно с данными по Р 
и реакционноспособным формам Fe и Мп, подсчитанными по материа
лам, опубликованным в работах [4, 6], приведены в табл. 2.

Влияние континентальных и островных источников сноса на распре
деление РЗЭ в осадках. Графические изображения средних составов 
РЗЭ (фиг. 2), построенные по данным табл. 2 и литературным материа
лам, свидетельствуют прежде всего о том, что донные илы (по крайней 
мере прибрежных зон океана) наследуют ряд существенных особенно
стей состава РЗЭ и уровень их содержания в денудируемых породах 
прилегающих областей континентов и островов. Так, для восточной ча
сти профиля (см. фиг. 2, б) наблюдается близость значений этих пара
метров у прибрежных вулканотерригенных (зона I), а также гемипела- 
гических осадков (зона II), с одной стороны, и у гранодиоритов Южной
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Таблица 1

Содержание РЗЭ в донных осадках транстихоокеанского профиля, г/т

Зона
Номер

станции La Се Sm Ей Yb Lu Y

I 6158 15,5 27,1 2,9 0,73 1,8 0,38
6159 12,0 21,4 2,7 0,63 1,4 0,36 25
6160 15,7 29,1 2,9 0,84 1,78 0,35 30
6161 15,3 25,0 2,5 0,54 1,44 0,38 30

II 6162 _ __ _ _ _ _ 32
6163 18 34 3,1 0,84 1,9 0,4 25
6164 17,5 35 3,7 0,90 2,3 0,4 23
6165 17 31 3,5 . 0,89 2,3 0,42 24

III
45 6184 17 35 4,1 0,86 1,9 0,35 __’tr
О 6171 22 48 4,5 1,20 3,0 0,44 32Онс 6183 27 55 4,6 1,35 2,6 0,50 —
а31 6181 — — — — — 24

IVA
3ас 6172 29 61 4,5 1,2 3,0 0,44 50
сс; 6180 42 92 8,25 2,16 4,05 0,77 —

IVBx с 6175 40 70 6,5 1,7 1,9 0,35 40XКС 6176 87 172 20,6 5,8 11,0 1,70 160а
сс 6177 — — — — — — 100

V
СО 611 54 (82) 93 (142) 12,6(19,2) 4,1 (6,3) 6,5 (9,9) 0,97(1,48) 96 (147)

612 147 308 37 И 13,6 2,1 320
613 39 (84) 53 (115) 9,5(20,6) 2,8(6) 4,6 (10) 0,7(1,52) 72 (156)

IVB2 615 47 93 12 3,1 5,1 0,75 64
616 52 79 14 3,3 5,3 0,85 70
617 46 89 12 3,2 5,3 0,88 64
619 41 78 10 3,0 4,3 0,60 50
620 51 90 15 3,2 5,8 1,00 80
621 41 77 10 3,0 4,5 0,55 65
623 44 87 И 3,0 4,8 0,65 80
626 42 89 12 3,0 4,9 0,70 88

627 18 43 5,7 1,9 2,2 0,35 50е=Сси 628 19 (42) 30 (66) 4,7(10,3) 1,6 (3,5) 2 (4,4) 0,35 (0,8) 30 (67)сси 629 14 (39) 24 (67) 3,4 (9,5) 0,9 (2,5) 2,2 (6,1) 0,26(0,73) 16 (45)

CU

СО 681 24 44 7,9 2,5 2,5 0,8 40

Осо
К 632 29 57 8 2,9 3,3 0,52 46

VI
си* 633 17 (36) 36 (75) 5,6(11,7) 1,5(3,1) 1,6 (3,3) 0,26(0,54) 16 (33)V 1 о 634 32 61 9,4 2,6 3,2 0,48 46сиCQ 635 15 (31,5) 31 (65) 3,6 (7,5) 0,8 (1,7) 1,7 (3,6) 0,26(0,54) 24 (50)сии 636 24 48 5,7 2,9 3,3 0,35(0,52) 24

о 637 15 (25) 36 (61) 4,5 (7,6) 1,7 (2,9) 1,1 (1,9) 0,26(0,44) 34 (56)
ао 638 16 (24) 31 (51) 5,3 (8,0) 1,7 (2,5) 2,1 (3,1) 0,35(0,52) 16 (24)
<8 686 24 40 4,7 2,7 3,2 0,6 24

641 19 48 5,5 1,9 2,7 0,35 16
678 23 43 6,4 2,3 3,2 0,62 40
677 30 49 7,9 2,0 3,2 0,52 46

651 90
631 42 81 9 3,0 5,0 0,76 48

IVB 643 46 97 12 3,3 5,0 0,70 72
645 51 99 11,6 2,8 5,3 0,90 104
647 43 86 9 3,1 5,0 0,80 64
649 44 82 9,4 2,8 5,4 0,84 64
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Таблица 1 (окончание)

Зона Номер
станции La Се Sm Ей Yb Lu Y

IVA К 653 70 121 13,6 4,5 7,5 1,3 96
5 675 59 97 16 4,3 6,7 1,1 112

III Е 655 45 89 10,4 3,0 5,1 0,97 88
сЗя 674 43 83 9,6 3,0 4,8 0,94 86
К
§

673 41 65 9,1 2,4 4,6 0,88 56

II •=:од 672 22 46 4,5 1,2 1,6 0,36 32
К 671 22 35 4,5 1,1 2,6 0,44 28сзXз* 657 26 45 4,8 1,3 2,8 0,4 48

I 2о 670 22 37 4,7 0,95 2,6 0,46 29о
СО 669 24 39 4,7 0,9 2,4 0,44 50

668 27,8 48 4,9 1,1 3,1 0,54 34
Лримечанивф Цифры в скобках — содержание элементов в пересчете на бескарбонатное вещество.

Таблица 2
Средние содержания элементов в поверхностном слое осадков тихоокеанского 

профиля по литолого-фациальным зонам

Элемент
Западная часть профиля

I II III IVA IVBt V IVB*

La 14,6 17,5 22 35,5 63,5 81 (104) 45
Се 25,6 33 46 76,5 121 151,3(188) 85,2
Sm 2,75 3,4 4,4 6,4 13,5 19,7(25,6) 12
Eu 0,68 0,87 1,14 1,68 3,75 6,0 (7,8) 3,1
Yb 1,6 2,1 2.5

0)43
3,52 6,4 8,2(11,2) 5,0

Lu 0,37 0,4 0,60 1 , 0 1,26 (1,7) . 0,75
2TR 45,6 57,3 76,5 124,2 209,1 266,4(338) 151,0
Y 28,3 26 28 50 100 163 (208) 70
P 0,06 0,05 0,06 0,06 0,22 0,24 (0,37) 0,14
Mn * — 0,22 0,30 0,38 0,36 0,38(0,45) 0,36
Fe* — 0,39 0,48 0,47 0,46 0,37 (0,45) 0,54

Элемент
Г авайские 

острова Восточная часта профиля

VI IVB IVA Ш II I

La 21 (29) 45 64,5 43 23,3 24,6
Ce 39 (55) 89 109 79 42 40,4
Sm 5,7 (7,9) 10,2 14,8 9,7 4,6 4,76
Eu 1,9 (2,5) 3 4,4 2,8 1,2 0,98
Yb 2,4 (3,4) 5,1 7,1 4,8 2,3 2,7
Lu 0,44 (0,60) 0,80 1,2 0,93 0,40 0,48
2TP 70,4 (98,5) 153,1 201,0 140,2 73,8 73,9
Y 32 (43,5) 73 104 77 36 38
P 0,10 (0,14) 0,13 0,16 0,15 0,10 0,15
Mn* 0,17(0,18) 0,50 0,69 1,43 1,41 0,004
Fe* 0,74 (0,79) 0,49 0,54 0,88 0,61 0,16

Примечание. 1. Цифры в скобках — содержание элементов в пересчете на '^бескарбонатное вещество. 
2 . Содержание РЗЭ и Y приведено в г/т, остальных элементов — в %.

* Содержание реакционноспособных форм Fe и Мп, извлекаемых из проб двукратным применением 
®ытяжки Р. Честера и М. Хьчэджеса [12] (па данным, приведенным в работе [4]).

Калифорнии [8], а также вулканических лав, стекла и пемзы дацитового 
состава района Калифорнийского залива [ 11 ] —с другой. Этот факт 
хорошо согласуется с выводом, сделанным по результатам литолого-ми- 
нералогического изучения донных илов указанного участка профиля, 
о значительном вкладе интрузивных и эффузивных пород Калифорнии 
м. Мексики в поставку осадочного материала в океан [6].
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Фиг. 2. Эволюция содержания 
и состава РЗЭ в осадках от 
периферии к центру океана 
(а — западная часть профиля, 
б — восточная) I—VI — лито- 
лого-фациальные зоны (зона 
IVB западной части профиля 
включает данные по IVBi и 
IVB2; по зоне V и VI, как и 
по другим зонам, содержание 
РЗЭ дается на натуральный 
осадок); 1 — поверхностный 
осадок ст. 6176; 2 — андезит- 
дациты о-ва Хоккайдо по 27 
пробам [15]; 3 — лава, вулка
ническое стекло, пемза даци- 
тового состава (Калифорния) 
[11]; 4 — гранодиориты Юж
ной Калифорнии [8]; 5 — ба
зальты шести гавайских вул

канов по 40 пробам [10]



Состав РЗЭ в осадках различных литолого-фациальных зон в целом по 
тихоокеанскому профилю

Таблица 3

Зона, станция 2РЗЭ,
г/т Y, г/т

La+Ce Sm +Eu Y b+Lu
Y, % от 
ZP334-Y

% от 2Р ЗЭ

I 59,75 33 88,03 7,66 4,31 35,5
II 65,53 31 88,36 7,67 3,97 32,1

III 108,35 52,5 87,68 8,32 4,00 32,6
IVA 162,60 77 87,79 8,39 3,82 32.1
IVB 171,10 80 87,43 8,86 3,71 3L8
V 266,46 163 86,81 9,64 3,55 37,9

VI 70,44 32 85,18 10,79 4,03 31,2
IVB (ст. 6176) 298,1 160 86,88 8,85 4,26 34,9
IVA (ст. 675) 184 112 84,75 11,02 4,23 . 37,8

Повышенная роль промежуточных лантаноидов, особенно Ей, в со
ставе РЗЭ базальтов Гавайских вулканов при сравнительно низком 
содержании суммы РЗЭ [10] характерна и для биогенно-терригенных 
донных илов зоны VI (см. фиг. 2, б), поддерживая представления, разви
ваемые в предыдущих исследованиях, об обогащенности этих осадков 
материалом разрушения гавайских островных базальтов и пеплом га
вайских вулканов [6]. На фиг. 2, а видна также близость уровней содер
жания и составов РЗЭ пелагических глин переходного типа зоны III за
падной части профиля и вулканических пород андезит-риолитовой серии 
Японии [15], что вполне соответствует выводам о значительной роли 
вулканических пеплов подобного состава в донных илах этой зоны [6]. 
Необходимо также отметить, что такая специфика состава лантаноидов 
прибрежных осадков, как дефицит Се относительно La, приобретенная 
ими от денудируемых пород суши, постепенно утрачивается по мере дви
жения к центру океана. Но она' прослеживается иногда в донных илах 
вплоть до зоны пелагических глин с цеолитами (IVB), что видно, в ча
стности, на примере восточной части профиля (см. фиг. 2,6). Это позво
ляет предполагать, что Се-аномалия в глубоководных осадках может 
иметь отчасти унаследованный характер и что величина La/Ce в них, 
Ьчевидно, зависит от их аллотигенной составляющей, а не только опре
деляется соотношением аутигенных фаз донных илов [5].

Таким образом, приведенные выше материалы хорошо согласуются 
с представлениями о наследовании прибрежными осадками состава 
РЗЭ континентальных и островных источников сноса. Но обогащенность 
легкими и промежуточными лантаноидами, отмечаемая в работе [1], 
не является их обязательным атрибутом, что хорошо видно из фиг. 2. 
В каждом конкретном случае состав РЗЭ прибрежных илов будет, не
сомненно, соответствовать составу лантаноидов преобладающего источ
ника осадочного материала для океана в данном районе или суммарно
му составу РЗЭ нескольких источников, если их вклад в поставку мате
риала близок.

Тенденции изменения состава РЗЭ при движении к пелагиали океа
на. Общие тенденции изменения уровня содержания РЗЭ и Y и состава 
лантаноидов в осадках при движении от берега к пелагическим областям 
океана для западной и восточной частей и в целом для профиля видны 
из данных, приведенных в табл. 2—4 и* фиг. 2. На фоне увеличения со
держания в донных илах всех РЗЭ и Y отчетливо проявляется опережа
ющий рост значения промежуточных РЗЭ (ПРЗЭ): Sm и Ей (см. табл. 3 
и фиг. 2). Из данных табл. 4 видно, что к ПРЗЭ примыкает и Се. В ре
зультате за счет более интенсивного роста содержания Sm, Ей, Се их 
роль (в %) в составе РЗЭ пелагических глин по сравнению с прибреж
ными осадками увеличивается при некотором снижении значения La, 
Yb, Lu, а также Y (см. табл. 4). Это находит отражение и в величинах 
отношений нормированных значений содержания легких, промежутоЧ'



Средние содержания РЗЭ и Y в прибрежных (зоны I) и пелагических 
(зоны IVB) осадках в целом по профилю; отношение нормированных 

содержаний элементов

Таблица 4

Зона La Се Sm Ей Yb Lu 2TR Y La+Ce La-f-Ce Sm -fEu La/CeYb+Lu Sm +Eu Y b+Lu

I 19,60 33,0 3,75 0,83 2,15 0,425 59,75 33 0.67 0,87 0,77 0,59
32,80 55,23 6,27 1,39 3,60 0,71 100 35,57

IVB 51,2 98,4 11,9 3,25 5,5 0,85 171,1 80 0,82 0 , 6 8 1 , 2 0 0,52
29,92 57,51 6,96 1,90 3,21 0,5 100 31,8
2,61 2,98 3,17 3,91 2,56 2,0 2,86 2,42

Примечание. 1. В числителе приведены абсолютные содержания, г/т; в знаменателе — относительные, 
% (для РЗЭ в % от суммы шести лантаноидов, для Y в % от 2Р З Э  +Y)* 2 , Кк приведен для лантанои
дов в пелагических глинах, 3. La/Ce — отношение ненормированных содержаний.

ных и тяжелых лантаноидов в мелководных и пелагических донных илах. 
Преимущественное увеличение содержания Sm, Ей и Се по сравнению 
с другими РЗЭ в глубоководных осадках наблюдается и при сравнении 
коэффициентов концентрации (Кк) лантаноидов в пелагических глинах. 
По величине Кк РЗЭ и Y выстраиваются в следующий ряд: E u > S m >  
> C e > L a > Y b > y > L u  (см. табл. 4). *

Таким образом, данные, полученные на реальном профиле через оке
ан, не подтверждают представления о зональности распределения РЗЭ 
в его осадках, изложенные в работе [1]. Так, например, не наблюдаются 
в целом обогащенность пелагических глин (по сравнению с прибреж
ными донными илами) тяжелыми РЗЭ (ТРЗЭ) и увеличивающийся де
фицит Се в составе лантаноидов осадков при движении к центру океана. 
Последнее обстоятельство отмечалось нами ранее в работе [2]. Схема 
зональности на профиле, как показано выше, выглядит прямо противо
положной.

Своеобразие осадков зон подводных гор Мид Пасифик и Гавайского 
архипелага, находящихся в центральной части океана, среди области 
развития пелагических глин, сказывается как в уровне содержания, так 
и в особенностях состава лантаноидов этих донных илов. Песчано-кар
бонатные и глинистые осадки зоны V характеризуются максимальными 
для профиля средними содержаниями РЗЭ и Y, более скромной ролью 
Се и несколько повышенной долей промежуточных лантаноидов, а также 
Y в составе РЗЭ по сравнению с окружающими эту зону пелагическими 
глинами (см. табл. 2 и 3). Одновременно осадки зоны V являются и наи
более обогащенными Р (см. табл. 2). В то же время донные илы Гавай
ской зоны (VI) обеднены РЗЭ и Y относительно пелагических глин (см. 
табл. 2). В составе лантаноидов этих осадков роль Y и легких РЗЭ 
(ЛРЗЭ) падает до минимального уровня, отмечаемого на профиле 
(главным образом за счет La), а доля ПРЗЭ и ТРЗЭ повышается по 
сравнению с пелагическими глинами. При этом для ПРЗЭ ее величина 
достигает максимального уровня, наблюдаемого в изучавшихся донных 
илах океана (см. табл.. 3). Как уже отмечалось ранее, осадки зоны VI 
в значительной степени формируются за счет продуктов разрушения 
островных базальтов и пеплов гавайских вулканов, которые имеют имен
но такое соотношение РЗЭ (см. фиг. 2, б).

Описанная выше схема изменения состава лантаноидов в донных 
илах на тихоокеанском профиле основывалась на анализе средних зна
чений, характеризовавших определенные литолого-фациальные зоны. 
Если же рассматривать данные по каждой изучавшейся станции, то 
вскрывается более сложная картина. Наиболее существенной ее деталью 
является некоторое обогащение состава РЗЭ пелагических осадков на 
ряде станций Y и ТРЗЭ. Так, например, уже отмечавшаяся в литературе 
повышенная роль Y в составе лантаноидов донных илов ст. 6176 из зоны
1.0



Таблица 5
Коэффициенты корреляции г элементов в осадках в целом по профилю

Элементы грасч гД°п

Р — 2 РЗЭ * 0,81 0,54
Р  — 2 РЗЭ 0,40 0,33
Р  — Y* 0,85 0,54
Р — Y 0,5 0,4
М"вал- 2  РЗЭ 0,49 0,27
М Преак-2 ? 3 3 * 0,44 0,56
Мпреак- 2 Р З Э 0,40 0,40
Мпвал — Y 0,51 0,30
MnpeaK- Y * 0,57 0,56
MnpeaK- Y 0,6 0,42
P e l  - 2  РЗЭ 0,26 0,26
Ререак Y РЗЭ * 0,25 0,56

Элементы

Ререак-2РЭЭ
FeBM~Y
^^еак Y *
Fe _Yr  среак 1
A1 — 2 РЗЭ 
Sc — 2 РЗЭ 
Sc — Y 
Hf — 2 РЗЭ 
Та — 2 РЗЭ 
Сорг- 2 Р З Э
Сорг- Y
CaC03 +  5102(аморф) — 

— РЗЭ*

грасч гД°п

0,05 0,41
0,21 0,32
0,25 0,56
0,06 0,43
0,24 0,27
0,25 0,27
0,1 0,26
0,1 0,27
0,27 0,33

—0,51 0,27
—0,58 0,32
—0,3 0,59

* Соотношение средних содержаний элементов по литолого-фациальным зонам (в остальных случаях 
взаимосвязь выявлялась при сравнении содержаний по индивидуальным станциям).

1УБ4 западной части профиля (см. табл. 3) связывается с наличием в 
осадках значительного количества костного фосфата [3]. Обогащенность 
Y и ТРЗЭ, а также ПРЗЭ наблюдается и в поверхностном слое осадков 
ст. 675 из зоны IVA восточной части профиля (см. табл. 3). В колонке 
илов на этой станции зафиксированы следы гидротермальной деятель
ности [4].

Упоминавшаяся выше обогащенность глубоководных илов Y и тяже
лыми лантаноидами проявляется локально и не характерна в целом для 
пелагических глин, пересекаемых профилем (см. табл. 3).

Каковы же причины, вызывающие отмеченные изменения уровня со
держания РЗЭ и Y и состава лантаноидов на реальном профиле океан
ской седиментации? Чтобы, ответить на этот вопрос, необходимо рас
смотреть материалы по взаимосвязи лантаноидов и Y с другими компо
нентами осадков, распределение РЗЭ и Y по гранулометрическим клас
сам донных илов, состав и уровень содержания этих элементов в мине
ралах и отдельных фазах осадков.

Корреляционные связи РЗЭ и Y с другими компонентами донных 
илов. Расчет корреляционных связей между компонентами осадков в 
анализировавшихся пробах показал, что в целом по профилю существу
ет прямолинейная зависимость между содержаниями в донных илах 
суммы РЗЭ, а также Y, с одной стороны, и валовыми содержаниями Р 
и Мп — с другой. В то же время отсутствует связь лантаноидов с Al, Sc, 
Ш, Та, а с таким компонентом осадков, как F e ^ , намечается лишь тен
денция прямой зависимости. Выявилась обратная корреляция суммы 
РЗЭ, а также Y с Сорг. Аналогичная тенденция наблюдается и в соотно
шении лантаноидов с такими биогенными компонентами осадка, как 
СаС03 и S i02 (аморф) (табл. 5). Хорошая корреляция лантаноидов и Y 
с Р прослеживается не только в целом по профилю, но и в пелагических 
глинах (зоны IVA и IVB, табл. 6). Для РЗЭ в отличие от Y она наблю
дается и в донных илах литолого-фациальных зон I и II. Вместе с тем 
мы не обнаружили зависимости суммы РЗЭ и Y с Мпвал и Ревал в пела
гических глинах профиля, о которой сообщается в работе [5]. Отмечен
ные выше корреляционные взаимоотношения суммы РЗЭ, как показы
вают выборочные расчеты, характерны обычно и для индивидуальных 
лантаноидов, что является следствием их .высокой геохимической коге
рентности (см. табл. 6). Необходимо дополнительно отметить отсутствие 
зависимости между содержаниями в осадках Y и FeBajI в целом по профи
лю (см. табл. 5).
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Таблица 6
Коэффициенты корреляции г элементов в пелагических глинах 

(зоны IVA и IVB)

Элементы грасч гдоп Элементы грасч ГДОП

Р —  Б РЗЭ 
Р — Се 
Р — La 
Р — Ей 
Р —  Yb 
Р — Y
Мпвал- 2 Р З Э  
Мпвал- У  
Мпреак S РЗЭ
М п р е а к ~  Y
Ревал —  2 РЗЭ 
Ревал~ У Ь  
Р е вал “  Sm

0,97
1,00
1,00
1,00
1,00
0,93
0,53
0,50
0,38
0,38
0,11
0
0

0,65
0,65
0,65
0,65
0,65
0,65
0,56
0,59
0,65
0,69
0,56
0,69
0,69

р е вал ~ L a  
р е вал
Р е реак 2  РЗЭ 
Р е реак “  Y
Р е реак “Ь ^ преак 2  РЗЭ 
Р е реак “Ь М преак Y  
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^ пвал/р е вал ^6 
•^ пвал/р е вал 
М преак/р е реак “  2  рЗЭ 
Р е реак +  Мпреак/Р—Се

0,25
0,25
0,43
0,27
0,42
0,52

—0,125
—0,125
—0,125

0,5
—0,5

0,69
0,69
0,69
0,74
0,69
0,74
0,69
0,69
0,69
0,69
0,69

Можно было предполагать, что РЗЭ и Y имеют более эффективные 
корреляционные связи не с валовыми содержаниями Fe и Мп в донных 
илах, которые подвержены влиянию литогенной фазы, а с их реакцион
носпособными формами (см. табл. 2), имеющими, очевидно, в значитель
ной мере гидрогенную или гидротермальную природу и способными по
глощать лантаноиды и Y из океанской воды [1, 5]. Было проведено соот
ветствующее сопоставление как средних содержаний по литолого-фаци- 
альным зонам, так и содержаний по индивидуальным станциям (см. 
табл. 5 и 6). Полученные результаты не подтверждают высказанное 
выше предположение. Значимая прямолинейная зависимость выявлена 
только для пары Y — Мпреак и только в целом по профилю при учете со
держаний по индивидуальным станциям. Для суммы РЗЭ обнаружена 
лишь тенденция связи с Мпреак (см. табл. 5). Корреляция суммы РЗЭ 
и Y с Fереак отсутствует как в целом по профилю, так и в пелагических 
глинах. Не обнаружена зависимость и между суммой реакционноспособ
ных форм Fe и Мп и содержаниями РЗЭ и Y в пелагических глинах, а 
также величиной MnpeaK/FePeaK и содержанием лантаноидов в них (см. 
табл. 6). Отсутствует корреляция и между величиной (Ререак+Мпреак)/Р 
и содержанием Се в пелагических глинах, о которой сообщается в ра
боте [5].

Таким образом, результаты расчетов свидетельствуют, что в осадках 
профиля у РЗЭ и Y существуют более тесные связи с фосфором. Отсут
ствие значимой корреляции лантаноидов и Y с реакционноспособными 
формами Fe и Мп в донных илах, и в частности в пелагических глинах, 
может определяться неоднородностью, различным генезисом этих форм. 
Доля реакционноспособной формы Fe и Мп, связанной с жизнедеятель
ностью биоса и, вероятно, наиболее важной для контроля содержания 
РЗЭ, Y, возможно, и фосфора, в общей сумме этих форм, по-видимому, 
весьма непостоянна.

Влияние вещественного состава океанских осадков на распределение 
в них лантаноидов и Y и соответствующие выводы будут рассмотрены 
в следующем сообщении.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№ 3, 1988

УДК 553.212.5:552.5(261/264)

РОЛЬ ОКЕАНСКОГО МАГМАТИЗМА В СЕДИМЕНТОГЕНЕЗЕ 
(НА ПРИМЕРЕ АТЛАНТИКИ И НОРВЕЖСКО-ГРЕНЛАНДСКОГО БАССЕЙНА)

ХАРИН Г. С.

Выявлена значительная неравномерность (в пространстве и во времени) 
в поставке в океан вещества, связанного с магматизмом и магматически
ми породами. В Атлантике и Норвежско-Гренландском бассейне выделено 
12 крупных ареалов пеплопадов, приуроченных в основном к Северному 
полушарию, что определяется более активной деятельностью «горячих» 
точек внутриплитного магматизма. Намечается по меньшей мере три круп
ных этапа активизации такого магматизма: позднемеловой, эоценовый, 
миоцен-современный. Предполагается, что магматизм океана играет важ
ную роль в поставке газово-флюидного жидкого вещества, а также в фор
мировании металлоносных осадков и сульфидных залежей.

Одной из первоочередных задач в области исследования океанского 
седиментогенеза является оценка значимости вулканических процессов 
в геохимическом балансе седиментаций в океанах [24]. Важное значе
ние в океанском рудообразовании имеет эндогенное вещество, тем или 
иным способом выделяющееся из магматических пород под дном океана 
[2, 19]. Магматические, и в частности вулканические, процессы оказы
вают влияние на седиментсэгенез путем поставки в океан газово-флюид
ных компонентов, растворов, вулканокластики. Нужно также учитывать, 
что магматические породы, составляющие фундамент океана и океанские 
острова, разрушаются и дают в отдельных районах значительное коли
чество вулканотерригенных и эдафогенных продуктов. Геологические 
данные и особенно результаты глубоководного бурения позволяют оце
нить роль названных выше факторов при формировании осадочного чех
ла Атлантики и Норвежско-Гренландского бассейна.

Распределение вулканокластики. Имеющиеся данные свидетельству
ют о том, что океанские осадки состоят в основном из вулканогенного 
материала двух генетических типов —тефры и гиалокластики [30]. Теф- 
ра (вулкано-, пирокластика) захоронена в осадочном чехле в виде вул
канических туфов, пепловых прослоев и рассеянного материала. Пепло
вые прослои, даже очень тонкие (доли сантиметров), хорошо различимы 
в кернах глубоководного бурения и в геологических колонках. Они обыч
но имеют мономиктовый (базальтовый, риолитовый) состав, реже сме
шанный. Гиалокластика возникает при подводных извержениях, в том 
числе и глубоководных, вследствие фрагментации стекловатых корок 
потоков пиллоу-лав. На малых глубинах в результате извержений фреа
тического типа образуются гиалотуфы [36]. В осадочном чехле Атлан
тики и Норвежско-Гренландского бассейна гиалокластика распростра
нена локально, тогда как тефра и переотложенный вулканогенный мате
риал (тефроиды) — широко.

Наблюдается приуроченность вулканокластического материала к оп
ределенным площадям и эпохам (фиг. 1); распределение его в разрезах 
осадочного чехла видно на пеплограммах (фиг. 2, 3). Судя по приведен
ным данным, более насыщенными пирокластикой являются осадки Се
верной Атлантики и Норвежско-Гренландского бассейна, где выделяется 
не менее 10 ареалов пеплопадов разного возраста. В Южной Атлантике 
существовало лишь два крупных ареала.

Наиболее древними ареалами пеплопадов являются Северо-Амери
канский и Канарский. Они расположены почти симметрично относитель
но оси Срединно-Атлантического хребта. Пеплопады здесь происходили 
с раннего мела и по эоцен. Наибольшее их количество приурочено к
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Фиг. 1. Распределение вулканическо
го пепла по площади дна Атланти
ческого океана и Норвежско-Грен
ландского бассейна 1 — 6 ареалы 
пеплопадов (1 — раннемеловой — 
раннеэоценовый, 2 — позднемело
вой — раннемиоценовый, 3 — позд
немеловой — четвертичный, 4 — па- 
леоцен-эоценовый, 5 — эоцен-олиго- 
ценовый, 6 — миоцен-четвертичный); 
7 — скважины глубоководного буре
ния (а — пробуренные до магмати
ческого фундамента океана, б — ос
тановленные в осадочном чехле); I— 
XI — номера ареалов пеплопадов. 
Пунктиром оконтурены площади 
предполагаемых крупных пеплопа

дов

позднему мелу. В некоторых свдажинах (скв. 10) число прослоев вул
канического пепла достигает 26, а их суммарная мощность 10—15 м. 
Следует отметить, что пирокластика этого времени сильно изменена и не
редко замещена цеолитами.

Верхнемеловые — миоценовые пеплы наблюдались на возвышенности 
Риу-Гранди и Китовом хребте. Ареалы этих пеплопадов также располо
жены симметрично по обе стороны от Срединно-Атлантического хребта. 
На Китовом хребте наиболее обильными были позднемеловые и эоцено- 
вые пеплопады. Мощность туфов здесь достигает нескольких десятков 
метров (скв. 524, 359). После длительного затишья пеплопады возобно
вились в раннем миоцене, сосредоточившись в северной части хребта 
(скв. 530). На возвышенности Риу-Гранди обильные пеплопады с сум
марной мощностью прослоев до 30 м (скв. 516) происходили в эоцене и 
раннем миоцене. В незначительном количестве вулканические пеплы от
ложились в середине плиоцена (скв. 356).

Продолжительное время, с позднего мела (а, возможно, и раньше) 
и до современного периода, происходили пеплопады в Карибском бас
сейне и в районе Малоантильской островной дуги. Число пепловых про
слоев в отдельных скважинах (скв. 146, 154) достигает 40—85, а суммар
ная мощность — десятков метров. Характерно, что на атлантической сто
роне дуги ареалы пеплопадов более молодые (олигоцен-современные) и 
менее обширные, чем на карибской стороне. Используя этот факт, при 
условии одинакового разноса пепла по обе стороны от дуги, можно опре
делить размеры субдуцированной площади океанской литосферы Атлан
тики.

Палеоцен-эоценовые пеплопады наблюдались в северо-восточной ча
сти Северной Атлантики. Они охватывали возвышенность Роколл и Фа
рерско-Исландский порог. Синхронные мощные накопления вулканиче
ских пеплов и туфов наблюдались в Северном море [37]. Особенно мощ
ные пеплопады были в юго-западной части возвышенности Роколл. Мощ-
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Фиг. 2. Распределение прослоев 
вулканического пепла и рассеян
ной пирокластики в кайнозойских 
отложениях Норвежско-Грен

ландского бассейна 
1—3 — прослои вулканического 
пепла, туфы (1 — основного со
става, 2 — кислого, 3 — смешан
ного); 4 — рассеянное в осадках 
вулканическое основное стекло, 
палагонит, пепел; 5 — то же, 
вместе с кислым вулканическим 
стеклом; 6 — цеолиты в осадках; 
7 — перерывы в осадконакопле- 
нии; 8 — интервалы в скважи
нах, по которым отсутствуют 
данные; 9 — скважина оставле
на в базальтах; 10 — то же в 
осадках. Цифры на рисунке — 

номера скважин
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Фиг. 3. Распределение прослоев вулканического пепла и рассеянной пирокластики в мезозойских и кайнозойских отложениях
Атлантического океана. Условные знаки см. на фиг. 2
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ность терригенно-пирокластических и тефроидных отложений верхнего 
палеоцена — нижнего эоцена достигает здесь 600—700 м (скв. 555). Со
став пирокластики — щелочно-базальтоидный, присутствует также рио
литовый пепел [35]. Накопление пепловых горизонтов происходило в ус
ловиях подводных дельт, подвижного прибрежно-океанического мелко
водья и в зонах относительного океанического глубоководья. Незначи
тельный ареал палеоцен-эоценовых пеплов намечается в Бискайском 
заливе (скв. 118, 119).

Эоценовые пеплопады происходили в Норвежском море и в Западно- 
Европейской котловине. Мощность прослоев вулканокластики в отдель
ных скважинах равна 10 м (скв. 608). Эти пеплы примыкают к палеоцен- 
эоценовым пеплам и частично перекрывают их (см. фиг. 1); в свою оче
редь они перекрываются миоцен-четвертичными пеплами. Последние со
средоточены в трех главных районах: Исландском, Азорском и Канар- 
ско-Зеленомысском. Кроме того, имеется ряд небольших миоцен-четвер
тичных ареалов (Гвинейский, Тристанский и др.), связанных с районами 
островного внутриплитного вулканизма, однако данных о распределении 
пирокластики в разрезах осадочных толщ вблизи этих районов нет. Мио- 
цен-четвертичный вулканизм на островах характеризуется высокой экс- 
плозивностью. Так, по данным бурения 1000-метровой скважины на 
о. Сан-Мигел (Азоры), около 60% разреза состоит из продуктов экспло- 
зий [42]. В Исландии туфы встречены в скважинах на глубинах до 2 км. 
Коэффициент эксплозивное™ мелководных вулканов (Сюртсей, Капиль- 
иниш) достигает 0,7. Подводный вулкан Сюртсей (хр. Рейкьянес, Ис
ландия) за короткий срок (1963—1966 гг.) изверг в океан около 0,7 км3 
пепла и 0,3 км3 лавы, образовав остров. О большой эксплозивности сви
детельствуют крупные вулканические конусы на многих островах 
(влк. Тейде 3,7 км, влк. Беренберг 2,5 км). При извержениях на остро
вах значительная часть вулканического пепла попадала в океан и рас
пространялась там в соответствии с существующими течениями и вет
рами [10]. Влияние островного вулканизма хорошо видно на примере 
Исландского региона (фиг. 4). Начиная с миоцена, когда появилась Ис
ландия, распределение вулканокластики в осадках можно связывать с 
деятельностью вулканов, находящихся на этом острове. В эоцене и оли
гоцене скорее всего действовали другие вулканы.

Распределение вулканокластики неравномерно как в пространстве, 
так и во времени (см. фиг. 2, 3). Выделяются следующие главные виды 
ее распределения в стратиграфических разрезах: 1) приуроченность к 
основанию осадочного чехла; 2) «сквозное» распределение вулканокла
стики в осадочном чехле; 3) прерывистость в положении горизонтов и 
слоев вулканокластики в разрезах осадочной толщи. 1-й вид характерен 
для наиболее древних ареалов, где пирокластика в основном приурочена 
к верхнемеловым (Северо-Американский, Канарский, Китовый ареалы) 
и верхнепалеоценовым — раннеэоценовым (Роколлский, Бискайский аре
алы) отложениям; 2-й вид —для ареалов, прилегающих к островной Ма
лоантильской дуге и в несколько меньшей мере для Исландского, Азор
ского ареалов, где, начиная с миоцена, наблюдается частая повторяе
мость прослоев пирокластики в осадочном чехле; 3-й вид —для 
Норвежского и Канарско-Зеленомысского ареалов и возвышенности 
Риу-Гранди.

В распределении пеплопадов по площади и смене их во времени вид
ны определенные закономерности. Для наиболее древних (меловых) 
пеплопадов характерна отмеченная выше симметричность ареалов отно
сительно осевой линии Срединно-Атлантического хребта. Кайнозойские 
пеплопады располагаются асимметрично и приурочены большей частью 
к Северному полушарию. Наблюдается миграция этих ареалов от гра
ницы с Европейским континентом к осевой зоне Срединно-Атлантическо
го хребта — более древние расположены восточнее, более молодые — за
паднее, ближе к хребту или на самом хребте (см. фиг. 1). Такая зако
номерная миграция может быть объяснена поступлением пирокластиче
ского материала из относительно неподвижных и периодически действо-
18
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Фиг. 4. Площадное распределение прослоев вулканического пепла в различных эпохах 
кайнозоя (а — эоцене, б — олигоцене, в — миоцене, г — плейстоцене) в зависимости от 

положения действующих островных вулканов в Исландском регионе 
I—2 — площади с пеплопадами (1 — с сильными, 2 — со слабыми); 3 — вулканы (а — 
известные, б — предполагаемые); 4 — скважина глубоководного бурения и ее номер; 
5 — в числителе — число прослоев пепла, в знаменателе — их общая мощность, см; 6— 
рифтовые зоны и оси активных срединно-океанских хребтов; 7 — зоны трансформных 
разломов. На схеме плейстоцена показана современная роз-диаграмма ветров над 
Рейкьявиком (Исландия) на высоте 9 км (составил Р. В. Абрамов). Вулканы: А — 

Аскья, Г — Гекла, М — Миваттн, Б — Беренберг

вавших эруптивных вулканических центров на движущиеся в восточном 
направлении плиты. Такие вулканические центры (горячие точки) для 
ареалов VII, VIII, IX (см. фиг. 1) могли располагаться на хр. Рейкьянес 
и в Исландии, а для ареалов VI, VI-a, X — на Азорском плато.

Недостаток данных позволяет провести лишь приблизительную коли
чественную оценку объемов пирокластики в пределах главных мезо-кай- 
нозойских ареалов пеплопадов в Атлантике и Норвежско-Гренландском 
бассейне (табл. 1). Отметим, что вычисленные объемы несколько зани
жены. Особенно это относится к древним мезозойским и палеогеновым 
пеплопадам, продукты которых сильно изменены и превращены в цео
литы и другие минералы, не учтенные при подсчете объемов. Трудно 
учесть в древних пеплопадах и рассеянную пирокластику, также обычно 
преобразованную и с трудом поддающуюся диагностике.
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Таблица 1
Количество пирокластики, захороненное в Атлантике и Норвежско- 

Гренландском бассейне

Номер
ареала Ареал Возраст

Площадь 
распрост
ранения, 
тыс. км2

Средняя 
суммарная 

мощность 
прослоев 
вулкано

кластики, м

Объем,
км3

I Северо-Американский Мел-эоценовый 600 3 1800
II Канарский » 600 3 1800

III Риу-Гранди Мел-миоценовый 100 10 1000
IV Китовый » 200 20 4 000
V Карибско-Малоантиль-

ский
Мел-современный 500 10 5 000

VI Бискайский и Западно- 
Европейский

П а л еоцен - эоце но
вый

100 3 300

VII Роколлский и Северо
морский

» 600 15 9 000

VIII Норвежский Эоцен-палеоцено
вый

500 20* 10 000

IX Исландский Миоцен-современ-
ный

800 40* 32 000

X Азорский » 200 100* 20 000

* Кроме прослоев учтена и рассеянная пирокластика.

Оценка суммарных объемов вулканокластики, находящихся в раз
ных стратиграфических интервалах осадочного чехла Атлантики и Нор
вежско-Гренландского бассейна, указывает на неравномерное ее распре
деление во времени. Выделяются три главных интервала, в которых со
средоточен почти весь объем вулканокластики, тогда как суммарная 
продолжительность этих интервалов составляет лишь около 40% време
ни формирования осадочного чехла. Наибольшее (~60% ) количество 
вулканокластики сосредоточено в миоцен-современном интервале, затем 
следуют нижнеэоцен-верхнепалеоценовый и верхнемеловой интервалы, 
на долю каждого из которых приходится 15—20% всего объема пиро
кластики. Промежутки между названными интервалами обеднены вул- 
канокластикой.

Выделенные в осадочном чехле главные интервалы, обогащенные 
вулканокластикой, состоят в разных районах из серии более мелких ин
тервалов, отражающих эпохи усиления внутриплитного эруптивного 
вулканизма. Так, в миоцен-современном интервале можно выделить ран
немиоценовую, среднеплиоценовую и плейстоценовую эпохи, соответст
вующие эпохам глобального увеличения эксплозивного вулканизма [16, 
38]. Интересны результаты сопоставления данных о распределении объ
емов пирокластики во времени с данными о возрасте магматических по
род на островах Атлантики и Норвежско-Гренландского бассейна 
(фиг. 5). Как видим, миоцен-четвертичная эпоха магматизма на остро
вах отвечает интервалу наибольшего количества вулканокластики в оса
дочном чехле. То же можно заметить и относительно раннеэоценовой — 
позднепалеоценовой эпохи, Позднемеловая эпоха магматизма на остро
вах не представлена, тогда как в осадочном чехле она находит отраже
ние в повышенном количестве вулканокластики. Это противоречие, воз
можно, объясняется тем, что магматические породы верхнего мела на 
островах погружены на значительную глубину и до сих пор не изучены.

В у л к а н о т е р р и г е н н ы й  м а т е р и а л  поставляется в осадоч
ный чехол с суши в результате разрушения вулканических пород. Основ
ная масса его поступает с островов, сложенных породами щелочно-ба- 
зальтоидного ряда. Оценка объемов этого материала, находящегося в 
осадочном чехле Атлантики и Норвежско-Гренландского бассейна, до 
сих пор не проводилась. Между тем есть основания полагать, что в неко
торых районах океана он весьма значителен. Это можно показать на
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Фиг. 5. Возраст магматических пород, развитых на островах Атлантического океана и 
Норвежско-Гренландского бассейна. Знаком вопроса отмечены сомнительные данные

примере Исландской котловины. Появление Исландии вызвало в Ис
ландской котловине увеличение в несколько раз скорости седиментации 
[27]. Сильно изменился состав осадков — вместо карбонатных они стали 
граувакковыми. Особенно интенсивно вулканотерригенный материал 
Исландии поступал в котловину в плейстоцене и поступает в настоящее 
время. Большое его количество доставляется с острова на шельф времен
ными потоками (иокульхлаупами), возникающими при прорыве ледни
ковых озер и при подледных вулканических извержениях [10]. За счет 
вулканотерригенного и тефроидного материала вокруг Исландии фор
мировались шельфовые осадки. При достижении некоторой мощности 
и критического угла откоса происходил сброс материала с шельфа в при
легающие котловины, где он распространялся на значительные площади. 
В южной части Исландской котловины лишь за четвертичное время 
была отложена мощная (> 200  м) толща вулканотерригенных осадков, 
принесенных из Исландии, отстоящей примерно на 1 тыс. км (скв. 115). 
Объем материала, снесенного в котловину в плейстоцене, составлял не 
менее 100 тыс. км3, а общее его количество, поступившее в Исландскую 
котловину с миоцена, когда появилась Исландия, видимо, в 3—4 раза 
больше. Значительный объем вулканотерригенного материала был сне
сен с Исландии на Исландское плато. Мощность осадочного чехла здесь, 
по данным НСП, превышает 1,5 км [7]. Других источников поступления 
осадочного материала на это плато практически не было. Объем мате
риала, поступившего на плато из Исландии, оценивается в 30—50 тыс. 
км3. Общий объем вулканотерригенного материала, захороненного в оса-
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дочном чехле в результате разрушения вулканических и вулканокласти- 
ческих пород Исландии, видимо, достигает 400—500 тыс. км3, что почти 
равно современному объему этого вулканического поднятия.

Можно предполагать, что вулканотерригенный материал имеет боль
шое значение в строении осадочного чехла и в районах других крупных 
вулканических поднятий, таких, как Азорское плато, возвышенности 
Сьерра-Леоне, Риу-Гранди, острова Зеленого Мыса, Китовый хребет.

Э д а ф о г е н н ы й  м а т е р и а л ,  образующийся за счет разрушения 
коренных пород океанского дна, как показывают полученные данные, 
имеет большое значение в строении осадочных толщ, залегающих в же
лобах зон трансформных разломов. Так, в желобе разлома Романш глу
бинным сейсмическим зондированием выявлена толща, состоящая из 
трех слоев мощностью 1, 2 и 3—4 км со скоростями соответственно 2; 3,4 
и 4,3 км/с [8, 22]. Судя по данным драгирования, в желобе Романш на
ряду с обломками магматических пород базит-гипербазитового состава 
встречаются и эдафогенные породы, представленные серпентинитовыми 
гравелитами, песчаниками и алевролитами различной степени литифи- 
кации [1, 6, 29]. Видимо, они и заполняют желоб разлома Романш. 
Большая мощность этих отложений объясняется тектоническими и гео
морфологическими особенностями разлома и желоба: во-первых, боль
шими высотами и крутизной стенок; во-вторых, большой тектонической 
активностью разлома и длительностью разнонаправленных сдвиговых 
деформаций южного и северного блоко^ земной коры; в-третьих, суще
ствованием здесь седиментации лавинного типа [20]. В результате 
активных тектонических подвижек в разломе образуется большое количе
ство брекчий и милонитов перидотитового, серпентинитового и базаль
тового состава, которые под влиянием собственного веса и землетрясе
ний вместе с биогенными осадками перемещаются на дно желоба, захо- 
роняются, уплотняются и литифицируются там. Дно желоба испытывает 
изостатическое прогибание, компенсирующееся накоплением новых пор
ций осадков. Общая мощность осадочной, в основном эдафогенной, тол
щи в желобе разлома Романш, судя по геофизическим данным, равна 
6—7 км, объем около 30 тыс. км3, вес около 6 -1013 т, что во много раз 
превышает годовой твердый сток в Атлантический океан с суши, состав
ляющий около 2,8-10® т/год [9].

Повышенные скорости седиментации и мощность осадочного чехла 
отмечены и в других зонах трансформных разломов (Вима, Чарли, 
Гиббс, Ян-Майенский), в желобах которых также найдены осадки с вы
соким содержанием эдафогенного материала, брекчии и милониты ба
зальтов [10]. В одной из зон разломов Южной Атлантики (30° ю. ш.) 
нами было определено, что современный перенос эдафогенного материа- 
ка (обломков серпентинитов размером до 5 см) превышает несколько 
километров. При этом совершается некоторое окатывание обломочного 
материала. В более древние периоды, когда желоб начинал заполняться, 
перенос материала мог достигать десятков километров, а окатывание 
было более значительным. Представляется, что с этих позиций следует 
объяснять присутствие довольно мощных горизонтов базальтовых песков, 
гравия и песчаников среди напластований пиллоу-лав. В некоторых 
скважинах (например, скв. 396Б) их мощность составляет более 60— 
70 м. Скорее всего это эдафогенный материал, перенесенный вниз по 
склону хребта в рифтовую долину.

Таким образом, толщи эдафогенных осадков, образованные в резуль
тате разрушения магматических пород на дне океана, могут иметь зна
чительные мощности (десятки, сотни и даже тысячи метров).

Г а з о в о - ф л ю и д н ы е  и ж и д к и е  п р о д у к т ы  океанского маг
матизма и вулканизма поставляются в океан и осадочный чехол почти 
без «потерь», тогда как при наземном вулканизме они (особенно газо
вые продукты) в значительной мере уходят в атмосферу. Подводные ба
зальты Атлантики и Норвежско-Гренландского бассейна, как показыва
ют прямые измерения, характеризуются высокими содержаниями газов, 
измеряющимися от первых единиц до десятков миллиметров в 1 г поро-
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ды [17], что в 2—3 раза выше, чем, например, в базальтах Исландии. 
В составе газово-флюидной фазы в подводных базальтах отмечены Н20, 
ХЮ2, СО, СН4, Н2, N2, Cl, В, Не, тяжелые углеводороды и другие газы. 
Корреляция между Н2 и Н20  дает основание предполагать, что Н20  в 
значительной мере продукт окисления мантийного водорода. Видимо, 
и ряд других газов является глубинным. Для базальтов океана харак
терно более высокое значение С 02/Н20  по сравнению с островодужными 
магмами. На основании опытов найдено, что на глубинах магмообразо- 
вания и в глубоких магматических камерах (на глубинах 30 км и более) 
базальтовые расплавы могут растворять до 8—10% воды [15]. Раствори
мость С 02 в силикатных расплавах при давлении 10 кбар составляет 
лишь 0,18 вес.%. Причем присутствие С02 значительно понижает раство
римость Н20. При подъеме расплава в область с меньшим давлением 
тазовый компонент постепенно выделяется. При излиянии магмы на по
верхность дна океана нередко она вскипает и образует пористые базаль
ты. Магма может вскипать и в подводящем канале, если парциальное 
давление растворенных газов превысит внешнее давление, что бывает 
в местах сужений каналов и трещин, где возрастает скорость течения 
магмы. О существовании газово-флюидного потока кроме данных о по
ристости и газопроницаемости базальтов свидетельствует и ряд других 
фактов, а именно: 1) наличие пегматоидных структур и водосодержащих 
магматических минералов в габброидах и ультраосновных породах; 
2) наличие микровключений кислого стекла в базальтах; 3) случаи пи- 
роксен-плагиоклазового фракционирования толеитовой магмы; 4) пря
мые измерения газов и флюидов в базальтах. Петрологические доказа
тельства «сухости» базальтовой магмы в океанах, а также и на конти
нентах, по данным экспериментов и составу включений в минералах 
можно объяснить следующими причинами: 1) высокой степенью откры
тости системы, в которой происходит генерация и эволюция базальтов; 
2) преобладанием С02 над Н20  в составе газово-флюидной фазы; 3) не
значительными (менее 0,5 вес.%) содержаниями газово-флюидной фазы 
в магме, что не оказывает влияния на порядок фракционирования кри
сталлов. Возможны также и другие неясные пока причины, которые 
определяют эволюцию базальтовой магмы по «сухому» пути, даже при 
наличии достаточно большого газово-флюидного потока.

О количестве газов и флюидов, выделяющихся из магмы в океан, мо- 
* гут приближенно свидетельствовать данные о пористости базальтов. 

Многочисленные измерения в кернах глубоководных скважин показыва
ют, что ее значения изменяются в широких пределах —от 2 до 30%. 
Среднее значение пористости базальтов Атлантики около 6,5%. Исходя 
из этого можно найти приблизительное количество выделившихся из ба
зальтов газов и флюидов. Их годовое поступление в океан составляет 
А1фл =  0,325 (У.Р)/100 = 3,6.1014 г/год (где 0,325 — критическая плотность 
флюида, принятого за воду; У —объем базальтовой коры, образующейся 
в области срединно-океанических хребтов; Р — средняя пористость ба
зальтов по керну скважин глубоководного бурения, равная 6,5%). По 
расчетам А. П. Лисицына [18], в океанах ежегодно образуется около 
6 -101в г базальтового вещества, что при средней плотности, равной 
2,88 г/см3, составляет объем 2,1 • 101в см/год. Найденное количество газов 
и флюидов (3,6*1014 г/год или 360 млн. т/год) следует рассматривать как 
минимальное фоновое значение. Эти газы и флюиды выделяются из ба
зальтов на большой площади в активных зонах срединных хребтов и рас
сеиваются в океане и осадочном чехле.

Геологические и экспериментальные данные свидетельствуют о важ
ной роли расплавных флюидов при формировании гидротермальных ме
сторождений, в том числе, возможно, и сульфидных руд океана [4]. Эк
страгирующая способность флюидов во много раз повышается, если в 
них присутствуют даже небольшие количества солей (доли процента 
галоидов, карбонатов). Они обогащаются рудными элементами (до де
сятков грамм на литр) и становятся гидротермальной рапой [5]. В усло
виях океанского магматизма при небольших глубинах залегания магма-
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Средний состав пород» вес.%
Таблица 2
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Габброиды океанов 48,03 1,06 16,49 8,68 0,14 8,98 11,06 2,60 0,25 0,07 [12]
Базальты (СОХ) * 49,61 1,43 16,01 11,49 0,18 7,84 11,32 2,76 0,22 0,14 [11]
То же 49,14 1,17 15,64 9,04 0,16 8,22 11,84 2,40 0,20 0,12 143]
Базальтовые стекла 

(СОХ) **
50,53 1,56 15,27 10,46 — 7,47 11,49 2,62 0,16 0,13 [39]

Габбро (скв. 334)** 50,69 0,42 16,22 7,28 0,14 9,81 13,43 1,39 0,11 — [33]
Базальты, тип I 

(скв. 334)
50,87 0,75 15,00 8,89 0,17 8,37 12,94 1,76 0,17 [34]

* СОХ — срединно-океанические хребты.
** Скв. 334 — СрединноАтлантический хребет.

тических камер вполне возможно допустить формирование гидротер
мальной рапы за счет не только мантийных флюидов, но и подтока мор
ской воды. Наблюдения с обитаемых подводных аппаратов показывают, 
что на дне океанов существуют концентрированные газово-флюидные и 
гидротермальные потоки («черные и белые курильщики»), за счет кото
рых образуются сульфидные и сульфатные трубчатые тела и другие 
рудные залежи. Прямую количественную оценку рудных компонентов ц 
газово-флюидной составляющей, выносимой в океан в таких потоках, 
произвести трудно, так как это требует весьма детальных поисково-ис
следовательских работ на больших глубинах. Однако косвенная оценка 
вещества, выносимого из магматических очагов в газово-флюидной фазе, 
может быть сделана следующим путем. Известно, что базальты и габ- 
броиды океана являются комагматичными, т. е. возникшими из магмы 
одного и того же состава. Вместе с тем данные показывают, что между 
химическими составами базальтов и габброидов имеются различия по 
ряду породообразующих окислов и малых элементов. Об этом свидетель
ствуют как средние составы указанных пород, рассчитанные для всех 
океанов, так и региональные данные (табл. 2). Как видим, средний со
став океанского габбро значимо отличается от среднего состава базаль
та (толеита) меньшими содержаниями ТЮ2, FeO, MnO, S i02. Различия 
в содержаниях других окислов незначительны. Указанная разность в 
составах могла возникнуть после отделения базальтов из магматической 
камеры в результате изменения оставшегося там расплава. Базальты 
ввиду быстрого их излияния и кристаллизации изменяются меньше и 
больше отвечают составу первичного расплава, чем габброиды, которые 
существуют в расплавленном состоянии более длительное время и под
вергаются дифференциации и газово-флюидной переработке. Наиболее 
близки по составу к первичным расплавам базальтовые стекла [39].

Продукты фракционной дифференциации расплава остаются в маг
матической камере, следовательно, при подсчетах среднего состава габ
броидов они учитываются. Газово-флюидная переработка расплава при
водит к выносу из магматической камеры ряда компонентов, среди кото
рых отмеченные выше породообразующие окислы и ряд рудных элемен
тов (табл. 3). Зная разность между составами базальтов и габброидов, 
а также массу габброидов, можно оценить количество вещества, выне
сенного из этой массы. В океанах за 1 год образуется около 6 -1016 г 
(60 млрд, т) базальтового вещества, идущего на формирование земной 
коры [18]. Будем считать, что интрузиям габброидов принадлежит i/2 
часть этой массы. В габброидах среднее содержание железа составля
ет 6,95%, а в базальтовых стеклах — 8,15% (см. табл. 2, 3). Предполо
жим, что габброиды потеряли 1,2% железа в результате более длитель
ной по сравнению с базальтами обработки трансмагматическими флюи
дами. Во всем слое габброидов, генерируемом под срединными хребтами 
в океане за 1 год (3*101в г/год), потери железа составят (1,2*3-1016)/
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Таблица 3
Вынос металлов и других элементов из габброидов океана

Показатель Fe Мп V Си

Среднее содержание в базальтах 8,15 0,154 0,0190 0,0097
и стеклах океана*, вес.% 

Среднее содержание в габброидах 6,95 0,108 0,0138 0,0086
океана*, вес.%

Разность между содержаниями в 1,20 0,046 0,0052 0,0011
базальтах и габбро, вес.%

Вынос элемента из интрузий габ 3 ,6 .Ю1* 1,14-10“ 1,7-10“ 3,3-10»
бро**, г/год (в млн. т) (360) (14) (1,7) (0,33)

Показатель Zn Ва Р F

Среднее содержание в базальтах 0,0063 0,0062 0,03 0,02
и стеклах океана *, вес. % 

Среднее содержание в габброидах 0,0055 0,0031 0,01 0,005
океана*, вес.%

Разность между содержаниями в 0,0008 0,0031 0,02 0,015
базальтах и габбро, вес.%

Вынос элемента из интрузий габ 2 ,4 -1011 9,3-10» 6.1012 4 ,5 -1012
бро**, г/год (в млн. т) (0,24) (0,93) (6) (4,5)

* Данные заимствованы из работ [11, 12, 31, 33, 44].
** Масса габбро принята равной V* массы базальтов, генерируемых в срединных хребтах океана, т. е„ 

3*101в г/год.

/100=3,6* 1014 или около 360 млн. т/год. Подобным же образом опреде
ляются потери Mn, V, Си, Zn, Ва, F (см. табл. 3). Вынос химических эле
ментов расплавленными газами и флюидами осуществляется не только 
из интрузий габбро. Видимо, он идет также из астеносферы, где наблю
дается частичное плавление мацтийного субстрата, и из более глубоких 
слоев, испытывающих дегазацию. Как известно, главная масса паров и 
газов в атмосфере Земли прошла через дегазацию летучей фракции ман
тии [3].

Химические элементы из недр Земли в океан выносятся сложным 
путем. Взаимодействие газов и магмы — один из этапов этого пути [21]. 
Предпринятая выше попытка количественной оценки подобного взаимо
действия газово-флюидной фазы с толеитовой магмой в очагах форми
рования габброидов — лишь первое приближение к истинному понима
нию данного процесса.

Замечено, что объем эндогенного выноса рудных элементов в океан 
на срединных хребтах зависит от скорости спрединга. Формирование 
больших объемов металлоносных осадков наблюдается в восточной ча
сти Тихого океана, где скорость расширения составляет 8—12 см/год. 
Зависимость выноса от скорости расширения можно объяснить тем, что 
высокоскоростные хребты отличаются от низкоскоростных формой маг
матических камер, их большим объемом и меньшей глубиной залегания 
поверхности камер от поверхности дна океана (фиг. 6) [14, 40]. Важное 
значение имеет мощность базальтового слоя, которая на низкоскорост
ных хребтах (Срединно-Атлантический и др.) в 1,5—2 раза больше, чем 
на высокоскоростных (Восточно-Тихоокеанское поднятие) [22]. Все эти 
особенности высокоскоростных хребтов способствуют как более легкому 
проникновению в магматическую камеру морской воды, так и более пол
ной отдаче расплавной газово-флюидной фазы в гидротермальную си
стему хребтов. На низкоскоростных хребтах летучие компоненты, выде
лившись из магмы, в значительной мере рассеиваются в базальтовом 
слое (см. фиг. 6).

Атлантика относится к районам океана с низкой скоростью спредин
га. На каждом километре срединного хребта здесь генерируется в 2 раза 
меньше базальтов, чем в среднем по океану, и в 6 раз меньше, чем на
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4
Фиг. 6. Принципиальная схема по
ступления рудных компонентов в га
зово-флюидной фазе из магматиче
ских очагов под срединно-океаниче
скими хребтами, а — хребет с высо
кой скоростью спрединга (Восточно- 
Тихоокеанское поднятие), б — то же, 
с низкой (Срединно-Атлантический6

1 — базальтовый слой; 2 — габбро; 
3 — кумулятивная серия; 4 — маг
матический очаг; 5 — газово-флюид
ный вынос из магматического очага; 
6 — поступление морской воды в 
земную кору; 7 — осадки; 8—9 — 
границы (5 — Мохоровичича, 9 — 
изотропного габбро и кумулятивной

хребет и др.)

км
ГН/ ГТ~Ь DZ> ГТУ серии)

Восточно-Тихоокеанском поднятии. Условия для образования обширных 
магматических камер неглубокого залегания здесь создаются редко. 
Габбро возникают уже в рифтовой зоне, подвергаются метаморфизму, 
деформируются и нередко выводятся в виде отдельных фрагментов на 
поверхность дна океана. Существующий газово-флюидный поток (о чем 
свидетельствуют амфиболизация габброидов, пегматоидные структуры, 
пористость базальтов и другие данные), вероятно, маломощный. В об
разцах габброидов, полученных на ряде участков Срединно-Атлантиче
ского хребта, содержание рудных элементов меньше, чем в базальтах. 
Это свидетельствует о наличии газово-флюидного выноса из магмати
ческих камер, что подтверждается находками металлоносных осадков и 
минерализованных зон, обычно небольших по масштабам.

Вопрос о формировании металлоносных осадков и сульфидных руд 
океана за счет выноса рудных элементов при процессах взаимодействия 
базальтов фундамента с морской водой нам представляется не таким 
простым, как полагают многие исследователи, исходя из результатов 
экспериментов [32, 41]. Геологические данные указывают на то, что при 
этих процессах большей частью образуются Fe — Mg-смектиты и обога
щаются рудными компонентами измененные базальты [13, 25, 26, 28]. 
Следовательно, можно предположить, что вынос рудных компонентов 
идет из более глубоких горизонтов земной коры или из магматических 
очагов.

На основании изложенного можно сделать следующие выводы.
1. Роль океанского магматизма и магматических пород в поставке 

вещества для седиментогенеза и рудогенеза в океане отличается значи
тельной неравномерностью в пространстве и во времени.

2. Большие количества пирокластики поступают в океан лишь в от
дельных районах. В Атлантике наблюдается явная асимметрия в рас
пределении этих продуктов в мезо-кайнозойском осадочном чехле и 
преимущественная приуроченность их к Северному полушарию и во
сточной части океана, что, вероятно, обусловлено более активной дея
тельностью «горячих» точек внутриплитного вулканизма. В истории 
Атлантики намечается по меньшей мере три крупных этапа такой акти
визации: позднемеловой, эоценовый и миоцен-современный. С ними свя
зано около 80—90% объемов всей пирокластики, захороненной в осадоч
ном чехле Атлантического океана и Норвежско-Гренландского бассейна.

3. Твердые продукты механического разрушения океанских и остров
ных магматических пород не только приурочены к основанию осадочно-
26
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го чехла, но и слагают мощные толщи в отдельных котловинах (Исланд
ская и др.), куда они поступили в результате лавинного сноса с мелко
водных участков. В желобах некоторых зон трансформных разломов 
(Романш, Гиббс, Ян-Майен) возможны крупные (мощностью в сотни 
метров) тела эдафогенных осадков.

4. Учитывая пористость океанских базальтов и другие данные, мож
но предположить, что магматизм океана играет важную роль в поставке 
газово-флюидного и жидкого вещества, а также в формировании метал
лоносных осадков и сульфидных залежей.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
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-УДК 553.251.2(265/266)

ВТОРИЧНЫЕ МИНЕРАЛЫ СКЛОНОВЫХ ОТЛОЖЕНИИ 
ПОДВОДНЫХ МАГЕЛЛАНОВЫХ ГОР 

(ТИХИЙ ОКЕАН)

СКОЛОТНЕВ С. ГКАРП ОВА Г. В., ПОКРОВСКАЯ Е. В.

В статье рассмотрен вещественный состав коренных пород: базальтов 
и туфов, слагающих вулканический фундамент гайотов Ита-Маитаи и 
ИОАН, относящихся к подводным Магеллановым горам, а также склоно
вых образований, представленных обломочными породами: брекчиями, 
песчаниками, алевритистыми глинами и турбидитами. Показано, что в со
ставе обломочных пород существенную роль играют продукты гидротер
мальных преобразований базальтов и туфов.

Одной из питающих провинций океанического седиментогенеза явля
ются коренные породы дна океана, представленные преимущественно ба
зальтами. Установлено, что наиболее существенный вклад в пелагическое 
осадкообразование вносят продукты преобразования базальтов [1, 2, 3]. 
Особенно значительна их роль в формировании осадочных толщ в райо
не крупных положительных морфоструктур океана, каковыми, в част
ности, являются подводные Магеллановы горы, расположенные в Во
сточно-Марианской котловине. Магеллановы горы имеют вулканическое 
происхождение и сформировались, по-видимому, в раннемеловое время 
на океанической коре юрского возраста.

Во время 9-го рейса НИС «Академик Мстислав Келдыш» детально 
•были изучены гайоты Ита-Маитаи (координаты 156°25'—157°15' в. д. и 
13°13'—12°37' с. ш.) ц ИОАН (координаты 155°44'—156°4Г в. д. и 
14°26'—13°43' с. ш.).

Вершина гайота Ита-Маитаи находится на глубинах 1400—1478 м. 
В результат траления пологих участков западного склона гайота с глу
бин 2580—2700 м (ст. 1038) и 4000—4150 м (ст. 1053) (фиг. 1, а) были 
подняты базальтоиды, характеризующие вулканический фундамент. Ка
менный материал получен в виде отдельных обломков размером 5— 
15 см. (обр. 1038/1-5) и одной крупной глыбы до 1,5 м в поперечнике 
(обр. 1053), покрытых с одной стороны коркой железомарганцевых окис- 

-лов мощностью до 0,5 см. На ст. 1053 помимо базальтов было поднято 
несколько обломков плотной алевритистой глины коричневатого и розо
ватого цвета размером 5—30 см, пронизанных ходами илоедов 
(обр. 1053/1-10). Обломки глинистой породы имеют округлую форму и 
покрыты коркой железомарганцевых окислов различной мощности: от 
тонких примазок до 1 см. Следовательно, они в разное время скатыва
лись сверху при последовательном разрушении участков их коренного 
залегания.

На вулканическом основании гайота Ита-Маитаи залегают преиму
щественно известняки, которые были вскрыты тремя скважинами (200— 
202), пробуренными с судна «Гломар Челленджер». Они прошли более 
100 м до оолитовых известняков, вероятно, аптского возраста, не достиг
нув вулканического основания.

Вершина гайота ИОАН располагается на глубинах 1482—1479 м. Об
разцы пород, характеризующие вулканическое основание гайота, полу
чены при погружениях ПОА «Пайсис» с глубин 2020—1550 м, а также 
при тралении, проведенном на пологом участке склона на глубине 3800— 
4200 м. В результате семи погружений охарактеризованы западный 
склон гайота (ст. 1056—1059, 1063) и юго-западный склон его восточного 
сателлита (ст. 1069, 1070) (см. фиг. 1,6). Вулканогенный материал под-
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Фиг. 1. Батиметрические карты-схемы гайотов Ита-Маитаи (а) и ИОАН (б). Точками 
обозначена станция ПОА «Пайсис» и ее номер, волнистой линией — станция траления

нят в виде отдельных крупных (до 70 см) и мелких (5—10 см) глыб ба
зальтов, являющихся преимущественно фрагментами массивных лаво
вых потоков (обр. 1056/5, 6, 1059/1, 7, 8, 9, 1063/1, 5, 6, 7), реже пиллоу- 
лав (обр. 1058/1, 4, 7/) и брекчиевых лав (обр. 1063/2, 1069/1). Поднятые 
базальты в значительном количестве находятся в составе брекчий 
(обр. 1058/2, 1059/5, 1063/3, 4, 1069/6, 7, 8, 11, 1070/5). Помимо базальтов 
вулканогенный материал представлен туфами в виде обломков сравни
тельно небольших (3—10 см) размеров (обр. 1056/3, 1058/3, 6, 10, 1070/6, 
7). На станции 1069 кроме вулканогенного материала подняты обломки
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песчаника (обр. 1069/2, 3). Все отдельные обломки и брекчии покрыты 
со всех сторон либо частично мощной (5—15 см) железомарганцевой 
коркой.

На основании петрографического изучения поднятого материала и 
данных НСП (сейсмические данные получены И. Н. Ельниковым) мож
но сделать вывод о том, что верхняя часть вулканического разреза гайо- 
та ИОАН представляет собой переслаивание базальтовых и туфовых го
ризонтов. Выше по разрезу располагаются известняки. На террасовид
ных площадках в верхних частях склона залегают песчаники.

Траление склона проводилось на станции 1065. Было поднято не
сколько глыб базальтов размером до 50 см (обр. 1065/5, 6). Помимо них 
в трале в значительном количестве присутствовали обломочные породы 
разной размерности, представленные несколькими глыбами (10—30 см) 
светло-зеленого цвета (обр. 1065/1-4) и галечным материалом (обр. 1065/ 
10). Глыбы преимущественно сложены обломками измененных туфов, 
некоторые из них имеют слоистое ритмическое строение, характерное 
для турбидитов. Обломочные породы совершенно не покрыты железо
марганцевыми окислами и очень слабо сцементированы, что позволяет 
предположить, что они сформировались недавно в результате разруше
ния вышележащих туфовых отложений и переноса вещества вниз в виде 
мутьевых потоков.

Галечный материал состоит из окатанных галек размером 1—4 см, 
представленных преимущественно базальтами (80%) и реже туфами 
(20%).

Таким образом, в строении вулканического основания гайотов и скло
новых отложений принимают участие базальты, туфы, песчаники, тур- 
бидиты, алевритистые глины и брекчии, вещественный состав которых 
рассмотрен ниже.

Базальты. П е т р о г р а ф и я  и х и м и ч е с к и й  с о с т а в .  На осно
вании высоких значений ТЮ2, суммы щелочей и относительно низких 
величин Na20/K20  поднятые базальты относятся к серии субщелочных 
базальтов. Среди них выделяются четыре группы — от субщелочных ба
зальтов до гавайитов, образующих дифференцированную серию. Базаль
ты первой группы подняты на станции 1069. Это практически афировые 
малопористые породы с заметным количеством субфенокристов оливина 
(10%). Основная масса характеризуется широким развитием лабрадора 
и рудного минерала (до 15%). Для них свойственно относительно низкое 

♦содержание кремнезема и очень высокое содержание железа (табл. 1, 
обр. 1069/7). Базальты второй группы обнаружены на станциях 1058, 
1065. Это также афировые сильно- и крупнопористые породы, содержа
щие небольшое (2—5%) количество микрофенокристов оливина. Основ
ная масса сложена микролитами плагиоклаза андезинового состава и 
скелетными игольчатыми микролитами оливина. Химически они отлича
ются более высоким содержанием кремнезема, щелочей и значительно 
более низким содержанием железа и отношением Na20/K20  (см. табл. 1, 
обр. 1058/2а, 1058/4, 7, 1065/6). Наиболее представительна третья груп
па базальтов (станции 1038, 1053, 1056, 1057, 1059, 1070). Это оливин- 
плагиоклаз-порфировые породы. В строении основной массы существен
ную роль играют микролиты плагиоклаза, близкого к андезину, менее 
распространены титанавгиты и титаномагнетиты. В некоторых разностях 
вместо титанавгита распространены микролиты оливина. Это сильнопо
ристые базальты. Химически они характеризуются еще большим содер
жанием щелочей и еще меньшим значением Na20/K 20  (см. табл. 1, 
обр. 1038/1, 1053/12, 1056/5, 6, 1059/8). Базальты четвертой группы под
няты на станции 1063 и характеризуются наиболее высоким содержани
ем щелочей и наименьшим значением Na20/K20  (см. табл. 1, обр. 1063/2а, 
6, 7). Это редко оливин-порфировые породы с трахитоидной основной 
массой, состоящей примерно из равного количества микролитов оливи
на и андезина и небольшого количества пылевидных выделений рудного 
минерала.

31



Таблица 1
Химический состав пород, поднятых со склонов подводных гор

Базальты
Компонент

SiC>2
ТЮ2
А120 3
Fe20 3
FeO
MnO
CaO
MgO
Na20
K20
h 2o -
H20  + 
C02 
P206 2

1069/7 1058/2А 1058/4 1058/7 1065/6 1038/1 1053/12 1056/5 1056/6 1059/8 1063/2А

39,63 39,35 36,77 40,99 47,25 49,83 47,51 43,64 42,62 42,78 34,49
2,12 2,79 1,27 2,60 2,33 1,83 2,20 1,72 1,74 1,57 2,61

18,09 16,82 12,24 16,61 15,20 17,13 17,80 15,08 14,68 15,37 19,56
13,68 17,65 11,00 15,65 10,84 9,39 9,96 8,04 8,62 8,62 14,08
2,43 0,79 — 0,29 0,39 1,18 1,97 0,51 0,55 0,35 0,37
0,23 0,21 0,31 0,02 — 0,10 0,12 0,19 0,14 0,01 0,03
8,79 1,72 15,22 0,85 7,47 6,61 7,80 10,45 10,27 11,02 4,85
2,72 2,20 1,79 2,30 1,90 1,58 1,54 2,82 2,55 1,54 1,85
2,70 1,01 2,70 1,75 3,61 4,28 4,37 3,84 3,84 3,18 3,65
0,84 1,53 1,85 2,44 1,84 2,93 2,28 2,60 2,77 2,77 1,52
0,38 7,93 2,91 9,10 4,23 1,78 1,41 3.10 3,03 3,02 5,12
5,98 7,46 2,92 7,02 2,90 2,08 1,83 2*15 2,19 2,83 5,81
— — 0,60 — 0,30 — — 0,70 — — —
1,96 0,47 10,36 — 0,96 0,86 0,73 4,68 6,80 7,90 0,68

99,55 99,93 99,94 99,62 99,21 99,57 99,52 99,52 99,80 100,96 99,62

Компонент
Туфы Алевритистые

глины Песчаники Турбидиты

1063/6 1063/7 1070/6 1058/6 о СП *С
О оЗ 1053/1 1053/8 1069/3 1069/2 1065/1 1065/3

Si02 47,85 46,72 36,48 43,68 42,29 50,25 47,24 30,82 33,86 42,89 45,17
т ю 2 2,38 2,40 1,02 2,12 1,78 1,92 2,27 1,86 1,89 2,76 2,13
А120 3 15,55 14,71 12,15 14,23 13,08 13,14 14,93 9,32 10,74 13,26 14,33
Fe20 3 8,89 7,45 11,88 12,94 11,93 10,08 9,83 10,00 12,77 11,99 12,20
FeO 0,26 0,25 0,15 0,43 — 0,31 0,45 1,42 0,57 0,29 0,36
MnO 0,04 0,07 0,03 0,03 0,34 0,17 0,20 0,21 0,22 0,04 0,16
CaO 6,57 8,85 8,57 2,19 3,17 1,30 2,01 14,89 12,74 2,64 1,04
MgO 2,36 2,20 4,82 3,12 3,29 3,56 3,45 3,54 2,79 3,26 3,42
NazO 3,98 3,80 2,94 1,89 1,78 2,55 3,25 1,67 1,82 2,94 2,43
K20 3,41 3,80 3,93 2,93 2,77 4,75 3,61 1,82 1,82 1,85 2,34
h2o- 2,92 2,51 7,02 9,50 He onp. 6,53 6,32 6,57 5,51 11,58 10,39
h 2o+ 2,07 1,64 5,42 5,70 » 4,20 5,59 4.93 4,94 5,28 5,59
C02 — — 0,50 — » — — 0,80 0,45 0,90 —

p2o6 3,17 6,05 5,12 0,81 1,82 1*76 0,33 12,16 8,33 0,07 —

2 99,45 100,45 100,02 99,57 82,28 100,52 99,48 99,99 98,62 99,75 99,56

Примечание: Анализы выполнены в химической лаборатории ГИН АН СССР. 
Аналитики Н. Л- Калашникова, В . Б . Рычкова, Е. В. Черкасова.

Базальты, характеризующиеся сильной (10—30%) пористостью, име
ют два типа пор, отличающихся размером и морфологией. Крупные поры 
размером от 0,5 до 8 мм обычно по форме близки к окружности. Мелкие 
поры (0,05—0,25 мм) имеют либо амёбовидную, либо угловатую форму 
и характеризуются интерстиционным положением в основной массе. Час
то в них торчат концы микролитов.

Сильная пористость базальтов, наличие туфовых прослоев позволя
ют говорить о мелководных излияниях базальтовой лавы и даже о на
земных, в случаях, когда наблюдается высокотемпературное окисление 
базальтов.

В т о р и ч н ы е  м и н е р а л ы .  Вторичные минералы во всех группах 
базальтов, за некоторым исключением, однотипны. В раскристаллизо- 
ванных разностях наиболее распространен нонтронит, менее гётит и ми
нерал, близкий к глаукониту. Глауконит — это ярко-зеленый глинистый 
минерал, обычно имеющий высокий рельеф и светло-зеленые наложен
ные цвета интерференции. Нонтронит — бледно-зеленый минерал с пока
зателем преломления заметно меньшим, чем у глауконита, и с ярко-се
рыми до желтого цветами интерференции. Диагностика глинистых мине
ралов приводится ниже.

Преобразование стекловатых разностей базальтов выражается в па- 
лагонитизации сидеромеланового стекла и в последующем развитии
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смектита, наследующего состав палагонита, и гидроокислов железа 
(обр. 1058/7, 1063/2). Подробнее эти вторичные продукты будут рассмот
рены ниже при описании вещественного состава туфов.

В брекчированных базальтах широко развит также минерал, являю
щийся разновидностью апатита.

В раскристаллизованных разностях базальтов вторичные минералы 
заполняют полностью либо частично жилы, везикулы и поры, а также 
частично или полностью замещают зерна оливина и плагиоклаза. Запол
нение везикул и пор глинистыми минералами осуществляется зонально, 
при этом глауконит распространен ограниченно. Он обычно сосредоточен 
в зоне мощностью 0,5—2 см, либо примыкающей к одному из краев об
разца, либо располагающейся вдоль некоторых трещинок (обр. 1056/5, 6 , 
1058/1, 2, 4, 7, 1059/6, 6, 8 , 1063/1, 1069/11, 1070/8а). В этой зоне глауконит 
образует в крупных везикулах крустификационную корочку мощностью 
0,05—0,1 мм, а мелкие поры, имеющие интерстиционное положение, за
полняет полностью.

Относительно крупные везикулы часто в этой зоне имеют концентри- 
чески-зональное строение, при этом периферический слой сложен глауко
нитом, а внутренний, имеющий либо такую же мощность, либо пол
ностью занимающий остальное пространство, сложен нонтронитом. 
Иногда после нонтронита осаждается и апатит. Глауконит нередко 
вследствие примешивания гидроокислов железа приобретает буроватый 
оттенок.

В остальном объеме большинства образцов вне зоны развития глау
конита в везикулах и порах преимущественно распространен нонтронит. 
В одних образцах он образует тонкую крустификационную корочку мощ
ностью 0,0 1—0,2 мм на стенках пор, в других — полностью заполняет 
поры и частично или полностью замещает микролиты плагиоклаза 
(обр. 1056/5, 6 , 1063/6, 1069/6). На этом участке породы также нередки 
случаи концентрически-зонального заполнения пор, при этом перифери
ческий слой сложен нонтронитом, а внутренний чаще всего апатитом, но 
иногда кальцитом (обр. 1063/1), цеолитом (обр. 1065/6, 1069/1), либо 
кальцитом и цеолитом при более раннем выделении первого (обр. 
1065/7).

Образец 1058/7, обладающий стекловатой структурой основной мас
сы, характеризуется ритмической зональностью в распределении вторич
ных минералов по объему породы. Непосредственно у кровли образца в 

* зоне мощностью 0,3 см поры частично и полностью заполнены глаукони
том. Ниже, в зоне мощностью 0,4 см, поры пустые. Еще ниже — зона 
мощностью 0,25 см, в которой заполнение пор концентрически-зональное: 
по периферии глауконит, в центре — красное иддингситоподобное ве
щество. Наконец, зона мощностью 0,3 см, в которой также наблюдается 
концентрически-зональное заполнение пор: периферия — глауконит, 
центр — нонтронит. На остальном пространстве образца в порах отмеча
ется тонкая крустификационная корочка нонтронита.

Не во всех образцах нами обнаружена зональность в распределении 
глинистых минералов. В обр. 1038/1 все поры, занимающие в данном слу
чае лишь интерстиционное положение (3—5%), полностью заполнены 
глауконитом. В обр. 1053/12 преимущественно все везикулы и интерсти- 
ционные обособления выполнены красным иддингситоподобным вещест
вом и лишь пятнисто располагаются участки, где встречается глауко
нит; в обр. 1059/1, 4, 7, 1063/2, 6 , 7, 1065/5, 6 , 1069/1, 6 , 7, 8 глауконит 
отсутствует. В порах, по плагиоклазу, а в обр. 1069/8 и по интерстицион- 
ному стеклу развит лишь нонтронит.

Вкрапленники и микролиты оливина полностью преобразованы, что 
находит отражение в исключительно низком содержании MgO в изучае
мых базальтах (см. табл. 1). Микролиты оливина повсеместно имеют 
красный цвет вследствие замещения их гётитом. Преобразование фено- 
кристов оливина в большинстве образцов азонально. Они полностью и 
по объему всего образца замещаются иддингситом (обр. 1038/1, 1053/12, 
1058/2, 1059/1, 4—7, 1069/1, 7, 8). Тем не менее в ряде образцов вторич-
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ные продукты, развивающиеся по оливину, подчиняются описанной выше 
зональности. В обр. 1056/5, 6, 1058/4, 1059/8, 1063/1, 10, 1070/8 в зоне 
развития глауконита вкрапленники оливина иддингситизированы, тогда 
как на остальном пространстве они замещаются нонтронитом.

Особым своеобразием вторичных минералов отличаются обр. 1059/1, 
4, 6, 7. Для них характерно выделение тонкодисперсного гематита в ос
новной массе, формирующегося при высокотемпературном окислении ба
зальтов в наземных условиях [5], а зерна плагиоклаза частично замеще
ны калиевым полевым шпатом. Как известно, именно при повышенном 
потенциале кислорода активность калия в морской воде достигает вели
чин, при которых происходит калишпатизация плагиоклазов.

Жилы в базальтах в основном заполнены апатитом, и в редких слу
чаях жильное выполнение представлено глинистыми минералами. В част
ности, в обр. 1053/12 наблюдались зональные жилы, зальбанды которых 
представлены глауконитом, более внутренние слои гётитом, а центр вы
полнен коричневатым веществом, представляющим собой смесь глауко
нита и гётита.

Химический и фазовый состав вторичных минералов, распространен
ных в раскристаллизованных базальтах, изучался в обр. 1053/12, 1056/6, 
1059/7, при этом в обр. 1053/12 развиты глауконит и гётит, в обр. 1059/7 
только нонтронит, а образец 1056/6 характеризуется зональным распре
делением, в котором глауконит развит у одного из краев образца, а в 
остальном объеме распространен нонтронит.

Для рентгенофазового анализа глауконита из обр. 1053/12 отбира
лись псевдоморфозы по оливину, сложенные иддингситом в ассоциации 
с глауконитом при преобладании первого. Рентгеновская съемка природ
ного и обработанного образцов (насыщенного этиленгликолем и прока
ленного) позволила установить три фазы в отобранной фракции: гётита, 
диоктаэдрического (d060= 1,506 А) смектита (d001 соответственно: 11,9, 
17,17, 10 А) и гидрослюды (по появлению слабого отражения d0oi = 10,4 А 
в насыщенном образце) (фиг. 2, 1).

Химический состав глауконита изучался с помощью микрозонда. Бы
ли проанализированы его выделения в жиле (табл. 2, II), в псевдомор
фозе по оливину (см. табл. 2, III) и в везикулах (см. табл. 2, V, VI). По
лученные результаты анализов довольно близки между собой. Пересчет 
их на кристаллохимическую формулу глинистого минерала по стандарт
ной методике на 22 отрицательных заряда, полагая, что железо по преи
муществу находится в окисной форме, и учитывая результаты рентгенов
ской съемки, позволяет диагностировать эти минералы как глаукониты, 
содержащие в своей структуре разбухающие слои:

анализ II: Ko,73Nao,oiCa0,oi (Feit43Mgo,55)i,98 [Si3,77Alo,nFeo,i20io] (ОН)2*,

анализ III: Ко,7зСа0,о1 (Fei.ssMgo,51)2,06 [Si3,59Alo,37Fco,o40io] (ОН)2;

анализ V. Ko,6oNao,o2Cao,oi (Fei.eeMgo,37)2,03 [Sis^Alo^Feo.ieOio] (ОН)г̂

анализ VI: Ko.ssNao^Cao.oi (Fe^Mgo,31)2,09 [Si3,42Al0,49 Fe^Oio] (OH)2.
Химический состав буровато-зеленых минералов, тесно ассоциирую

щих с глауконитом (см. табл. 2, I, VIII), близок к химическому составу 
последнего, отличаясь повышенным содержанием железа. Это объясня
ется в данном случае примесью гидроокислов железа в глауконите, что 
подтверждается также микроскопическими наблюдениями.

Химический состав иддингсита характеризуется резко преобладаю
щим содержанием железа с небольшими добавками S i02, А120 3 и MgO

Фиг. 2. Дифрактограммы и ИК-спектры вторичных минералов в базальтах 
1 — псевдоморфозы по оливину (обр. 1053/12); 2 — смектит, заполняющий поры и об
разующий псевдоморфозы по оливину (обр. 1056/6); 3 — ИК-спектр образца 1056/6 
(а — природный образец; б — насыщенный этиленгликолем (обр. 1053/12), глицерином 
(обр. 1056/6); в — прокаленный; г — rfoeo; д — ориентированный образец; е — таблетка

образца с порошком КВг)
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(см. табл. 2, IV). Учитывая рентгеновские данные, можно сделать един
ственный вывод, что иддингсит представляет собой тонкую смесь гётита 
и диоктаэдрического смектита.

Нонтронит для рентгенофазового анализа выделялся из обр. 1056/6. 
Рентгеновское изучение показало, что это диоктаэдрический смектит 
(d00i равно 14,2 16,8 и 9,78 А соответственно для природного, насыщен
ного и прокаленного образцов) с d06o=l>523A, что характерно для нон- 
тронита (см. фиг. 2, 2). Нонтронит, локализованный в везикуле, изучал
ся с помощью микрозонда в обр. 1059/7. Химический состав этого мине
рала (см. табл. 2, IX) существенно не отличается от химического состава 
глауконита. Если сравнивать содержания главных окислов, то это ме
нее калиевый и железистый, но более кремнистый минерал. Более значи
мы и, по-видимому, принципиальны различия в содержаниях малых окис
лов. Он в несколько раз больше содержит ТЮ2, Na20, СаО. Пересчет 
анализа по стандартной методике на кристаллохимическую формулу с 
учетом рентгеновских данных позволяет диагностировать этот минерал 
как низкозарядный нонтронит:

Kot38Na0 fi2Cao,o3 (Felt3eAl0 ,i2Mg0 ,50)1,98 [Si3 ,6eTi0,01 Al0 ,33Oi0l (ОН)2.
В обр. 1056/6 незначительно распространено коричневатое вещество, 

выполняющее ядра концентрически-зональных везикул, у которых пери
ферический слой сложен глауконитом. Граница между ними неровная и, 
возможно, глауконит замещается этим веществом. Его химический со
став также был изучен с помощью микрозонда (см. табл. 2, VII). Он за
метно отличается от состава глауконита и нонтронита прежде всего по-

Химический состав вторичных минералов
Таблица 2

Компо
ненты I и ш IV V VI VII

Si02 48,86 51,04 50Д)1 5,49 48,51 47,54 39,48
ТЮ2 0,12 0 0 0,70 0,07 0,02 0,19
А120 3 3,53 1,29 4,37 1,92 3,69 5,78 7,74
FeO 36,79 25,53 25,75 64,52 30,33 31,22 30,99
MgO 4,35 5,10 4,73 1,97 3,37 2,91 8,64
СаО 0,32 0,15 0,10 0,23 0,14 0,14 0,27
Na20 0,64 0,09 0 0,28 0,16 0,20 1,08
к2о 4,11 7,85 7,96 0,09 6,50 5,78 2,69
МпО 0 0,09 0 0,07 0 0,04 0,14
Р2Об 0 0 0 0 0 0 0,06
2 96,72 90,86 92,92 75,27 92,76 93,62 91,27

Компо
ненты VIII IX X XI XII XIII

Si02 41,31 52,78 51,40 43,51 40,66 43,90
тю2 0,09 0,16 0,68 1,74 1,34 0,02
А120 3 3,26 5,46 13,84 16,25 15,74 16,24
FeO 34,46 23,19 14,70 13,32 17,05 15,33
MgO 2,92 4,81 4,22 4,07 3,92 13,80
СаО 0,03 0,44 0,24 0,11 0,15 0
NaaO 0,62 0,88 0,47 0,62 0,73 0,84
к2о 5,43 4,29 4,04 4,13 4,15 1,27
МпО 0,03 0,01 0,01 0 0,03 0,08
р 2о5 0,09 0 0 0,12 0,09 0
2 88,23 92,04 89,59 83,86 83,36 91,49

Примечание. I—IV—обр. 1053/12 (1 — коричневый минерал, выполняющий внутреннюю часть жилы, 
II — ярко-зеленый минерал, слагающий зальбанды той же жилы, III — ярко-зеленый минерал, частично 
замещающий, вкрапленник оливина, IV — иддингсит, замещающий тот же вкрапленник оливина). V— 
VIII — обр. 1056/6 (V — ярко-зеленый минерал, выполняющий ядро концентрически-зональной везикулы, 
VI — то ж е, слагающий периферическую зону, VII — коричневый минерал, выполняющий ядро предыду
щей везикулы, V III— бурое вещество, слагающее периферическую зону концентрически-зональной вези
кулы). IX — обр. 1059/7 (бледно-зеленый минерал, полностью заполняющий миндалину); X — обр. 1058/6 
(смектит, замещающий стекловатый обломок туфа); XI—X I I I — обр. 1070/6 (XI — смектит, слагающий 
крустификационную корочку, XII — смектит, замещающий стекловатый обломок туфа, XIII — смектит 
образующий округлое обособление внутри стекла).

Анализы выполнены на микроанализаторе «Камебакс».
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вышенным содержанием магния и алюминия и пониженным К20. Веро
ятно, это вещество является тонкой смесью гидроокислов железа и же
лезистого сапонита. Наличие триоктаэдрической фазы среди глинистых 
минералов обр. 1056/6 подтверждается данными ИК-спектроскопии 
(фиг. 2, 3). Если на ИК-спектре ориентированного образца в области ва
лентных колебаний ОН_-группы фиксируются полосы поглощения свя
зей Fe23+OH" (3540 см-1) и Fe2+—ОН"—А1 (3580 см-1), характерных для 
диоктаэдрических минералов, то на неориентированном образце, снятом 
с КВг, наблюдаются (помимо предыдущих) две небольшие полосы по
глощения: 3680 и 3720 см-1, характерные для связи Mg3OH~ в триокта- 
эдрических минералах, содержащих калий в межслоях.

Апатит локализуется в порах и жилах, выделяясь там после глини
стых минералов, и замещает частично либо полностью зерна плагиокла
за (обр. 1056/5, 6, 1058/1, 2, 4, 1059/5, 7, 1063/2, 6, 7, 1069/1, 6), а в редких 
случаях (обр. 1059/8) и вкрапленники оливина. Он образует агрегаты 
очень тонких, изометричных, прозрачных зерен. Такие же агрегаты ши
роко распространены в цементе туфов, откуда они были отобраны и оп
ределены рентгенофазовым методом. На дифрактограммах по набору 
рефлексов диагностируется одна из разновидностей апатита: либо фран- 
колит, либо дернит. Окончательная идентификация возможна лишь при 
определении химического состава минерала. Это низкотемпературные 
карбонат-гидроксилапатиты, встречающиеся в осадочных породах.

Широкое развитие апатита в этих базальтах сильно отражается на 
химическом составе преобразованных пород (см. табл. 1, обр. 1069/7, 
1058/4, 1056/5, 6, 1059/8, 1063/6, 7). С высоким содержанием Р20 5 корре- 
лируются высокие значения СаО. Общее влияние процессов вторичного 
преобразования на химический состав раскристаллизованных базальтов 
выражается в уменьшении содержания магния и увеличения содержания 
калия, воды и в отдельных случаях кальция и фосфора, а также в прак
тически полном окислении железа. Для стекловатых базальтов свойст
венно уменьшение содержаний СаО, Na20  и А120 3 (см. табл. 1, обр. 1058/ 
/2а, 1058/7, 1063/2а).

С т а д и и  п р е о б р а з о в а н и я  б а з а л ь т о в .  Таким образом, в 
субщелочных базальтах гайотов Ита-Маитаи и ИОАН нами обнаруже
ны определенные парагенетические ассоциации вторичных минералов. 
Наиболее ранние образования представлены глауконитом, содержащим 

%в своей структуре разбухающие слои, и, по-видимому, иддингситом. Глау
конит нередко ассоциирует с гётитом. Следующими по времени образо
вания фазами являются нонтронит, также нередко ассоциирующий с гё
титом, железистый сапонит и калиевый полевой шпат. Наконец, послед
ними по времени формирования являются апатит, а в образцах, подня
тых с больших глубин,— кальцит и филлипсит.

Описанные выше глинистые минералы довольно широко распростра
нены в океанических базальтах, в частности слагающих подводные вул
канические горы. Их формирование связывается В. Б. Курносовым [4] и 
другими с взаимодействием базальтов с гидротермальными растворами. 
По В. Б. Курносову, магматический очаг, пока он не угас окончательно, 
обусловливает циркуляцию морской воды сквозь проницаемые толщи 
базальтов по конвективным ячейкам, охватывающим всю вулканическую 
постройку. Двигаясь от периферии к жерлу вулкана, морская вода на
гревается, при этом приобретает кислотные свойства и минерализуется, 
выщелачивая вещество из базальтов и туфов. Нами изучены в силу ха
рактера отбора каменного материала лишь базальты периферических 
участков вулканической постройки. Для этих участков характерны окис
лительные условия минералообразования, так как для слабометаморфи- 
зованной морской воды свойствен высокий окислительный потенциал. 
В этих условиях железо, легко выщелачиваемое из базальтов, обладало 
малой подвижностью, что и привело к широкому развитию гидроокис
лов железа и железистых глинистых минералов. При окислительных 
условиях и относительно низкой температуре повышенной активностью 
обладает калий, что, очевидно, и обусловило калишпатизацию плагио-
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Фиг. 3. Микрофотографии смектитов и цеолитов, замещающих туфы (увел. 20 000) 
а — смектиты, замещающие туф (обр. 1070/6); б — цеолиты (обр. 1070/6); в — смек- 
титы, замещающие пепловые отложения (обр* 1053/2); г — смектиты, развивающиеся 

по туфовым обломкам, слагающим турбидиты (обр. 1065/3)

клазов. Источником калия в существенной мере является, по-видимому, 
морская вода.

Обнаружение двух этапов глинообразования позволяет сделать пред
положение, что наиболее ранние из них (глауконит, иддингсит), зани
мающие строго зональное положение в породе, возможно, сформирова
лись еще при взаимодействии морской воды с горячим лавовым потоком 
в момент его излияния. При этом морская вода в горячий лавовый по
ток проникала по трещинам контракции.

Апатит встречается не только в вулканогенных породах, но и заме
щает карбонатный цемент в брекчиях, а также органогенные известняки, 
как поднятые со склонов подводных гор, так и слагающие разрезы, над
страивающие вулканический фундамент гайотов. В разных обломках 
базальтов апатит распространен неодинаково. Он отсутствует в тех из 
них, которые недавно откололись от склона. Эти наблюдения дают осно
вание сделать предположение, что апатит в базальтах не связан с гидро
термальными растворами и имеет гальмиролитическую природу. Вопрос 
об источнике фосфора остается открытым.

Туфы. Это мягкие породы светло-зеленого цвета вследствие их полно
го замещения вторичными продуктами. Они встречаются преимущест
венно в виде самостоятельных обломков (до 10 см), являющихся ядрами 
железомарганцевых конкреций (1056/3, 1058/10), либо относительно 
крупных (до 25 см) глыб (1070/6, 7). Реже туфы находятся в составе 
брекчий совместно с базальтами либо известняками (1056/4, 1057/4). 
Образцы 1058/3, 6 были оторваны от коренного склона.

По размеру зерен выделяются лапиллиевые (1070/6, 7), псефитовые 
(1058/3, 6, 1056/3) и псаммитовые (1058/10, 1057/4) разности. Крупнозер
нистые разности сложены преимущественно изометричными, совершенно 
неокатанными обломками, имеющими причудливые очертания границ 
вследствие сильной пористости составляющих пород. Для них характер
но полное отсутствие сортировки. В лапиллиевых туфах размеры облом
ков варьируют от 3 мм до 2 см, в псефито-псаммитовых — от 1 до 7 мм. 
Псаммитовые туфы сложены таблитчатыми, угловатыми и рогульчаты- 
ми частицами, в общем образующими градационную слоистость с мощ
ностью ритма до 5 мм, в котором величина зерен уменьшается, по-види
мому, снизу вверх от 1,5 до 0,2 мм.
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Петрографический состав обломков во всех выделенных разновидно
стях один и тот же и удивительно однороден. Все они сложены сильнопу
зыристыми (пористость составляет 30—50%, размер пор 0,02—1 мм) 
стекловатыми обломками, очевидно, имевшими ранее базальтовый со
став. Некоторые из обломков содержат около 5—10% микролитов пла
гиоклаза (обр. 1070/6, 7) либо иддингситизированного оливина
(обр. 1058/3, 6). Таким образом, это витрокластические туфы.

Стекло полностью замещено бледно-зеленым тонкодисперсным гли
нистым минералом, образующим концентрическую зональность вокруг 
пор (в зоне до 0,5 мм), которая проявляется в чередовании тонких поло
сок, имеющих различный оттенок коричневого и зеленого цветов и по- 
разному двупреломляющих. Иногда между кон- 
центрически-зональными участками стекло заме
щено коричневатым, практически изотропным па- 
лагонитом массивного строения. Все края облом
ков оконтуриваются крустификационной каймой 
аналогичного бледно-зеленого смектита, высоко 
двупреломляющего и имеющего также концент- 
рически-зональное строение. Мощность каймы 
0,02—0,05 мм. Такая же кайма наблюдается и на 
стенках пор. Нередко на крустификационной кай
ме как внутри пор, так и в межобломочном про
странстве нарастают розетки филлипсита диа
метром до 1 мм.

Имеющиеся микролиты и вкрапленники оливи
на в стекле иддингситизируются, а микролиты 
плагиоклаза калишпатизируются. Цементация 
обломков неравномерная: от пленочного типа до 
типа заполнения пор. Цементом являются опи
санные выше крустификационные корочки глини
стого минерала, цеолиты и карбонатно-фосфат
ный материал.

При электронно-микроскопическом изучении 
измененных туфов отчетливо видно, что смекти- 
ты, слагающие крустификационную кайму, в от
личие от таковых, непосредственно замещающих 

^стекло, хорошо раскристаллизованы, имеют бо
лее крупные размеры (порядка 2 -10-5 мм) и ли
стоватую форму (фиг. 3, а). Крупные выделения 
цеолитов приурочены к пустотам (фиг. 3, б).

Химические составы туфов приведены в 
табл. 1. По сравнению с химическим составом 
раскристаллизованных, относительно слабо изме
ненных базальтов туфы характеризуются пони
женными содержаниями S i02, А120 3, CaO, Na20  и повышенными содер
жаниями Fe20 3, КгО и Н20. Таким образом, направленность химическо
го преобразования туфов близка к процессу палагонитизации сидероме- 
ланового стекла, происходящему в морских условиях.

Фазовый и химический состав новообразованных минералов анализи
ровался в обр. 1056/3, 1058/6, 1070/6. Бледно-зеленый глинистый мине
рал, замещающий стекло, является диоктаэдрическим (rf06o= 1,501 А) 
смешанослойным слоистым силикатом смектит-слюдистого типа, содер
жащим около 40% слоев слюдистого типа (фиг. 4). Это следует из срав
нительного анализа дифрактограмм. В природном образце d0oi=H,82A, 
в образце, насыщенном этиленгликолем, dool увеличивается до 16,55 А 
и появляется еще одно слабое отражение d002 = 9,61 А, проявляющееся 
как плечо на предыдущем пике; в прокаленном образце d0oi = 9,78A. Из 
обр. 1058/3 для рентгенофазового анализа отбирались цеолиты с неболь
шой примесью цементирующего материала. На дифрактограмме иденти
фицируется филлипсит и одна из разновидностей апатита: либо франко- 
лит, либо дернит (фиг. 5, а). На дифрактограмме обр. 1070/6 наряду со

Фиг. 4. Дифрактограм- 
мы смектита, замещаю
щего туф (обр. 1056/3) 
а — природный обра
зец; б — насыщенный 
этиленгликолем; в — 

прокаленный; г — doe о
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смектитом (d00i=  13,60А) идентифицируется калиевый полевой шпат 
(см. фиг. 5, б), который в данном случае замещает микролиты плагио
клаза.

С помощью микрозонда изучался химический состав смектита, заме
щающего стекло (см. табл. 2, X, XII) и образующего крустификацион- 
ную корочку (см. табл. 2, XI). Полученные анализы близки между собой, 
и лишь анализ X отличается заметно более высоким содержанием Si02. 
Смектит имеет существенно железоалюмокремнистый состав. При пере
счете анализов на кристаллохимическую формулу по стандартной мето
дике на 22 отрицательных заряда, учитывая, что железо в основном на
ходится в окисной форме, что следует из валового химического анализа 
породы, принимая во внимание данные рентгеновских исследований, ока
залось, что эти минералы можно отнести к железистым бейделлит- 
глауконитам [1]:

анализ X: Ко,seNao.oe^lo.t^Alo,79̂ о,8бМ§о,42)2,07 [^з.вгТУозАУзбОю] (ОН)2; 

анализ XI: Ко,4iNao,09̂ ^0,01 (Alo,87̂ ^0,84̂ ^ 0,45)2,16 [ з̂.з^ТУоо-АУбэОю] (ОН)2.

В обр. 1070/6 был изучен химический состав зеленого массивного гли
нистого минерала, образующего редкие округлые обособления диамет
ром до 0,1 мм в преобразованном стекле (см. табл. 2, XIII). При пересче
те его на кристаллохимическую формулу глинистого минерала на 22 от
рицательных заряда он оказывается близок к составу железистого сапо
нита (при условно принятом отношении Fe3+/Fe2+, как 3:1):

K0,l2Na0,12 (Mgit47Feo,22Fe0f6eAlo,43)2,78 [Si3,07Tio,OlAlo,920lo] (ОН)2.

Итак, выявлена следующая ассоциация вторичных минералов, обра
зующихся при преобразовании туфов: железистый бейделлит-глауконит, 
филлипсит, калиевый полевой шпат, иддингсит и железистый сапонит. 
Наиболее вероятно, что они сформировались при гидротермальном пре

образовании туфов. Основанием 
для такого предположения слу
жат следующие факты: повсе
местное преобразование туфов, 
проявление гидротермальных про
цессов в базальтовых горизонтах, 
близость железистого бейделлит- 
глауконита, замещающего стекло
ватые обломки, к нонтрониту, 
сформированному в базальтах на 
гидротермальной стадии. Главное 
отличие этих минералов заключа
ется в заметно более низком зна
чении Fe3+/Al в бейделлит-глаукот 
нитах, что, по-видимому, обуслов
лено тем, что последние в той или 
иной мере наследуют состав пер
вичной фазы (сидеромелана или 
палагонита), относительно бога
той алюминием.

Алевритистые глины. Все об
разцы этой породы имеют одина
ковое строение. В основной массе 
тонкодисперсного глинистого ми

нерала серого цвета, слабо двупреломляющего, погружены редкие зер
на алевритовой ( — 0,01—0,05 мм) размерности плагиоклаза (3—5%), 
иддингситизированного оливина (2—4%) и рудного минерала (до 7%). 
Все зерна угловатые, неокатанные. При электронно-микроскопическом 
изучении наблюдается обломочное строение всей породы (см. фиг. 3, в), 
в то же время отдельные частички сложены очень тонкодисперсным ли

Фиг. 5. Дифрактограммы филлипсита (а) 
и калиевого полевого шпата (б) (обр 

1070/6)
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стоватым глинистым минералом, по морфологии аналогичным таковому 
в преобразованных туфах.

Таким образом, по составу и строению эти породы, по-видимому, 
представляют собой преобразованные пепловые отложения.

На дифрактограммах этих образцов доминирующей фазой является 
диоктаэдрический ( d 0 6 o = l , 5 0 A )  смешанослойный минерал типа смектит- 
слюда (у природного образца d00i=12,llA , у насыщенного глицерином 
dooi= 17,34 А и do<>2 = 9,23 А, у прокаленного ^001 = 9,85 А), содержащий око
ло 30% слюдистых слоев.

Химический состав алевритистых глин приведен в табл. 1. По составу 
они близки к измененным туфам, выделяясь более высокими значениями 
Si02, MgO, КгО, и отличаются от образцов относительно слабо изменен
ных базальтов низким содержанием CaO, Na20  и повышенными содер
жаниями К20  и Н20.

Результаты химического и рентгеновского исследований данных по
род показывают, что глинистый минерал, являющийся главным породо
образующим минералом, близок к таковому, развивающемуся по туфам, 
т. е. к железистому бейделлит-глаукониту.

Обобщая все данные по алевритистым глинам, приходим к выводу, 
что это пепловые отложения, преимущественно сложенные железистым 
бейделлит-глауконитом, который сформировался при гидротермальном 
преобразовании стекловатых обломков.

Песчаники. Все встреченные песчаники (обр. 1069/2, 3, 9) имеют оди
наковое строение и состав и относятся к разряду мелко- и среднезерни
стых. Они сложены обломочными окатанными и полуокатанными зерна
ми размером 0,2—0,25 мм, обладают хорошей сортировкой. По составу 
это олигомиктовые песчаники. Около 70% обломков представлено слабо
пористым (5—10%, размер пор 0,01—0,1 мм) базальтовым стеклом, 
иногда содержащим микролиты плагиоклаза. Стекло и микролиты за
мещены зеленовато- и желтовато-бурым, очень слабо двупреломляющим 
смектитом. Около 5% обломков стекла свежие. Остальная часть зерен 
представлена титанавгитом (5—8%), иддингситизированным оливином 
(10—15%) и плагиоклазом, частично замещенным смектитом.

Цементация песчаников очень слабая и представлена несколькими 
типами: соприкосновения, пленочный (смектитовый) и типа заполнения 
пор. Межзерновое пространство заполнено карбонатно-фосфатным ма

териалом, но много пор остается пустыми. В цементе обнаружены бен
тосные формы фораминифер, которые, по определению X. М. Саидовой, 
имеют маастрихтский возраст.

Таким образом, песчаник представляет собой результат разрушения 
базальтов, преимущественно его преобразованных стекловатых корок 
закалки. По-видимому, дезинтеграция базальтов и формирование песча
ных отложений происходило под действием морской абразии во время, 
когда верхние части вулканической постройки находились выше уровня  ̂
моря.

Химический состав песчаников (см. табл. 1) характеризуется относи
тельно высокими содержаниями СаО и Р20 5 вследствие сравнительно 
большого количества карбонатно-фосфатного цемента. В остальном хи
мический состав песчаников имеет те же особенности, что и витрокласти- 
ческий туф.

На дифрактограммах песчаников, очищенных от карбонатно-фосфат
ного цемента, идентифицируется практически одна фаза — диоктаэдри
ческий (d060= 1,501 А) смешанослойный очень неупорядоченный глини
стый минерал типа смектит-слюда (базальные отражения 12,11 А у при
родного образца, 17,64 и 10,05 А — у насыщенного глицерином и 9,89 А — 
у прокаленного).

Химический состав глинистого минерала, основного минерала песча
ников, судя по расчетным данным (при вычитании из состава песчаников 
состава апатита), близок к составу железистого бейделлит-глауконита.

Турбидиты. Породы, объединенные нами в эту группу по текстурному 
признаку, имеют одинаковый состав (обр. 1065/1, 3, 4), за исключением
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обр. 1065/2. Они сложены слабоокатанными обломками изометричной и 
таблитчатой форм измененного витрокластического туфа псефитовой 
(обр. 1065/1) и псаммитовой (обр. 1065/3) размерностей. В обр. 1065/4 
эти обломки образуют ритмы с градационной слоистостью. Отмечают
ся три ритма мощностью 3—10 см. В каждом ритме размер обломков 
измененного туфа колеблется от 1 —1,5 см в подошве до алевритистой 
размерности в кровле. По-видимому, образцы 1065/1—3 также являются 
разрозненными элементами ритма турбидитных отложений.

Практически все обломки туфа замещены светло-зеленым тонкодис
персным смектитом, некоторые из них содержат иддингситизированные 
вкрапленники оливина. Туф очень пористый (25—30%, размер пор 
0,25—5 мм). Поры имеют крустификационную корочку светло-зеленого 
смектита, а ядро некоторых из них выполнено кальцитом. В обр. 1065/1 
очень редкие обломки, незакономерно распространенные по объему об
разца, представлены практически свежим витрокластическим туфбм. 
Этот факт указывает на то, что турбидиты не изменялись на месте воз
никновения, а формировались из уже преобразованных туфов.

Цементация обломков очень слабая и неравномерная, цемент пле
ночного и базального типов представлен кальцитом и реже филлипси- 
том. При высушивании образцы рассыпаются, следовательно, они в виде 
таких крупных глыб не могли перемещаться на длинные расстояния.

Электронно-микроскопическое изучение отдельных туфовых обломков 
показало, что они сложены хорошо раскристаллизованными смектита- 
ми листоватой формы (см. фиг. 3, г). Ло данным рентгеновской дифрак- 
тометрии, глинистый минерал является диоктаэдрическим (d060 = 1,501 А) 
смектитом (базальные отражения составляют: у природного образца 
13,03 А, у насыщенного глицерином 19,36 и 9,21 А и у прокаленного 
9,89 А).

Химический состав пород (см. табл. 1), очищенных от карбонатного 
цемента, близок к химическому составу измененных витрокластических 
туфов, несколько отличаясь более высокими значениями ТЮ2, Н20  и 
низкими К20. Кристаллохимическая формула обр. 1065/3 соответствует 
диоктаэдрическому смектиту, близкому к железистому бейделлит-гла- 
укониту из обр. 1058/6, 1070/6:

Ко#23̂ ао,37Сао,09 (Alot9oF̂ O,69Fe0t02Mgo,42) [Si3,47Ti0>14Alo,390io] (ОН),.

Образец 1065/2 имеет обломочную структуру и сложен практически 
одними зернами апатита алевритовой ( — 0,01 мм) размерности. Отмеча
ется приблизительно 2—3% зерен плагиоклаза и 1—2% обломков вулка
нического стекла. На дифрактограмме образца идентифицируется лишь 
одна фаза, которая по большому набору рефлексов диагностируется как 
одна из разновидностей апатита: либо дернит, либо франколит (3,43; 
3,16; 3,04; 2,768; 2,675; 2,616; 2,495; 2,23; 2,12; 2,05 А).

Наличие фосфатных прослоев дополнительно свидетельствует о том, 
что эти турбидиты являются осадочными образованиями: Их происхож
дение, по-видимому, связано с разрушением карбонатно-фосфатного це
мента туфовых отложений.

Таким образом, турбидиты представляют собой результат разруше
ния рыхлых толщ измененных витрокластических туфов, слабо сцемен
тированных карбонатно-фосфатным материалом.

Брекчии. Брекчии могут быть моно- и полимиктовыми. Первые сло
жены разноразмерными угловатыми обломками базальтов (от 2 до 
20 см). В составе более редких полимиктовых брекчий могут быть ба
зальты, туфы и известняки (обр. 1056/2, 4, 1057/4, 1070/8).

Цемент брекчий песчано-карбонатно-фосфатный. В карбонатно-фос
фатном материале, являющемся результатом фосфатизации известко- 
вистых фораминиферовых отложений «плавает» около 15—20% окатан
ных и неокатанных зерен песчанистой размерности (0,1 — 1 мм), пред
ставленных сильно измененными раскристаллизованными базальтами, 
измененными базальтовыми стеклами и туфами.
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В цементе брекчий обнаружены планктонные фораминиферы, имею
щие, по определению X. М. Саидовой, возраст от палеоцена до позднего 
миоцена. * *

*

На основании изложенного материала можно сделать следующие вы
воды. Верхи вулканического разреза гайотов Ита-Маитаи и ИОАН сло
жены переслаивающимися горизонтами субщелочных базальтов и ви- 
трокластических туфов. Все вулканогенные породы гидротермально 
переработаны, причем наиболее интенсивно туфы, что обусловлено их 
хорошей проницаемостью и реакционноспособностью. Главными новооб
разованными минералами, возникшими в гидротермальную стадию пре
образования вулканитов, являются диоктаэдрические смектиты и смеша- 
нослойные минералы типа смектит—железистая слюда. Они полностью 
слагают витрокластические туфы, а также стекловатые корки базальтов 
и представлены железистым бейделлит-глауконитом. В раскристаллизо- 
ванных базальтах — это нонтронит, который осаждается в порах, жилах 
и частично замещает оливин и плагиоклаз.

Новообразованные диоктаэдрические слоистые силикаты: глауконит, 
нонтронит и железистый бейделлит-глауконит, по своим кристаллохими
ческим особенностям образуют своеобразный ряд:

анализ II: Ko,73N3o,oiCao,oi(Fei,43.Mgo,55)i,98[Si3,77Alo,iiFeo,i2C)io] (ОН)2; 

анализ IX: Ко,з9̂ ао,12Сао,оз(F̂ i,37Alo,i2Mgo,5o)i,98 [Si3,66Tio,oiAlo,330io](ОН)2;
анализ X: Ко,з8̂ ао,оэСао,о2 (Feo.geAlo,79̂ ^ 0,42)2,07[Sis^Tio^Alo.ssOio] (ОН2).
Наблюдается последовательное увеличение содержания Al, Ti, умень

шение октаэдрического Fe3+ и исчезновение его из тетраэдров. От глауко
нита к нонтрониту заметно возрастает количество Na и Са в межслоях, 
и оно снова несколько снижается при переходе к бейделлит-глаукониту. 
Особенности поведения петрогенных элементов, по-видимому, отражают 
состав первичных фаз и условия минералообразования. На постэруптив
ной стадии, происходящей геологически мгновенно, разрушаются .наиме
нее устойчивые железомагнезиальные фазы (оливин). На гидротермаль
ной стадии основным реакционноспособным веществом является зака
лочное стекло базальтов и витрокластических туфов. На этой стадии все 
элементы в той или иной степени подвижны, и поэтому нонтронит, осаж
дающийся из растворов, минерализованных главным образом веществом, 
частично выщелоченным из туфов, обогащен по сравнению с глауконитом 
даже такими относительно малоподвижными элементами, как А1 и Ti, 
а особенно наиболее выщелачиваемыми элементами, как Са и Na. Ми
нералы, непосредственно замещающие стекло, по сравнению с нонтрони- 
том соответственно существенно обогащены наименее подвижными А1 
и Ti.

Распространение обломочных пород на склонах гайотов свидетель
ствует о процессах надводного и подводного физического разрушения ба
зальтов и туфов. При морской абразии массивные базальты, разрушаясь, 
формировали галечные накопления, в то время как их сильно изменен
ные стекловатые корки, истираясь в большей степени, образовывали ма
териал песчанистой размерности.

Благоприятной предпосылкой для процессов подводного физического 
разрушения базальтов является то обстоятельство, что они слагают по
ложительные морфоструктуры океанического дна. Массивные базальты, 
разрушаясь при подводной эрозии, формируют брекчии, а их более из
мененные разности, и прежде всего стекловатые измененные зоны пото
ков и подушек, дезынтегрируясь до гравелитистого и песчанистого разме
ров, принимают участие в цементации брекчий.

Нами сделано предположение, что турбидиты, поднятые со склонов 
гайота ИОАН, сформировались в результате разрушения туфовых отло
жений и являются осадочными образованиями. В пользу этого свиде
тельствуют следующие факты: признаки окатанности зерен, наличие фос
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фатных прослоев, сочетание измененных и неизмененных туфовых об
ломков в одном штуфе, что противоречит туфовому происхождению дан
ных турбидитов. К тому же отсутствие на глыбах железомарганцевой 
корки указывает на то, что они сформировались относительно недавно, 
тогда как вулканизм в этом районе прекратился в меловое время.

Следовательно, на данном уровне исследований наиболее вероятно 
предположить, что изученные нами турбидиты сформировались в резуль
тате осаждения из мутьевых потоков, осуществлявших перенос продук
тов разрушения туфовых отложений. Механизм возникновения этих 
мутьевых потоков до конца не ясен. Возможно, важной предпосылкой 
для их зарождения является наличие в разрезе гайота горизонтов силь
но измененных и слабо сцементированных туфов, в случае разрушения 
которых могут одновременно захватываться большие объемы вещества.

При разрушении измененных пепловых прослоев возникают глини
стые окатыши, создающие скопления на пологих участках склонов.

Наиболее распространенным минералом всех обломочных пород, 
встреченных на склонах гайотов, за исключением брекчий, является же
лезистый бейделлит-глауконит. Изученный химически и рентгенографи
чески, он оказался очень близким по составу и строению в различных 
обломочных породах, что обусловлено его образованием в результате 
гидротермального преобразования закалочного стекла, в основном сла
гающего горизонты витрокластических туфов, и последующем разруше
нии этих толщ.

По кристаллохимическим особенностям железистый бейделлит-гла
уконит чрезвычайно близок к железистым смектитам, широко распро
страненным как в современных красных глинах, так и в более древних 
осадочных породах первого слоя океанической коры, содержащих гли
нистые минералы [1, 2]. Существенным отличием является более высо
кое содержание титана в бейделлит-глауконитах, что является отраже
нием щелочно-базальтового состава первичных пород.
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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
№  З г 1988

УДК 551.311.7(261)

ЭДАФОГЕННЫЙ МАТЕРИАЛ В ОСАДКАХ СЕВЕРНОЙ 
ТРОПИЧЕСКОЙ ЗОНЫ АТЛАНТИКИ

СВАЛЬНОЕ В. Н., БЕЛЯЕВА Я. В., ДМИТРЕНКО О. Б., 
НОВИКОВА 3 . Г., УСПЕНСКАЯ Т. Ю., ШЕВЧЕНКО А. Я.

Комплексом методов исследованы ядра конкреций и осадки на профи
ле Гвианская котловина — Срединно-Атлантический хребет — Канарская 
котловина, выявлен тектоэдафогенный и биоэдафогенный материал. При
ведены доказательства многократной тектонической активности трансформ
ного разлома Кейн в плейстоцене, описаны гидротермально измененные 
осадочные породы Гвианской котловины.

В классификации генетических групп компонентов глубоководных от
ложений В. П. Петелина [3] особое место занимают марино-литогенные 
продукты разрушения субаквальной литосферы (пород дна океана), на
званные в целом эдафогенными компонентами. Эти компоненты, выяв
ленные при минералогическом изучении песчано-алевритовых фракций 
осадков, широко распространены в различных структурно-фациальных 
зонах Мирового океана и учитываются при выделении не только комп
лексов минералов [2, 5, 8, 9], но и вещественно-генетических типов оке
анских осадков [1, 4, 6]. В настоящем сообщении приведены результаты 
комплексного исследования текто- и биоэдафогенных компонентов осад
ков. Первые являются марино-эндолитогенными продуктами тектониче
ского дробления пород, вторые — остатками ископаемых организмов, 
освобождающихся при экзогенном разрушении осадочных пород [3] и в 
различной степени литифицироЪанных осадков [6]. Продукты тектони
ческого дробления пород и биоэдафогенные обломки нередко служат 
ядрами железомарганцевых конкреций, поэтому ниже приведены также 
краткие сведения о строении и составе рудных оболочек конкреций.

Материалом для данной работы послужили ядра марганцево-желе
зистых конкреций и гранулометрические фракции осадков, полученных 
в северной тропической зоне Атлантического океана в 40-м рейсе НИС 
«Академик Курчатов» (1984 г.). Образцы собраны на глубинах 2900— 
6006 м в Гвианской котловине, на склонах Северо-Атлантического хреб
та и в зоне перехода его в Канарскую котловину вблизи трансформного 
разлома Кейн (фиг. 1). Возраст осадков определен по комплексам кок- 
колитофорид и планктонных фораминифер. Рентгеновский анализ препа
ратов выполнен на дифрактометре ДРОН-2 с Cu/Ca-излучением, Ni- 
фильтром, при 40 кВ и 20 мА, щели 0,5X 0,5 мм. Электронные микрофо
тографии получены на сканирующем микроскопе JSM-U3. В отраженном 
свете изучались полированные шлифы рудных оболочек конкреций. Пол
ные силикатные анализы осадков выполнены рентгенофлюоресцентным 
методом на приборе VRA-2 (аналитики М. М. Кахана, Т. Г. Кузьмина). 
На атомно-абсорбционном спектрофотометре AAs-403 определены Fe, А1, 
•Си, Sr, Mn, Ni, Со, Zn, Ti, Mo, Pb, V, Mg, Ca, Li, Cr, Cd в пламени аце
тилен— воздух и ацетилен — закись азота (аналитик Н. Н. Завадская). 
При анализе С02 и Сорг, выполненном Н. П. Толмачевой, применялся 
объемно-газовый экспресс-метод (по Кноппу). Шлифы ядер конкреций, 
сложенных магматическими и метаморфическими породами, изучены 
Г. Л. Кашинцевым. Гранулометрический состав образцов и соотношение 
минералов в крупноалевритовой фракции осадков определены сотрудни
ками группы В. П. Казаковой.

В исследованных районах прямоточными трубками вскрыты преиму
щественно плейстоцен-голоценовые илы. На глубинах менее 4900 м об-
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наружены окисленные биогенные карбонатные осадки (фораминиферо- 
вые, кокколитово-фораминиферовые и фораминиферово-кокколитовые). 
В интервале глубин 5100—6000 м распространены миопелагические гли
ны, местами слабоизвестковистые (фиг. 2). На ст. 4306 (Гвианская кот
ловина) тралом были подняты с глубины 3310—4120 м глыбы глинистых 
известняков (кокколитово-фораминиферовых), а прямоточной трубкой — 
карбонатные слабоуплотненные осадки сходного состава. Известняки по
крыты бугристой или глянцевой марганцево-железистой коркой мощно
стью 0,5—0,8 см и нарушены многочисленными ходами роющих организ
мов (диаметром от долей миллиметра до 3—4 см), нередко заполненны
ми более молодыми осадками. Стенки ходов обычно покрыты пленкой 
(1—3 мм) гидроокислов железа и марганца. Наряду с описанными выше 
известняками в траловой пробе оказались единичные эллипсоидальные 
железистые конкреции и угловатые обломки сильно измененных аргил
литов желтовато-бурого цвета у буровато-зеленых глинистых известня
ков. На поверхности обломков наблюдается железомарганцевая отороч
ка («незрелые» конкреции). Рудная корка мощностью до 3 мм обнару
жена также в колонке слабоуплотненных фораминиферовых осадков на 
ст. 4306 (см. фиг. 2).

Довольно обильные конкреции залегают на поверхности осадков в 
пределах полигона в Канарской котловине (ст. 4323—4334). Наряду с 
конкрециями округлой формы (мощность рудной оболочки до 2,5 см) 
здесь нередки «незрелые» (и, вероятно, более молодые) конкреции, очер
тания которых отчетливо наследуют угловатую форму ядра, а мощность 
рудной корки составляет всего лишь 1—3 мм. На ст. 4334 скопления 
угловатых конкреций обнаружены и в подповерхностных слоях осадков. 
Особенно многочисленны такие конкреции в колонке ст. 4324, где они 
рассеяны в толще осадков и совместно с округлыми конкрециями обра
зуют три горизонта (140—165, 196—206, 253—273 см). Длинные оси кон
креций часто ориентированы субвертикально. Сочетание этого факта и 
совместного захоронения конкреций разной степени «зрелости» указыва
ет, по-видимому, на возможность нескольких циклов переотложения кон
креций. Доказательством переотложения более тонкого (биоэдафоген- 
ного) материала могут служить осадки колонки ст. 4321, в которой мио
пелагические глины включают слой известковых (фораминиферовых) 
турбидитов (см. фиг. 2).

Характеристика рудных оболочек конкреций. Среди округлых конкре
ций выделяются сферические, эллипсоидальные и уплощенные; поверх-
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Фиг. 2. Литологическая характеристика дночерпательных проб и колонок 
/ —6 — осадки (1 — фораминиферовые,, 2 — кокколитово-фораминиферовые, 3 — кокко- 
литовые, 4 — фораминиферово-кокколитовые, 5 — глинисто-известковые, 6 — извест- 
ковисто-глинистые); 7 — миопелагические глины; 8 — то же, слабоизвестковистые; 9— 
10 — марганцево-железистые конкреции (9 — округлые, 10 — угловатые); 11 — марган
цево-железистые корки; 12— 13 — границы раздела (12 — постепенные, 13 — резкие)

нЪсть по всему периметру слабошероховатая. Ядра, сложенные глини
стым веществом, частично замещены гидроокислами железа и марганца 
и окружены рудной оболочкой мощностью 1,0—2,5 см. Последняя харак
теризуется довольно однообразным строением от ядра до поверхности 
(и верхней, и нижней), проявленным в развитии радиально-дендритовой 
текстуры (фиг. 3), обусловленной ростом объемных дендритов, вытяну
тых вдоль радиуса конкреции. Каждый дендрит имеет тонкослоистое 
строение, выраженное в чередовании слабоотражающих изотропных 
(в скрещенных николях) рудных слойков с тончайшими черными глини
стыми слоями. Интерстиции между дендритами заполнены обломочным 
нерудным материалом, количество которого вблизи ядра довольно зна
чительно. Практически во всех изученных конкрециях в приядерной и 
приповерхностной областях текстурное единообразие рудной оболочки 
нарушается появлением маломощной (до 1 мм) зоны тонкослоистого 
строения, представленной чередующимися серыми (в отраженном свете) 
изотропными, светло-серыми анизотропными рудными и черными глини
стыми слоями.

Судя по результатам проведенного ранее минералогического исследо
вания конкреций данного района методом аналитической электронной 
микроскопии (микродифракция электронов и энергодисперсионный ми- 
крозондовый анализ) [10], основными рудообразующими минералами 
обогащенных железом конкреций (M n/Fe<l) с радиально-дендритовой 
текстурой рудной оболочки являются Fe-содержащий вернадит и феро- 
ксигит, находящиеся друг с другом в ультратонких срастаниях. В ка-
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Фиг. 3. Радиальнодендритовая текстура рудной оболочки конкре
ции. Полированный шлиф, увел. 1,8 

*

яестве примесей в конкрециях были обнаружены гётит, маложелезистый 
вернадит и неупорядоченный смешанослойный асболан-бузерит. Повы
шение концентраций преимущественно марганцевых фаз происходит 
только в тонкослоистых зонах, где они входят в состав более высокоот- 
ражающих анизотропных слоев, которые, как известно [15], обогащены 
М.п, Ni и Си. Марганцевое анизотропное вещество образует не только 
отдельные слойки, но и заполняет трещины и частично интерстиции 
между дендритами, проникая в ранее образованную радиально-дендри- 
товую оболочку. Это, вероятно, свидетельствует о воздействии на кон
креции растворов, обогащенных диагенетически мобилизованным из 
осадков марганцем. Судя по маломощности тонкослоистых зон, диаге- 
нетические процессы были, по-видимому, кратковременными и протека
ли с довольно низкой интенсивностью, а основной материал рудной обо
лочки, состоящей из тонких срастаний фероксигита и Fe-содержащего 
вернадита, образовался гидрогенным путем.

Химический состав изученных конкреций и рудных корок приведен 
в табл. 1. По вещественно-генетическим и морфологическим признакам 
конкреции можно отнести к седиментационным марганцево-железистым 
(Канарская котловина) и железистым (Гвианская котловина). Значение 
Mn/Fe в них варьирует от 0,10 до 1,02, но всегда эта величина несколь
ко меньше для верхней части конкреций, чем для нижней, что подтверж
дает слабый диагенетический подток марганца из осадков, выявленный 
при минералогических исследованиях. Верх конкреций относительно их 
низа помимо Fe нередко обогащен Со, Mo, Pb, V, Mg. Значительные ва
риации состава конкреций в дночерпательной пробе ст. 4323 объясняют
ся, по-видимому, как их разновозрастностью, так и различиями в меха
низме роста конкреций разной формы. Уплощенные конкреции, имею
щие большую площадь соприкосновения с диагенетически активным по
верхностным слоем осадков, испытывают более значительное влияние 
на состав рудной оболочки поставки металлов (особенно марганца) из 
иловых вод по сравнению с округлыми (эллипсоидальными). Действи
тельно, сильно уплощенная (0,5X 5,0 см) конкреция 4323/2 относительно 
эллипсоидальной конкреции 4323/1 обогащена большинством проанали
зированных элементов, но имеет близкий состав с погребенной (относи
тельно древней) конкрецией 4324-157, вскрытой на глубине 157 см на 
ст. 4324. Сопоставление конкреций и рудных корок Гвианской котловины
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(обр. 4306/2-4, 9) свидетельствует о заметном обогащении корок Sr, Мп 
и Со.

Тектоэдафогенный материал Канарской котловины. В Канарской кот
ловине ядрами конкреций в основном послужили магматические и мета
морфические породы (тектоэдафогенный материал), подчиненную роль 
играют глинистые осадки, зубы акул. В шлифах было изучено 90 мелких 
(3—20 мм) фрагментов пород, которые распределились по составу сле
дующим образом, %: перидотиты 39, габбро 31, долериты 6, метаморфи- 
ты 24 (преобладают метаморфические породы, развивающиеся по пери
дотитам).

Среди перидотитов выделяются три относительно близкие по струк
туре и степени измененности группы пород: 1) почти недеформирован- 
ные выветрелые серпентиниты (аподунитовые и апоперидотитовые);
2) тектонизированные и гидротермально измененные серпентиниты;
3) перидотиты из переходной зоны, свойственной дифференцированным 
базит-ультрабазитовым комплексам (пироксен-плагиоклазовые перидо
титы, оливиновые пироксениты). Будинаж в породах второй группы под
черкивают система трещин и ориентировка листочков антигорита. По 
серпентиниту развивается смешанный агрегат из талька из тремолита. 
Судя по интенсивному будинажу и гидротермальному метаморфизму, 
обломки пород данной группы поступали, по-видимому, из обнажений 
деформированных в зоне разлома пород офиолитовой серии.

Габброиды подразделяются на две группы: 1) сравнительно слабо 
деформированные, сохранившие первичную структуру (средне- и круп
нозернистые габбро и габбро-пегматиты); 2) в различной степени ка- 
таклазированные породы. Все габбро лейкократовые, в них явно преоб
ладает плагиоклаз, хотя содержание пироксена иногда достигает 40%. 
В крупнозернистых габбро кристаллы плагиоклаза деформированы, что 
выражается в мозаичном угасании и следах дробления зерен. Катаклаз 
во второй группе габброидов проявляется в том, что крупные кристаллы 
плагиоклаза и пироксена изгибаются, растрескиваются, по трещинам 
начинается дробление минералов с образованием гранобластового агре
гата из мелких (0,1—0,2 мм) округлых и изометричных зерен.

Долериты состоят на 20—50'% из лейст плагиоклаза, избирательно 
замещенных цеолитом'или рудным веществом. В интерстициях распо
лагаются изометричные, шестоватые и радиально-лучистые выделения 
буровато-зеленой роговой обманки переменного состава. Для долеритов 
характерно также присутствие сфена и лейкоксена в ассоциации с ам
фиболом.

Более половины образцов метаморфитов приходится на мономине- 
ральные тремолититы, сформированные по апогарцбургитовым серпен
тинитам. Будинаж серпентинита подчеркивается однонаправленной ори
ентировкой кристаллов тремолита и растаскиванием зерен рудного ми
нерала на отдельные обломки неправильной формы. Некоторые образ
цы в основном сложены буровато-зеленым актинолитом или коричневой 
роговой обманкой. Помимо метаморфизованных перидотитов в ядрах 
конкреций обнаружены единичные обломки зеленокаменно измененно
го габбро (лейко- и меланократового). Габбро претерпело, по-видимому, 
интенсивный катаклаз и милонитизацию в зоне рассланцевания и бу- 
динажа. Наблюдаются отдельные реликты сравнительно крупных зерен 
клинопироксена, частично замещенного тремолитом, наряду с тонкопе- 
ретертой массой этого же минерала. Выявлены также линзовидные про
слои нематобластовых агрегатов тремолита. Единственный обломок в 
собранной коллекции метаморфитов представлен почти мономинераль- 
ной хлоритовой породой (с примесью лейкоксена), образованной, веро
ятно, по титаномагнетитовому меланогаббро. В целом метаморфические 
породы относятся к зеленосланцевой, эпидот-амфиболитовой и частично 
амфиболитовой фациям прогрессивного метаморфизма офиолитов.

Явное преобладание перидотитов и габбро среди изученных облом
ков свидетельствует о том, что участок дна,.с которого поступал текто
эдафогенный материал, сложен глубинными породами океанской коры,
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Химический состав конкреций

Номер
образца

Глубина,
м

Тип 
про

бы **
Fe А1 Си Sr Мп Ni Со Zn Ti

4306/9 3310—
4120

с 20,56 2,54 0,04 0,024 2,11 0,03 0,026 0,041 0,43

4306/2 4120 к 17,32 3,02 0,03 0,071 7,23 0,07 0,072 0,028 0,35
4306/3 4120 к 15,64 2,85 0,04 0,076 10,24 0,19 0,104 0.030 0,43
4306/4 4120 к 19,66 3,34 0,13 0,083 14,16 0,22 0,397 0,044 0,77
4323/1 5750 с 14,42 2,82 0,03 0,065 6,92 0,12 0,067 0,025 0,33
4323/2 5750 с 19,66 3,09 0,23 0,073 16,87 0,37 0,345 0,054 0,76
4324/1 4918 в 20,11 2,43 0,11 0,104 16,87 0,22 0,474 0,044 0,91

4324/2 4918 н 18,88 2,41 0,12 0,104 17,46 0,20 0,465 0,043 0,91
4324/3 4918 с 18,44 2,73 0,12 0,085 14,03 0,23 0,391 0,044 0,79
4324/4 4918 с 18,33 2,18 0,09 0,114 18,75 0,29 0,467 0,041 0,80
4324/5 4918 в 19,89 2,65 0,12 0,091 14,45 0,22 0,395 0,043 0,84

4324/6 4918 н 18,55 2,41 0,12 0,090 14,75 0,24 0,400 0,042 0,86
4324-157 5500 СП 18,33 3,22 0,21 0,061 16,26 0,39 0,307 0,051 0,70

4332/25 5131 с 18,77 3,22 0,14 0,075 14,45 0,30 0,351 0,045 0,74

4333/1 4900 в 20,78 2,73 0,24 0,068 14,45 0,41 0,350 0,055 0,98
4333/2 4900 н 20,33 2,93 0 , 2$ 0,054 12,65 0,39 0,310 0,054 0,87
4333/3 4900 с 18,55 3,14 0,18 0,071 14,45 0,39 0,345 0,049 0,70

* Содержание Li, Сг, Cd приведено в п- \0~4%, остальных элементов — в %.
** С — средняя проба поверхностной конкреции; СП — то же, погребенной; В — верхняя часть непогре

выведенными на поверхности дна в тектонически активной зоне. Дейст
вительно, если допустить, что трансформный разлом Кейн, прослежен
ный по сейсмическим данным на 24° с. ш. [20], простирается до 22° с. ш., 
то исследованная часть Канарской котловины находится в области со
членения сбросов меридионального направления (параллельных оси 
рифта Срединно-Атлантического хребта) и южного борта разлома 
Кейн. Подтверждением высказанного предположения служат выявлен
ные при петрографическом изучении ядер конкреций признаки будина- 
жа, катаклаза и деформации пород, характерные для зон разломов. 
Именно катаклаз (дробление) является основным механизмом мобили
зации эдафогенного материала, поэтому можно ожидать, что в осадках 
найдут отражение компоненты дезинтегрированных глубинных пород,, 
такие, как орто- и клинопироксены, роговая обманка, серпентин, тальк, 
хлорит, актинолит, тремолит, пренит, плагиоклазы, оливин, сфен, лей- 
коксен, магнетит, хромовая шпинель, цеолиты.

Кроме офиолитовой ассоциации пород в ядрах конкреций из Канар
ской котловины обнаружены единичные зубы акул и в разной степени 
ожелезненные глинистые осадки (фрагменты размером от 0,5 до 6 см). 
Цвет глин коричневый, бурый, коричневато-желтый, светло-коричневый. 
Тонкодисперсная основная масса осадка включает многочисленные 
дендриты гидроокислов марганца, нередки удлиненные полости, также 
отороченные гидроокислами марганца, иногда встречаются мелкие зубы 
акул, эдафогенные обломки измененных ультрабазитов (фиг. 4, а, б)г 
зерна кварца и полевых шпатов. В целом же глины сложены палыгор- 
скитом с примесью хлорита, каолинита и смектита; последний в неко
торых ядрах преобладает, образуя аутигенные сфероидальные выделе
ния (см. фиг. 4, в—д). Таким образом, исследованные ядра представле
ны пелагическими палыгорскитовыми глинами, т. е. являются собствен
но эдафогенными [3], в той или иной мере обогащенными тектоэдафо- 
генным материалом ультраосновного состава. Наличие аутйгенного 
смектита связано, по-видимому, с разрушением и перемещением фраг-
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и рудных корок
Таблица 1

Мо РЬ V Mg Са U Сг Cd Mn/Fe Состав ядра или субстрата рудной 
корки

0,003 0,068 0,087 1,08 0,59 17 40 9 0,10 Глина

0,015 0,043 0,072 1,05 2,24 15 22 8 0,42 Известняк глинистый
0,022 0,047 0,065 1,22 2,22 17 29 8 0,66 То же
0,030 0,070 0,064 1,40 1,51 12 47 12 0,72 »
0,015 0,037 0,061 1,12 2,40 15 26 7 0,48 Оливиновое габбро
0,035 0,091 0,070 1,71 1,36 102 52 15 0,86 Глина
0,033 0,099 0 ,0 7 0 1,36 1,79 12 31 10 0,84 Тремолитизированный и хло- 

ритизированный перидотит
0,029 0,095 0,062 1,27 2,28 12 24 12 0,93 То же
0,029 0,081 0,061 1,32 1,71 И 43 10 0,76 Серпентинит
0,030 0,098 0,071 1,40 2,42 7 14 12 1,02 То же
0,030 0,098 0,077 1,41 1,69 15 27 10 0,73 Апоперидотитовый серпенти

нит выветрелый
0,026 0,092 0,064 1,33 1,90 12 26 И 0,80 То же
0,049 0,071 0,060 1,80 1,27 87 103 12 0,89 Лейкогаббро уралитизирован- 

ное
0,028 0,080 0,098 1,62 1,69 40 55 12 0,77 Оливиновое габбро уралитизи-

rv A D  О U t l A 6

0,030 0,092 0,075 1,82 1,32 67 22 13 0,70
pOBdrirlUc

Глина
0,025 0,074 0,074 1,76 1,09 72 31 13 0,62 То же
0,031 .0,076 0,062 1,69 1,38 52 58 10 0,78 »

бенной конкреции; Н — то же, нижняя; К — средняя проба рудной корки.

ментов гидротермальных образований, сходных с описанными в зоне 
трансформного разлома на 37° с. ш. [16].

Влияние эдафогенного материала на состав осадков рассмотрено на 
примере колонки ст. 4324. Колонка длиной 273 см представлена доволь
но однообразными миопелагическими глинами, включающими много
численные округлые и угловатые конкреции (см. фиг. 2), вероятно, 
переотложенные. Возраст осадков поверхностного слоя (0—5 см) опре- 

% делить точно не удалось. По-видимому, они накопились в позднем плей
стоцене— голоцене, судя по илам в дночерпательных пробах (ст. 4324/1 
и 4333), которые содержат следующие виды кокколитов: Emiliania hux
leyi (фиг. 5, a), Cyclococcolithus leptoporus ( Mu г г., Bl a c km. )  Kpt. ,  
Helicopontospaera kamptneri Hay, Mo hi., Oolithothus antillarum (Co
hen)  Coh e n ,  Umbellosphaera tenuis (см. фиг. 5, 6), U. irregularis 
P a a s c h e, Ceratolithus cristatus К p t. и др. и принадлежат на ст. 4324/1 
зоне Emiliania huxleyi Acme, возраст 0—0,07 млн. лет, а на ст. 4333 — 
зоне Emiliania huxleyi; возраст 0—0,27 млн. лет [14].

По фауне планктонных фораминифер осадки колонки ст. 4324 имеют 
плейстоценовый возраст. В разрезе преимущественно встречаются 
устойчивые к растворению виды: Globorotalia tumida ( Br a dy ) ,  G. in- 
flata (d’O r b i g n y ) ,  G. truncatulinoides (d’O r b i g n y ) ,  Pulleniatina 
obliquiloculata ( P a r k e r  and J o n e s ) ,  Globoquadrina dutertrei (d’O r
b i g n y )  Globigerinita humilis ( Br a dy ) ,  реже присутствуют Globigeri- 
noides conglobatus ( Br a d y ) ,  G. ruber (d’O r b i g n y ) ,  Globigerina cali- 
da ( P a r k e r ) ,  Globorotalia menardii (d’O r b i g n y ) .  Низкая числен
ность планктонных фораминифер, число видов на большинстве горизон
тов, не превышающее 1—3, резкое доминирование видов с устойчивыми 
к растворению раковинами, одновременное присутствие форм одного 
вида разной степени сохранности, небольшое количество обломков 
(а в ряде горизонтов их отсутствие), наличие ожелезненных раковин 
свидетельствуют об устойчивом режиме растворения во время накопле
ния осадков мощностью 273 см. Отсутствие карбонатных раковин бен-
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Фиг. 4. Состав осадков и ядер конкреций (электронный сканирующий микроскоп) 
а — хризотил, увел. 3000; б — антигорит, увел. 1500; в — смектитовая основная масса 
ядра, увел. 3000; г — сфероидальное обособление смектита, увел. 2250; д — то же, увел. 
3000; е — эдафогенные амфиболы, увел. 2500; ж — палыгорскит, увел. 5000; з — облом

ки серпентинита, увел. 1500
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Фиг. 5. Электронно-микроскопические снимки известкового нанопланктона (сканирую
щий микроскоп), а — Emiliania huxley (L о h m.), Hay ,  M о h 1., увел. 5000; 6 — Um- 
bellosphaera tenuis (K p t.) P a a s c h e, увел. 5000; в — Coccolithus cavus Hay,  M о h 1., 
увел. 4000; г — Coccolithus eopelagicus (Bram. ,  R i e d.) Kpt . ,  увел. 2000; d — Cycli- 
cargolithus floridanus (Rot h ,  Ha y )  В u k г у, увел. 4000; e — Coccolithus marismon- 
tium B l a c k ,  увел. 5000; ж — Helicopontosphaera intermedia (Mar t . )  Hay ,  M о h I., 
увел. 3500; з — Reticulofenestra cf. abisecta (Mul l . )  R o t h ,  T h i e г s t, увел. 5000; и — 
Reticulofenestra bisecta (Hay,  Mo h l .  W a d e )  Ro t h ,  увел. 2500; к — Cribrocentrum 
reticulatum (G a r t.) P e г c h - N i e 1 s.> увел. 3000; л — Discoaster adamanteus Br am. ,  

Wi le. ,  увел. 2500; м — Discoaster aster Br am. ,  R i e d., увел. 3000



тосных фораминифер также указывает на агрессивность вод к извест
ковому материалу и низкие скорости седиментации (около 1,5 мм/ 
/1000 лет).

Наличие на ряде горизонтов очень мелких раковин плейстоценовых 
планктонных фораминифер хорошей сохранности, их абсолютное доми
нирование связано с привносом материала с более мелководных участ
ков дна, значительно удаленных от места отложения. По распределению 
этих форм можно судить о постоянном слабом привносе карбонатных 
раковин (горизонты 5—35, 60—80, 105—110, 125—130, 145—165, 185— 
210, 225—230, 255—273 см) вместе с материалом иного генезиса, коли
чество которого определяет возможность захоронения мелких форм и 
их сохранность (обломки мелких фораминифер не встречены). Итак, 
в плейстоцене на ст. 4324 формировались осадки N-фации [11], причем, 
учитывая отсутствие бентосных известковых фораминифер и облом
ков,— наиболее глубокой степени растворения (не отмеченной назван
ными выше авторами).

По химическому составу миопелагические глины (ст. 4324) отли
чаются от сходных осадков северной приэкваториальной зоны Тихого 
океана (табл. 2) повышенным содержанием Ti и А1, пониженным — Мп, 
Са, Сорг; в целом изменчивое количество MgO (2,0—7,1%) увеличивает
ся к основанию колонки до 5,4—7,1%, отражая, вероятно, примесь эда- 
фогенного ультрабазитового материала. Структура осадков пелитовая, 
повышенная концентрация песчано-аЛевритовых фракций тяготеет к 
горизонтам глины с конкрециями, однако распределение тяжелых ми
нералов в этих фракциях более сложное (см. табл. 2). В ядрах конкре
ций обнаружены глинистые осадки и породы офиолитовой ассоциации, 
описанные выше. Сопоставление распределения ядер разного состава 
показало (табл. 3), что вниз по разрезу количество осадочных ядер уве
личивается, т. е. прослеживается стадийность поставки ядер. Массовое 
переотложение конкреций вследствие сильных тектонических подвижек 
в плейстоцене происходило 4—5 раз, а единичные конкреции переотла- 
гались в результате склоновых гравитационных процессов многократно.

Соотношение минералов в крупноалевритовой (0,1—0,05 мм) фрак
ции осадков было получено после пересчета результатов иммерсионного 
анализа на абиогенные прозрачные компоненты (табл. 4). Среди тяже
лых минералов на ст. 4324 суммарно преобладают эдафогенные тремо
лит и актинолит (см. фиг. 4, е), моноклинные и ромбические пироксены, 
роговая обманка, оливин, хлорит, сфен, рутил, пренит, подчиненная 
доля приходится на терригенные минералы (гранаты, минералы группы 
эпидота, корунд, апатит, циркон, турмалин) и аутигенный барит. Легкие 
минералы в основном представлены терригенными кварцем, полевыми 
шпатами, наземно-вулканогенным кислым стеклом, аутигенными цеоли
тами и глауконитом, нередко присутствуют (иногда в значительных 
количествах) эдафогенные серпентин (см. фиг. 4, з) и основные плагио
клазы. Судя по неравномерному распределению в разрезе наиболее 
обильных тремолита и актинолита, привнос в осадки тектоэдафогенного 
материала происходил неоднократно. Начало каждого цикла переотло- 
жения отмечено повышенными содержаниями этих минералов, а завер
шение— пониженными. Сходный с описанным, но обедненный комплекс 
минералов наблюдается и на других станциях в Канарской котловине 
(см. табл. 4). Кроме перечисленных компонентов в крупноалевритовой 
фракции осадков встречены биогенные кремнистые и карбонатные об
ломки, трудноопределимые зерна, черные рудные минералы, гидроокис
лы железа, единичные глобулы пирита, железомарганцевые микро
конкреции. На ст. 4324 микроконкреции слагают до 42% фракции 0,1 — 
0,05 мм и распределены в разрезе крайне неравномерно.

Фракция <0,001 мм в основном представлена хлоритом, заметную 
примесь составляют палыгорскит (см. фиг. 4, ж), монтмориллонит, гид
рослюды, кварц и полевые шпаты; присутствуют, по-видимому, каоли
нит и серпентин (фиг. 6). Высокое содержание хлорита и палыгорскита 
обусловлено, вероятно, поступлением их из местных (эдафогенных)
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Химический и гранулометрический состав осадков, % от сухого вещества
Таблица 2

Номер образца Тип осад
ка * S i0 2 тю2 А 1,03 Fe2Oj МпО MgO СаО к2о П. п. п. с̂ орг

Фракция, мм

0,25-0,1** 0,1—0,05**СаС08
>0,1 о т о о <0,01

4306/3 КФИ 13 ,9 0 ,1 5 3 ,7 1 ,5 0 ,0 5 0 ,7 39 ,7 0 ,73 36 ,4 0 ,5 6 57,70 18,45 18,63 62 ,92 0 ,0 3 0,014306/4 » 2 1 ,8 0 ,1 9 4 ,8 6 ,5 0 ,0 5 0 ,8 2 9 ,4 1 ,00 31 ,9 0 ,26 4 9 ,30 28 ,22 6 ,69 65 ,09 0 ,01 0 ,014306/5 и г 3 1 ,8 0 ,5 6 13,6 5 ,1 0 ,1 2 0 ,7 18,4 2 ,2 0 2 4 ,4 0 ,4 3 30,81 1,02 5 ,67 93,31 0 ,4 8 0 ,0 24306-0— 5 ф 14 ,0 0 ,1 4 4 ,9 0 ,8 0 ,05 0 ,6 3 8 ,8 1 ,00 3 6 ,8 0 ,2 2 71,00 33 ,86 14,11 52 ,03 0 ,0 3 0 ,0 34306-5—10 » 12 ,2 0 ,1 3 3 ,3 1 ,5 0 ,0 5 0 ,6 45,1 0 ,5 4 33 ,3 0 ,3 8 74 ,10 23,71 11,51 64 ,78 0 ,0 3 0 ,0 34306-20—25 » 9 ,4 0 ,0 9 3 ,0 0 ,9 0 ,0 7 0 ,6 4 4 ,0 0 ,4 9 38 ,6 0 ,4 3 76,60 3 0 ,08 13,97 57,95 0,01 0 ,01
4306-32— 37 » 10 ,4 0,11 3 ,2 1,1 0 ,0 4 0 ,6 42,1 0 ,5 7 38 ,7 0 ,3 9 73,50 28 ,96 21 ,35 4 9 ,69 0 ,0 3 0 ,0 3
4323-0—2 МГ 4 7 ,9 1 ,07 19 ,9 7 ,2 0 ,5 5 3 ,5 0 ,5 1,91 14 ,4 0 ,4 6 0 ,16 0 ,1 8 0 ,6 6 99 ,16 2 ,4 94323-7— 12 » 4 6 ,4 1 ,04 19,2 6 ,7 0 ,4 7 4 ,0 2 ,9 1 ,8 0 14,4 0 ,2 3 7 ,80 5 ,4 3 1 ,00 93,57 1 ,19 0 ,3 44324/1-0—2 КФ 16,1 0 ,3 5 5 ,2 2 ,1 0 ,1 0 0 ,7 37 ,0 1 ,20 35 ,0 0 ,2 6 67 ,20 13,85 14,01 72 ,14 0 ,0 44324-3— 5 » 12,6 0 ,2 5 4 ,2 1 ,6 0 ,0 7 0 ,7 39 ,7 1 ,40 36 ,6 0 ,1 9 71,60 21,87 13,55 64 ,5 8 0 ,0 4 0,01
4324-0—5 МГ 4 9 ,5 0 ,9 9 18,1 6 ,7 0,51 4 ,4 0 ,7 2 ,0 0 14,1 0 ,2 5 5 ,8 0 0 ,3 2 1 ,50 9 8 ,18 0 ,7 54324-15— 19 » 4 7 ,8 0 ,9 2 19,1 6 ,5 0 ,5 0 3 ,5 4 ,2 2 ,0 0 12,3 0 ,1 2 1 ,13 0 ,2 8 0 ,1 4 99,58 2 ,3 5 0 ,7 54324-40— 45 » 4 7 ,9 1 ,05 19,6 7 ,1 0 ,4 6 3 ,4 3 ,2 1 ,90 12 ,3 0 ,1 4 0,81 0 ,2 0 0 ,9 0 98 ,90 6 ,3 5 0 ,7 34324-90— 95 » 51 ,6 1 ,00 18 ,4 6 ,9 0 ,4 8 3 ,4 0 ,6 2 ,3 0 12,1 0 ,0 8 0 ,2 5 0 ,4 7 0 ,4 6 99,07 2 ,7 6 1 ,844324-110— 115 » 5 0 ,7 0 ,8 3 19 ,4 6 ,6 0 ,5 2 4 ,8 0 ,4 1,70 12 ,3 0 ,0 5 0 ,2 5 1 ,27 1 ,0 0 97 ,73 3 ,7 8 0 ,5 74324-120— 125 » 52 ,5 1 ,07 2 0 ,6 7 ,4 0 ,5 6 3 ,0 0 ,5 2 ,5 0 9 ,0 0 ,0 7 0 ,16 0 ,7 9 0 ,5 3 98 ,68 3 ,3 4 0 ,4 84324-135— 140 » 5 6 ,6 1 ,15 16 ,0 7 ,2 0 ,5 6 2 ,8 0 ,7 2 ,6 0 8 ,9 0 ,0 5 0 ,07 1,17 0 ,4 9 98 ,34 3 ,1 6 2 ,4 44324-147— 152 » 5 6 ,8 0 ,5 9 17,7 6 ,9 0 ,5 3 2 ,5 0 ,5 2 ,60 8 ,8 0 ,0 5 0 ,1 6 3 ,8 2 0 ,61 95,57 1,51 0,414324-177— 182 » 5 5 ,2 1,01 1 7 ,2 6 ,9 0 ,6 0 2 ,9 0 ,1 3 ,1 0 9 ,5 0 ,0 7 0 ,0 9 1 ,42 0,51 98 ,07 4 ,5 8 2 ,654324-196—201 » 5 3 ,9 1 ,00 1 4 ,2 7 ,0 0 ,5 8 2 ,0 0 ,6 2 ,8 0 14 ,4 0 ,0 5 0 ,2 5 2 ,8 3 0 ,6 5 96 ,52 5 ,7 6 1 ,164324-206—211 » 5 0 ,6 0 ,9 6 15 ,2 6 ,7 0 ,7 3 3 ,5 1,1 2 ,5 0 15 ,6 0 ,0 9 0 ,0 9 1 ,2 8 0 ,6 4 98 ,08 6 ,0 5 0 ,7 94324-230—235 » 4 9 ,4 0 ,7 4 13 ,6 5 ,8 0 ,6 6 7 ,1 0 ,9 1,80 17 ,8 0 ,0 8 0 ,0 9 0 ,7 9 0 ,8 5 98,36 7 ,974324-248— 253 » 4 9 ,2 0 ,8 4 14,1 6 ,2 0 ,6 6 6 ,0 0 ,6 1 ,40 17 ,9 0 ,11 0 ,3 4 0 ,7 8 0 ,5 2 98 ,80 11,49 4 ,0 84324-263— 268 » 51 ,2 0 ,91 15,3 7 ,4 1,00 5 ,4 1 ,4 2 ,1 0 12 ,9 0,11 0 ,5 0 4 ,7 4 1 ,37 93,89 12,25 3 ,0 44333-0—3 КФ 17 ,0 1,30 5 ,6 2 ,0 0 ,0 9 0 ,7 3 5 ,6 1,20 3 3 ,5 0 ,2 9 61,70 9 ,1 9 17,40 73,41 0 ,0 3Тихий океан МГТо 51 ,7 0 ,6 4 13,0 7,41 0 ,81 4 ,7 1,62 2 ,32 15,0 0 ,27 — —

* КФИ кокколитово-фораминиферовый известняк глинистый; ИГ — известковисто-глинистый осадок; Ф — фораминифэровый осадок;‘КФ — то же, кокколитово-фораминиферовый- МГ — миопр.  
лагическая глина; МГТо — то же, из Тихого океана (среднее по 17 образцам) [7]. ' v  к 4rc*,UDD"1’ миоп»

* * Содержание тяжелых минералов во фракции.



у Таблица 3
Состав и соотношение ядер конкреций в колонке ст. 4324, %

Горизонт, CM Число
ядер Долериты Г аббро- 

иды
Метамор-

фиты Осадки

0— 140 5 2 0 ,0 8 0 ,0
1 4 0 - 1 4 5 9 — 7 7 ,8 2 2 ,2 —

145— 158 15 6 , 6 7 3 ,6 13 ,2 6 , 6
158— 165 5 — 100 — —

196—206 12 — 2 4 ,9 8 ,3 6 6 , 8
206—242 5 — — 2 0 ,0 8 0 ,0
243—273 20 — 5 ,0 5 ,0 9 0 ,0

источников. Именно с возрастанием доли палыгорскита во фракции 
<0,001 мм связано, по-видимому, увеличение содержания магния в 
осадках ст. 4324 (см. табл. 2, фиг. 6).

Таким образом, пофракционное изучение тектоэдафогенного мате
риала в осадках Канарской котловины показало, что основным меха
низмом мобилизации такого материала служит катаклаз глубинных 
пород дна в зонах разломов. При этом вблизи источника эдафогенного 
материала грубообломочные компоненты (дресва, щебень) сочетаются 
в осадках с песчано-алевритовыми и пелитовыми продуктами разруше
ния пород. Крупные обломки обычно превращаются в ядра конкреций. 
По мере удаления от зон разломов гетерогенность состава ядер одно
возрастных конкреций должна, вероятно, уменьшаться, а эффективным 
методом выявления эдафогенных примесей будет минералогический 
анализ крупноалевритовой и субколлоидной фракций осадков. В неко
торых случаях надежным критерием обнаружения эдафогенного мате
риала может служить валовый химический состав отложений.

Биоэдафогенный материал. Биоэдафогенные (переотложенные био
генные) осадки довольно характерны для северо-западной части Атлан
тического океана [13]. В исследованных нами монолитах они выявлены 
на восточном склоне Северо-Атлантического хребта (ст. 4321, см. фиг. 2) 
и в Гвианской котловине (ст. 4306). В колонке сг. 4321 биоэдафогенные 
отложения представлены известковисто-глинистыми и известковыми 
(фораминиферовыми) плейстоценовыми турбидитами, залегающими 
среди миопелагичееких глин. На ст. 4306 колонка биоэдафогенных кар
бонатных (фораминиферовых) осадков плейстоценового возраста сфор
мирована переотложенными олигоценовыми комплексами нанопланкто
на и планктонных фораминифер. Источником биоэдафогенного мате
риала послужили, как будет показано ниже, среднеолигоценовые гли
нистые известняки, подобные собранным тралом на ст. 4306.

В известняках среди видов нанопланктона олигоценового комплекса 
определены: Cyclicargolithus floridanus (см. фиг. 5, <3), Coccolithus еоре- 
lagicus (см. фиг. 5, г), С. marismoniium (см. фиг. 5, е), Helicoponto- 
sphaera intermedia (см. фиг. 5, ж), Reliculofenestra bisecta (см. фиг. 5, и), 
R . cf. abisecta (см. фиг. 5, з), Cribrocenlrum reticulatum (см. фиг. 5, ас) ,  
Discoaster aster (см. фиг. 5, м), D. adamanteus (см. фиг. 5, л) и др. 
В известковисто-глинистых илах из каверн в верхней части известняков 
кроме олигоценовых обнаружены четвертичные виды — Emiliania hux- 
leyi и Syracosphaera pulchra, указывающие на принадлежность этих 
осадков зоне Emiliania huxleyi. Ходы илоедов в известняках заполнены 
известковисто-глинистым илом зоны Emiliania huxleyi Acme.

По комплексу планктонных фораминифер глинистые известняки 
на ст. 4306 имеют также олигоценовый возраст. Наряду с видами, ха
рактерными для среднего олигоцена,— Globigerina galavisi B e r m u d e z ,  
G. ciperoensis В о 11 i, Cassigerinella chipolensis ( C u s h m a n  and P o n 
t on) ,  Chiloguembelina cubensis ( P a l m e r )  присутствует нижнёолигоце- 
новый вид Pseudohastigerina micra (Col e )  и эоценовый видHantkenina
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alabamensis C u s h m a n .  В кавернах и ходах илоедов обнаружен бога
тый набор плейстоценовых видов фораминифер (см. ниже) с примесью 
олигоценовых и эоценовых видов.

Аналогичные описанным в глинистых известняках, но более полные 
комплексы известкового нанопланктона содержатся в колонке ст. 4306, 
вскрывшей фораминиферовые осадки плейстоцена — голоцена (0—1см) 
и среднего олигоцена (2—37 см), разделенные маломощной рудной кор
кой. Среднеолигоценовый комплекс включает (кроме видов, обнаружен
ных в известняках) Coccolithus cavus (см. фиг. 5, в) и Sphenolithus рге- 
distentus В г am., Wi l e .  Наличие последнего вида позволяет отнести 
осадки гор. 2—37 см к зоне Sphenolithus predistentus среднего олигоце
на (NP23 [17], СР17 [12]), возраст 30—40 млн. лет [18]. По-видимому, 
глинистые известняки относятся к этой же зоне, несмотря на отсутствие 
вида-индекса. Осадки гор. 0—1 см содержат виды зоны Emiliania huxlei 
Acme. Планктонные фораминиферы присутствуют в колонке ст. 4306 по 
всему разрезу. Численность их (в пересчете на 1 г осадка) колеблется 
от 5,2 (0—1 см) до 45,3 тыс. экз. (34—35 см). Видовой состав форами
нифер меняется очень резко. На горизонте 0—1 см выявлены Globige- 
rinoides conglobatus, G. sacculifer ( Br ady) ,  Globorotalia menardii, 
G. tr uncat ulinoides, Orbulina universa d’O r b i g n y ,  Pulleniatina obliqui- 
loculata, Sphaeroidinella dehiscens ( P a r k e r  a n d  J o n e s ) .  Раковины 
названных видов серые, часто ожелезненные; видовой состав и соотно
шение видов (по фракциям и для осадка в целом) свидетельствуют о 
плейстоценовом возрасте осадков. Формирование комплекса происхо
дило на месте взятия колонки. Наряду с плейстоценовой фауной обна
ружены в небольшом количестве переотложенные (т. е. биоэдафоген- 
ные) олигоценовые виды: Chiloguembelina cubensis, Globigerina cipero- 
ensis и др.

Вниз по разрезу (2—37 см) отмечается резкое увеличение общей 
численности планктонных фораминифер (с колебаниями от 10,2 до 
45,3 тыс. экз.). Фауна представлена олигоценовыми видами: Globigeri
na ciperoensis, G. angulisutura{is В о 11 i, G. angustiumbilicata Bo l l i ,  
G. galavisi, типичными для верхов среднего — низов верхнего олигоце
на. Несколько необычно для осадков этого возраста большое число ра
ковин Chiloguembelina cubensis и Cassigerinella chipoensis. Раковины 
фораминифер олигоценового возраста чистые, белые, крупные формы 
^характеризуются хорошей сохранностью, раковины размером менее 
0,25 мм частично растворены. Однако раковины видов С. cubensis и 
С. chipoensis (размером менее 0,125 мм) не несут следов растворения 
т. е. являются, по-видимому, устойчивыми к растворению (возможеу 
также их привнос из другого источника).

На глубинах 19—20 и 36—37 см вместе с олигоценовыми видами ш 
фоне уменьшения общей численности (за счет уменьшения количеств: 
мелких форм) присутствуют единичные экземпляры плейстоценовых 
видов (наиболее устойчивых к растворению, сильно загрязненных, оже- 
лезненных) — Globorotalia tumida, Pulleniatina obliquiloculata, G. trun- 
catulinoides, G. menardii, G. dutertrei. Сравнение фауны этих горизонтов 
и слоя 0—1 см свидетельствует о более значительном растворении кар
бонатов во время формирования осадков горизонтов 19—20 и 36—37 см.

Особенности распределения олигоценовых и плейстоценовых планк
тонных фораминифер в колонке ст. 4306 однозначно указывают на пере- 
отложение олигоценовых осадков, которое дважды имело место в плей
стоцене (зона Globorotalia truncalulinoides). Начало переотложения 
фиксируется по наличию плейстоценовых форм в интервалах 0—1, 19— 
20 и 36—37 см. На этих же горизонтах отмечены минимальные для всей 
толщи величины общей численности фораминифер. Вынос материала 
происходил с глубин около 2000 м, возможно, з результате оползней. 
В районе Бермудского поднятия, у берегов Кубы и в желобе Пуэрто- 
Рико такие оползни переотлагали олигоценовую фауну в позднем плей
стоцене [13]. Таким образом, комплексная микропалеонтологическая 
характеристика исследованных монолитов позволяет отнести осадки:
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4306 /2 3 7 ,5 2 5 ,0 3 7 ,5
4306 /3 1 5 ,4 15 ,4 — — — — 3 0 ,8 — 15,4 — — 1 5 ,4 —
4 3 0 6 /4 — 2 6 ,9 — 23,1 3 ,8 — 1 5 ,3 — — — — 23,1 3 , 8
4 3 0 6 /5 16 ,7 16 ,7 3 3 ,3 —
4306-0— 2 — — — 2 1 ,4 — — 1 4 ,3 7 ,1 — 14,3 — 2 1 ,4 7 ,1
4306-5— 10 3 ,4 — — 6 ,9 3 , 4 . — 3 1 ,0 — 10 ,3 1 3 ,8 2 0 ,7
4306-20—25 16 ,7 12 ,5 4 ,2 10 ,4 8 ,3 — 1 4 ,6 — 4 ,2 — 4 , 2 12 ,5 8 ,3
4306-32— 37 3 3 ,3 6 6 ,7
4323-0—2 2 , 9 4 8 ,6 1 1 ,4 — — — 8 ,6 — — 11,4 5 ,7 — —
4323-7— 12 3 ,5 3 2 ,6 1 2 ,8 1 7 ,4 — — 2 7 ,9 — — — 3 ,5 — 2 ,3
4 324 /1 -0—2 — 22 ,2 2 2 ,2 11,1 — — 3 3 ,4 — — — — — —
4324/1-3  - 5 — — — 6 0 ,0 — — — — — — — —• —
4324-0—5 6 ,7 26 ,6 2 6 ,7 — — 6 ,7 — — ---- — —. — 13,3
4324-15— 19 9 ,4 — 1 8 ,8 15 ,6 — 9 ,4 — — 6 ,2 6 ,2 — 12,5
4324-40—45 1 ,4 11,6 6 5 ,2 8 ,7 1 ,4 — 4 ,3 — — — — 1 ,4 5 ,8
4324-90— 95 13 ,8 5 5 ,2 3 ,4 — 1 ,7 1 3 ,8 — — — 3 ,4 5 ,2 —
4324-110— 115 5 ,6 2 7 ,8 1 3 ,9 5 ,5 — 1_ 2 5 ,0 — — — 8 ,3 1 3 ,9 —
4324-120— 125 —. 11 ,4 6 0 ,0 1 4 ,3 2 ,9 — 8 ,6 — — — — — 2 ,9
4324-135— 140 3 ,0 2 2 ,4 4 0 ,3 1 7 ,9 — — 1 3 ,4 — — — 3 ,0 1 ,5 1 ,5
4324-140— 145 2 ,7 2 1 ,6 6 7 ,6 2 ,7 —. 5 ,4 — — — — 5 ,4 — —
4324-147— 152 1 ,6 2 2 ,2 2 2 ,2 2 0 ,6 7 ,9 1 ,6 4 ,8 — — 4 , 8 1 ,6 — 9 ,5
4324-153— 158 — 4 9 ,1 3 0 ,9 — 0 ,9 1 5 ,4 — — 1 ,8 0 ,9
4324-160— 165 — 10,7 3 9 ,3 5 ,4 5 ,3 — 1 ,8 — — 2 1 ,4 3 ,6 — 10 ,7
4324-177— 182 — 2 5 ,0 3 3 ,3 1 7 ,8 — 6 ,0 8 ,3 — — — 1 ,2 — —
4324-196—201 1 ,8 32,1 3 7 ,5 12 ,5 1 ,8 — 8 ,9 — — — — 1 ,8 3 ,6
4324-201—206 1,1 5 ,3 7 3 ,7 4 ,2 — 5 ,3 — 1,1 1,1 2 ,1 2 ,1 2 ,1
4324-206—211 2 ,2 7 9 ,5 1,1 — — 4 , 5 — — — — 1,1 1 1 ,4
4324-230— 235 1 ,6 2 1 ,0 2 9 ,8 — — 1 ,6 9 ,7 — — — — — 7 ,2
4324-248—253 ■ — 2 0 ,5 6 9 ,2 — — — — — — 1 ,3 2 ,6
4324-263—268 0 ,8 12 ,5 6 5 ,8 5 ,0 1 ,7 — — — — 1 ,7 — — 11,7
4324-270— 273 — 8 ,2 8 7 ,3 — — 1 ,8 — — — — 0 ,9
4333-0—3 5 ,7 5 4 ,3 5 ,7 17,1 — — 17,1 — — — — — —

колонки ст. 4306 (гор. 2—37 см) к биоэдафогенным плейстоценовым от
ложениям, а глинистые известняки считать коренными выходами сред
него олигоцена.

По химическим, гранулометрическим (см. табл. 4) параметрам сред- 
неолигоценовые кокколитово-фораминиферовые известняки (обр. 4306/ 
/3,4) близки биоэдафогенным фораминиферовым осадкам (ст. 4306, 
гор. 5—37 см). Однако последние заметно обогащены СаС03 и несколь
ко обеднены Fe, Si, Al, Mg, К, меньше в них и содержание пелитовых 
фракций. Все это, по-видимому, является следствием размыва извест
няков, когда относительно грубый материал (раковины фораминифер, 
обломочные минералы) переотлагаются вблизи обнажения, а тонкие 
фракции (кокколиты, глинистые минералы) в основном уносятся 
дальше.

Гидротермально измененный эдафогенный материал. Кроме биоэда- 
фогенных осадков на ст. 4306 собран гидротермально измененный эда
фогенный материал, слагающий ядра округлых и угловатых конкреций.
В эллипсоидальной конкреции (см. табл. 1, обр. 4306/9) глинистое ве
щество ядра интенсивно насыщено гётитом. Ядра угловатых конкреций 
представлены буровато-зелеными и желтовато-бурыми породами. Образ
цы типа 4306/10 (измененный аргиллит) состоят из мелкочешуйчатого 
глинистого агрегата, включающего 7—10% остатков планктонных фо
раминифер. Периферия ядра сильно ожелезнена. Раковины форамини
фер иногда целиком растворены, чаще же замещены желтовато-бурым . 
глинистым агрегатом или гидроокислами железа. Неизмененные рако-
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Таблица 4
в крупноалевритовой фракции осадков, %
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— — 7 ,7 — — — — — 4 ,8 — 4 , 8 — 9 0 ,4 —
— — — — 3 , 8 — — — 77 ,8 — 5 ,5 — . 1 6 ,7
— — — 3 3 ,3 — — — — 4 2 ,9 — — — — 57 ,1

7 ,1 — — 7 ,1 — — — — 5 8 ,8 — 5 ,9 — 3 5 ,3 __
— — — 10 ,3 — — — 4 ,6 6 8 ,2 — 1 3 ,6 — 13 ,6 —
— — 2 ,1 2 ,1 — — — 5 ,9

1ПП
— — — 94,1 —

2 ,9 __ __ 8 ,6 — __ __ —
1UU
2 5 ,0 13 ,6 2 ,3 2 ,3 _ 5 6 ,8

— — — — — — 9 , 8 — 6 3 ,4 4 ,9 7 ,3 14 ,6 —
— — — 11,1

/ п  п
— — — 1 6 ,7 5 0 ,0 —

4ПП
3 3 ,3

__ __ __
4 U , U
2 0 ,0 __ __ __ — 4 0 ,0 6 0 ,0 I __.

1UU
__,

— — — 15 ,6 — — 1 ,3 0 ,9 77 ,6 8 ,9 4 ,3 — 3 ,0 —
— — — — — — 3 1 ,6 — 4 7 ,4 15 ,7 5 ,3 — — .—
— — — 3 ,4 — — — — 9 0 ,4 4 , 8 — 4 ,8 — —

7 9 ,9  
л пп

6 ,7 6 ,7 6 ,7 — —

—
IUU
66 ,6 16 ,7 1 6 ,7 __ __ __

8 1 ,8 9 ,1 — 9 ,1 — —
1 ,6

П Q
— 3 ,2 — — 1 5 ,0 — 3 0 ,0

А ПП
1 0 ,0 5 ,0 4 0 ,0 —

1 ,8
и , у

__ __ __ , __ 1 0 ,7 __
1UU
6 0 ,7 __ 7 ,1 3 ,6 17 ,9 __

— — — 8 ,3 — — — — 6 0 ,0 — 2 5 ,0 — 15 ,0
— — — — — — 1 7 ,6 — 4 1 ,2 17 ,6 5 , 9 5 ,9 1 1 ,8 —
— 1 ,1 — 1,1 — — 2 2 ,2 — 7 2 ,2 5 ,6 — — — —
— — — — — — 9 ,1 — 6 8 ,2 18 ,2 4 ,5 — — —
— — — 2 9 ,0 — — — 70 ,6 9 ,8 4 , 9 4 ,9 — 9 , 8
— — — — — 6 ,4 8 7 ,5 — — — 1 2 ,5
— — — — — 4 5 ,5 — 26 ,7 2 0 ,0 6 ,6 — — —

78 ,7 — 7 ,1 7 ,1 .— 7 ,1
% 2 2 ,2 3 3 ,4 11,1 — — — 3 3 ,3

вины обнаружены только в мелких кавернах и, вероятно, занесены в них 
позднее.

В образцах типа 4306/11 (измененный глинистый известняк) глини
стый субстрат первоначально включал 40—45% раковин планктонных 
фораминифер (известковисто-глинистый осадок). В настоящее время 
почти все раковины растворены (сохранились небольшие фрагменты 
известковой оболочки) и замещены буровато-зеленым мелкочешуйча
тым глинистым агрегатом, ядра раковин фораминифер темно-зеленые 
(фиг. 7, а—д). Среди замещенных фораминифер определены виды, ха
рактерные для плиоценовой зоны Globorotalia margaritae [19]: G. таг- 
garitae В о 11 i and B e r m u d e z ,  G. humerosa T a k a y a n a g i  and 
S a i t o, Globigerina nepenthes Todd ,  Orbulina suturalis B r o n n i m a n n ,  
Sphaeroidinellopsis paenedehiscens Bl ow,  т. e. замещение их произошло 
не раньше среднего плиоцена.

Исследованные образцы ядер конкреций характеризуются высоким 
содержанием Fe (12—16%) и низкой концентрацией Са, Mg (табл. 5).

Основным компонентом осадков является аутигенный железистый 
монтмориллонит (см. фиг. 6), сохранилась примесь иллита, хлорита, 
каолинита, кварца и полевых шпатов. Сходные с описанными преобра
зования карбонатного материала наблюдаются непосредственно под 
рудной коркой в среднеолигоценовых известняках (см. фиг. 7, е—з), но 
слабо проявлены (изменены только переотложенные фораминиферы) 
.в плейстоценовых фораминиферовых осадках на ст. 4306.
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4 3 0 6 /2 3 7 ,5 2 5 ,0 3 7 ,5
4 3 06 /3 15 ,4 15 ,4 — — — — 3 0 ,8 — 1 5 ,4 — — 1 5 ,4 —
4 3 0 6 /4 — 2 6 ,9 — 23,1 3 ,8 — 15 ,3 — — — — 23,1 3 ,8
4 3 0 6 /5 16 ,7 16 ,7 3 3 ,3 —
4306-0—2 — — — 2 1 ,4 — — 1 4 ,3 7 ,1 — 1 4 ,3 — 2 1 ,4 7 ,1
4306-5— 10 3 ,4 — — 6 ,9 3 , 4 — 3 1 ,0 — 1 0 ,3 1 3 ,8 2 0 ,7
4306-20—25 16 ,7 12 ,5 4 ,2 10 ,4 8 ,3 • — 1 4 ,6 — 4 ,2 — 4 , 2 12 ,5 8 ,3
4306-32—37 33 ,3 6 6 ,7
4323-0—2 2 ,9 4 8 ,6 1 1 ,4 __ — — 8 ,6 — — 11 ,4 5 ,7 — —.
4323-7— 12 3 ,5 3 2 ,6 1 2 ,8 1 7 ,4 — — 2 7 ,9 — — — 3 ,5 — 2 ,3
4324 /1 -0—2 — 2 2 ,2 2 2 ,2 11,1 — — 3 3 ,4 — — — — —
4 3 2 4 /1 -3 —5 — — — 6 0 ,0 — — — — — — — — —
4324-0—5 6 ,7 2 6 ,6 2 6 ,7 __ — 6 ,7 — — — — — — 13,3
4324-15— 19 9 ,4 — 1 8 ,8 15 ,6 — — 9 ,4 — — 6 ,2 6 ,2 — 1 2 ,5
4324-40— 45 1 ,4 11 ,6 6 5 ,2 8 ,7 1 ,4 — 4 ,3 — — — 1 ,4 5 ,8
4324-90— 95 — 1 3 ,8 5 5 ,2 3 ,4 1 ,7 1 3 ,8 — — — 3 ,4 5 ,2 —
4324-110— 115 5 ,6 2 7 ,8 1 3 ,9 5,5 — V- 2 5 ,0 — — — 8 ,3 1 3 ,9 —
4324-120— 125 — 11,4 6 0 ,0 14 ,3 2 ,9 — 8 ,6 — — — — 2,9
4324-135— 140 3 ,0 2 2 ,4 4 0 ,3 1 7 ,9 — 1 3 ,4 — — — з7о 1 ,5 1,5
4324-140— 145 2 ,7 2 1 ,6 6 7 ,6 2 ,7 —. 5 ,4 — — — — 5 ,4 —
4324-147— 152 1,6 22,2 22,2 2 0 ,6 7 ,9 1,6 4 ,8 — — 4 ,8 1 ,6 — 9 >
4324-153— 158 — 4 9 ,1 3 0 ,9 — __ 0 ,9 1 5 ,4 — — 1,8 0 ,9
4324-160— 165 — 10,7 3 9 ,3 5 ,4 5 ,3 1,8 — — 2 1 ,4 3 ,6 — 10,7
4324-177— 182 — 2 5 ,0 33,3 1 7 ,8 — 6 ,0 8 ,3 — — — 1 ,2 — —
4324-196—201 1 ,8 32,1 3 7 ,5 12 ,5 1,8 —. 8 ,9 — — — — 1,8 3 ,6
4324-201— 206 1,1 5 ,3 7 3 ,7 4 , 2 — 5 ,3 — ■1,1 1,1 2 ,1 2 ,1 2,1
4324-206—211 2,2 7 9 ,5 1,1 — — 4 , 5 ---- —. 1,1 1 1 ,4
4324-230— 235 1 ,6 2 1 ,0 2 9 ,8 — 1 ,6 9 ,7 — — — — 7 ,2
4324-248—253 2 0 ,5 6 9 ,2 — —. —. — — — — 1 ,3 2 ,6
4324-263—268 0 ,8 12 ,5 6 5 ,8 5 ,0 1 ,7 — — — — 1 ,7 — 11,7
4324-270— 273 — 8 ,2 8 7 ,3 — — — 1,8 — — — — — 0,9
4333-0—3 5 ,7 5 4 ,3 5 ,7 17,1 — — 17,1 — — — — — —

колонки ст. 4306 (гор. 2—37 см) к биоэдафогенным плейстоценовым от
ложениям, а глинистые известняки считать коренными выходами сред
него олигоцена.

По химическим, гранулометрическим (см. табл. 4) параметрам сред- 
неолигоценовые кокколитово-фораминиферовые известняки (обр. 4306/ 
/3,4) близки биоэдафогенным фораминиферовым осадкам (ст. 4306, 
гор. 5—37 см). Однако последние заметно обогащены СаС03 и несколь
ко обеднены Fe, Si, Al, Mg, К, меньше в них и содержание пелитовых 
фракций. Все это, по-видимому, является следствием размыва извест
няков, когда относительно грубый материал (раковины фораминифер, 
обломочные минералы) переотлагаются вблизи обнажения, а тонкие 
фракции (кокколиты, глинистые минералы) в основном уносятся 
дальше.

Гидротермально измененный эдафогенный материал. Кроме биоэда- 
фогенных осадков на ст. 4306 собран гидротермально измененный эда
фогенный материал, слагающий ядра округлых и угловатых конкреций.
В эллипсоидальной конкреции (см. табл. 1, обр. 4306/9) глинистое ве
щество ядра интенсивно насыщено гётитом. Ядра угловатых конкреций 
представлены буровато-зелеными и желтовато-бурыми породами. Образ
цы типа 4306/10 (измененный аргиллит) состоят из мелкочешуйчатого 
глинистого агрегата, включающего 7—10% остатков планктонных фо
раминифер. Периферия ядра сильно ожелезнена. Раковины форамини
фер иногда целиком растворены, чаще же замещены желтовато-бурым . 
глинистым агрегатом или гидроокислами железа. Неизмененные рако-
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Таблица 4
в крупноалевритовой фракции осадков, %
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7 ,1 — — 7 ,1 — — —. — 5 8 ,8 — 5 ,9 — 3 5 ,3 —

— — — 10 ,3 — — — 4 ,6 68 ,2 — 1 3 ,6 — 13 ,6 —
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2 ,9 — — 8 ,6 — — — — 2 5 ,0 13 ,6 2 ,3 2,3 — 5 6 ,8
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7 9 ,9 6 ,7 6 ,7 6 ,7 — —
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— 66,6 16 ,7 1 6 ,7 — — —

8 1 ,8 9 ,1 — 9,1 — —

1,6 — — 3 ,2 — — 1 5 ,0 — 3 0 ,0 — 1 0 ,0 5 ,0 4 0 ,0 —
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1,8 — — — — ___ 1 0 ,7 — 60 ,7 — 7 ,1 3 ,6 17 ,9 —

— — 8 ,3 — — — — 6 0 ,0 — 2 5 ,0 — 15 ,0
— — — — — — 17 ,6 — 4 1 ,2 17 ,6 5 , 9 5 ,9 1 1 ,8 —

— 1 ,1 — 1 ,1 — — 22,2 — 7 2 ,2 5 ,6 — — —

— — — — — — 9, \ — 68 ,2 18,2 4^5 — — —

— — — 2 9 ,0 — — — 70 ,6 9 ,8 4 , 9 4 ,9 — . 9 ,8
— — — — —  ' 6 ,4 8 7 ,5 — . — — — — — - 1 2 ,5
— — — — — 4 5 ,5 — 26 ,7 2 0 ,0 6,6 — — —

78 ,7 :— 7 ,1 7,1 .— 7 ,1

*

22,2 3 3 ,4 11,1 — 33,3

вины обнаружены только в мелких кавернах и, вероятно, занесены в них 
позднее.

В образцах типа 4306/11 (измененный глинистый известняк) глини
стый субстрат первоначально включал 40—45% раковин планктонных 
фораминифер (известковисто-глинистый осадок). В настоящее время 
почти все раковины растворены (сохранились небольшие фрагменты 
известковой оболочки) и замещены буровато-зеленым мелкочешуйча
тым глинистым агрегатом, ядра раковин фораминифер темно-зеленые 
(фиг. 7, а—д). Среди замещенных фораминифер определены виды, ха
рактерные для плиоценовой зоны Globorotalia margaritae [19]: G. mar- 
garitae В о 11 i and B e r m u d e z ,  G. humerosa T a k a y a n a g i  and 
S a i t o, Globigerina nepenthes Todd ,  Orbulina suturalis B r o n n i m a n n ,  
Sphaeroidinellopsis paenedehiscens Bl ow,  т. e. замещение их произошло 
не раньше среднего плиоцена.

Исследованные образцы ядер конкреций характеризуются высоким 
содержанием Fe (12—16%) и низкой концентрацией Са, Mg (табл. 5).

Основным компонентом осадков является аутогенный железистый 
монтмориллонит (см. фиг. 6), сохранилась примесь иллита, хлорита, 
каолинита, кварца и полевых шпатов. Сходные с описанными преобра
зования карбонатного материала наблюдаются непосредственно под 
рудной коркой в среднеолигоценовых известняках (см. фиг. 7, е—з), но 

слабо проявлены (изменены только переотложенные фораминиферы) 
.в плейстоценовых фораминиферовых осадках на ст. 4306.
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Фиг. 6. Дифрактограммы осадков и измененных пород. Обр. 4306/10: а — воздушно 
хой, б — насыщенный магнием, в — то же, насыщенный глицерином; обр. 4306//11: 
ядра фораминифер, б — известняк без ядер фораминифер, в — известняк в целом, г — 
насыщенный глицерином, д — обработанный соляной кислотой, е — насыщенный магни

ем, ж — то же, насыщенный глицерином
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Фиг. 7. Состав измененных пород (электронный сканирующий микроскоп) 
а  — раковина фораминиферы, почти полностью замещенная монтмориллонитом, увел. 
125; б — то же, кальцитовый реликт раковины, увел. 1250; в — то же, замещенное яд
ро раковины, увел. 1500; г — отслоение новообразованного ядра после полного заме
щения раковины фораминиферы монтмориллонитом, увел. 350; д — фрагмент раковины 
фораминиферы, полностью замещенной монтмориллонитом, увел. 2000; е — следы трав
ления на внешней поверхности раковины фораминиферы, увел. 2250; ж — фрагмент 
слабоизмененной раковины фораминиферы с ядром, замещенным монтмориллонитом, 

увел. 500; з — то же, замещенное ядро, увел. 1500
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Химический состав измененных пород
Таблица &

Номер
Si А1 Fe Мп Ti Sr ^акарб М̂ карб м бвал Мо

образца
%

4306/10
4306/11

21,8
24,1

2,15
6,05

16,0
12,0

0,245
0,120

0,09
0,21

0,071
0,009

0,57
0,90

0,84
0,61

1,47
1,82

<0,003
<0,003

Номер
образца

Си Zn Ni Сг Li РЬ Со V Cd

л-№-*%

4306/10 75 120 200 17 29 60 36 310 18
4306/11 38 110 130 34 46 80 29 140 8.

Судя по составу измененных осадков и характеру замещения исход
ных компонентов, можно предположить, что в позднем плиоцене — 
плейстоцене разновозрастные отложения подверглись гидротермально
му воздействию в зоне активного разлома, продолжающего на запад 
трансформный разлом Вима (см. фиг. 1). Последующие эрозионные иг 
гравитационные процессы привели в плейстоцене к фрагментации изме
ненного материала и формированию биоэдафогенных осадков.

♦ *
*

Приведенные данные свидетельствуют о высокой эффективности 
комплексного изучения ядер конкреций и вмещающих конкреции осад
ков. В частности, состав тектоэдафогенного материала показал, что 
трансформный разлом Кейн простирается на восток — юго-восток даль
ше, чем предполагалось по сейсмическим данным [20]. Получены так
же доказательства гидротермальной деятельности на крайнем западном 
окончании трансформного разлома Вима (Гвианская котловина).

Исследованные районы относятся к тектонически активным. В их 
пределах формируются тектоэдафогенные и биоэдафогенные отложения. 
В плейстоценовых осадках Канарской котловины зафиксировано при
мерно пять импульсов тектонической активности (см. фиг. 2, табл. 3), 
однако, исходя из состава крупноалевритовой фракции осадков и зако
номерностей распределения планктонных фораминифер, число тектони
ческих эпизодов было значительно больше. В Гвианской котловине тек
тоническая активизация зон разломов привела в позднем плиоцене — 
плейстоцене к обнажению олигоценовых известняков и гидротермально
му преобразованию осадков. По этой же причине здесь формировались 
в плейстоцене биоэдафогенные отложения, вероятно, синхронные позд
неплейстоценовым биогенным турбидитам Бермудского поднятия, жело
ба Пуэрто-Рико и прибрежных районов Кубы [13].

Основным механизмом мобилизации тектоэдафогенного материала 
послужил катаклаз пород дна. При удалении от источника такого мате
риала постепенно уменьшается число ядер, сложенных магматическими 
и метаморфическими породами, а доля осадочных и биогенных (кости, 
зубы) ядер увеличивается, однако влияние эдафогенных компонентов 
дальнего разноса можно оценить по составу песчано-алевритовых и пе- 
литовых фракций осадков.
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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
№  3, 1988

УДК 550.4:553.57:551.8

1 ЕОХИМИЧЕСКИЕ КРИТЕРИИ ПРИ КОРРЕЛЯЦИИ КРЕМНЕВЫХ 
ТОЛЩ И ПАЛЕОГЕОГРАФИЧЕСКИХ РЕКОНСТРУКЦИЯХ

ВОЛОХИн ю. г.
Рассмотрены содержания породообразующих и 12 редких элементов, 

их отношения (модули) и корреляционные связи в литологических типах 
силицитов, выделенных по составу минеральной примеси, в геосинклиналь- 
ных отложениях триаса — юры Сихотэ-Алиня и кембрия — нижнего кар
бона Монголо-Охотской области. Установлены типоморфные черты лито
логических типов силицитов, зависимость их химического состава и пара
генезов химических элементов от палеогеографических (фациальных) об
становок и цикличности седиментации. Показано, что сочетание этих двух 
факторов значительно ограничивает возможности использования геохими
ческих критериев для целей стратиграфической корреляции кремневых 
толщ и палеогеографических реконструкций.

Использование геохимических данных для стратиграфической кор
реляции кремневых толщ основано на выявлении близости химических 
характеристик и ассоциаций химических элементов в породах срацни- 
ваемых разрезов [10, 19]. Реконструкции физико-географических обста
новок отложения силицитов с помощью геохимических индикаторов 
136—38] базируются на актуалистических посылках. Закономерное сни
жение содержания А1 и Ti и рост содержания Fe и Мп в четвертичных 
осадках Тихого океана от прибрежных к пелагическим и далее — к экс- 
галятивно-гидротермальным металлоносным илам Восточно-Тихоокеан
ского поднятия [30] позволило использовать величины Ti/Al, А1/(А1 +  
+  Fe + Mn), (Fe+Mn)/Ti и др. для оценки участия в осадочном процес
се терригенного материала и вещества океанической коры (гидротер
мального, базальтового детрита) [21, 31].

В скелетах планктонных организмов содержания Fe, Мп и А1 незна
чительны [35], и в кремневых илах они определяются количеством и 
составом примеси. М. Штейнберг и М. С. Мподози [37] классифициро
вали радиоляриты по марганцевой аномалии, выражающей разность 
нормированных к базальту содержаний Мп и Fe—(Mnr/Mn6—Fer/Feb) 
и по модулю Al/(A1 + Fe + Mn), на: 1) подвергшиеся сильному влиянию 
океанической коры (бедные А1 и богатые Fe и Мп), 2) пелагические и 
3) контаминированные обломочным сиалическим материалом (богатые 
А1 и бедные Fe и Мп). Ими предложено также подразделять силициты 
по положению прямых регрессии зависимости Fe от А1. Считается, что, 
чем меньше величина Al/(A1 +  Fe+Mn) или больше угол наклона пря
мой регрессии Fe от А1, тем на большем удалении от источника терри
генного материала и в более пелагической обстановке отлагались сили
циты [33, 36—38]. На возможность использования величин отношений 
содержаний Fe и А1 для определения различий обстановок седимента
ции плитчатых кремней, несмотря на недостаточную статистическую их 
значимость, указывается в работе по изучению юрских силицитов зоны 
Пинд в Греции [29].

Актуалистическая интерпретация геохимических данных примени
тельно к геосинклинальным силицитам может быть оспорена из-за не
сходства составов, текстур, парагенезов с другими породами и обстано
вок осадконакопления современных кремнистых илов и силицитов 
складчатых областей, а также проблематичности происхождения по
следних [23, 25, 34]. Эти исследования [36—38] не базировались на 
какой-либо петрографической классификации, и поэтому не учтены воз-
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можные специфические геохимические различия литологических типов 
силицитов.

В настоящей статье приводятся закономерности распределения по
родообразующих и 12 редких элементов в раннемезозойских силицитах 
Сихотэ-Алиня и кембрийско-нижнекарбоновых силицитах Монголо-' 
Охотской области и оценивается пригодность геохимических критериев 
для корреляции кремневых толщ и палеогеографических реконструкций. 
Изученные разрезы, детальная петрографическая и геохимическая ха
рактеристика силицитов и вмещающих пород, аналитические методы 
подробно освещены в работах [7, 8]. Новые данные по стратиграфии 
[3, 14], полученные в последнее время, позволили уточнить возраст ран
немезозойской кремневой формации Сихотэ-Алиня и считать ее не верх- 
нетриасово-нижнеюрской [8], а среднетриасово-нижнеюрской.

ГЕОХИМИЧЕСКИЕ РАЗЛИЧИЯ ЛИТОЛОГИЧЕСКИХ ТИПОВ СИЛИЦИТОВ

Изучение кремневых пород в складчатых областях выявило типо- 
морфные геохимические черты некоторых типов силицитов: обогащен- 
ность фтанитов Mo, V, Ag, Re и некоторыми другими элементами [1, 24, 
.26, 28, 32], а яшм — Fe, Мп и иногда другими элементами [4, 23]. Меж
ду тем само выделение типов силицитов неоднозначно и большинством 
геологов производится по комплексу морфологических признаков. Это 
приводит к противоречивому пониманию даже таких укоренившихся 
терминов, как «яшма» и «фтанит». В данной статье используется под
разделение силицитов по дисперсной минеральной примеси [8]: окис
лов и гидроокислов железа (яшмы), сульфидов и карбонатов железа 
(кремни), органического углеродистого вещества (фтаниты). Породы с 
содержанием S i02 (своб.) более 80% отнесено к собственно силицитам, 
а с содержанием 50—80% — к глинистым силицитам.

В породах терригенно-кремневого ряда, распространенных в Сихотэ- 
Алине, с ростом содержания S i02 концентрации большинства других 
элементов снижаются, достигая минимальных значений в наиболее вы
сококремневых силицитах. В то ,же время отношения содержаний поро
дообразующих и редких элементов к алюминию растут, отражая рост 
концентрации их в примеси в силицитах (фиг. 1). Аналогичное приве
денному на фиг. 1 можно видеть и в осадочных породах палеозойского 
геосинклинального комплекса Монголо-Охотской складчатой области 
t8]. Степень обогащения примеси в силицитах тем или иным элементом 
определяется сравнением отношений средних содержаний элементов к 
А1 в кремневых породах и песчаниках: конечном и начальном членах 
дифференцированного ряда геосинклинальных осадочных пород. В по
рядке возрастания коэффициента К =  Эл/А1сил • Эл/А1п элементы распо
лагаются в определенной последовательности (табл. 1).

В каждой из рассматриваемых областей ряды элементов кремней и 
яшм близки тем, что в начале их расположены Pb, Ga, Сг, V, Ti (на 
Сихотэ-Алине также Р, а в Монголо-Охотской области Fe), а в конце 
Мо, Со и Си (на Сихотэ-Алине также Ni и Sn, а в Монголо-Охотской 
области Zn и В). Эти ряды сходны с наиболее распространенными ряда
ми подвижности элементов в гипергенных условиях, установленными 
как по выносу их при выветривании [12], так и по соотношению раство
ренных и взвешенных форм в речном стоке [6, 11, 13]. Среди рассмат
риваемой группы элементов подвижность Ti, Ga, Pb, Сг и V (иногда Fe) 
обычно минимальна, а Mn, Ni, Со, Мо и Си — максимальна. Эффект раз
бавления примеси аутигенным кремнеземом и концентрация в ней эле
ментов в степени, соответствующей их подвижности, обуславливают 
низкие содержания породообразующих (кроме S i02) и малоподвижных 
редких элементов в кремнях и яшмах по сравнению с глинистыми крем
нями и глинистыми яшмами (табл. 2, 3). Из одних и тех же конкретных 
разрезов глинистые силициты значимо (с 95%-ной доверительной веро
ятностью) обогащены относительно силицитов малоподвижными Ti, Ga, 
Pb, Gr, V, а также Zn и В. Последние два элемента концентрируются в
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Tt
7ГС Ть,7* 
0,14— 1,4

Г Г-К К В

Фиг. 1. Средние содержания элементов и их отношения к А1 в триасово-юрских поро
дах Сихотэ-Алиня

Породы: П — песчаники; А — алевролиты; Г — аргиллиты; Г — К — глинистые крем
ни; К — кремни; В — основные вулканиты (содержание элементов — сплошная линия» 

отношение элементов к алюминию — пунктирная)

глинистой, существенно гидрослюдистой фракции, общее количество ко
торой выше в глинистых силицитах. Более подвижные элементы Zn, Ni> 
Mo, Ag, Со, Си содержатся в близких количествах или иногда даже 
обогащают силициты по сравнению с однотипными глинистыми силици- 
тами из тех же разрезов [8].

В обоих регионах яшмы отличаются от кремней меньшими содер
жаниями Сорг, большими — Мп, а также большей долей Fe3+ в составе 
валового железа (см. табл. 2Л 3). Эти, а также более кардинальные раз-
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Ряды концентраций элементов в примеси в силицитах
Таблица I

*
2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16

I. /С =  Эл/А1силиц>: Эл/А1песч# 
С и х о т э -А л и н ь  

Яшмы
Ga, Pb 1 P 1 Ti 1 Cr 1 v I В I Fe I Ag I Mo 1 Zn I Mn I Sn I Ni 1 Со II Cu

2,6 1 3 1 3,4 1 3,5 |14 ,8 11 6 | 6,3 1 6,4 | 7 
Кремни

1 7,1 | 7,3 1 8,3 1 11 1 14 |1 24

Ti 1 Pb 1 p I Ga 1 Cr 11 V 1[ Fe f Zn I Mn I Mo 1 в 1 Sn I1 Ni 1 Ag I1 Со I Cu
M l 1 2 ,1 11 2,2 | 2,4 |1 3 | 3 ,9 1 4,6 | 4,8 | 5 | 5,6 

Фтаниты
1 5,8 1 6,8 |1 7,2 1 7,6 1 8,7 1 20

Ti I Zn I Mn 1 P l Fe 1Со II Pb I Ni I Cr I Ga I Sn 1 B 1 Cu 1 V 1 1 Mo
1,6 11,7 1 2 J2,7 1 3 13,5 | 4,4 1 5 1 5,2 | 5,5 

М о н г о л о - О х о т с к а я  
Яшмы

I 6,8
о б л

1 11 1
а с т ь

| 20 1 25 |1 165 | 130

Ti I1 Pb 11 Cr 1 Ga 1f v  1Fe I Ag I Sn I P I Ni 1 B I Mo I Zn I1 Co 1 Cu 1 Mn
0,2 || i , o | | l , l 11,2 |11,5 I 1 ,8 1 2,3 | 2,4 | 2,9 1 3,1 

Кремни
1 3,2 1 3,3 | 3,4 11 3,6 | 4 | 4,1

Ti Il Pb 1|Сг I1 Fe 1Ga IMn I V I P  I Ni I Ag I Sn 1 Со I Zn I Mo I В I Cu
0,7 |1 2 | 2,5 | 2,6 12,71 3 ,2 1 3,4 1 3,8 | 3,9 1 4 

Фтаниты
| 4,8 1 4,9 1 5 11 5,2 | 5,7 | 11

Ti I Ga II Fe I1 Co, Mn I B 1 Cr | Pb | Sn, P I Zn | Ni I Cu 1 v I Mo 1 Ag
0 ,3 112 ,3  | 2,6 1 2,8 | 3 1 3,1 I 3,3 1 5,8 I 8 I 8,3 

Л . K i  =  Эл/А1яшм:Эл/А1кремн_ 
С и х о т э -А л и н ь

1 14 1 30 | 100 | 138

Ag I1 B I Ga I Cr I1 Cu, Sn I Pb, V '| Mo | P, Fe | Mn | Zn I1 Ni I Со I Ti
0 ,8 11 1 11 l i l |l,17|1 1,2 | 1,23 | 1,25 | 

М о н г о л о - О х о т с к а я
1,36 11,46 | 
о б л а с т ь

1 ,4811 1,5 | 1,6 1 1,7

Ti I!' Cr I Ga, V I Pb I Sn ICu.BI Ag I Mo I Zn l Fe l Со I P 1 Ni 1 Mn
0 ,3  ] % 0,4 |1 0,44 |0,49| 0,5 10,561 0,581 0,6 | 0,68 | 0 ,6 9 | 0,7 | 0,76 1 0,8 1 1,3

личин парагенезов химических элементов (см. ниже) в яшмах и крем
нях преимущественно обусловлены окислительными условиями диагене
за первых и восстановительными — вторых. В кремнях Сихотэ-Алиня 
среднее содержание Fe и большинства микроэлементов ниже, чем в яш
мах, а Монголо-Охотской области — выше в кремнях, чем в яшмах 
(см. табл. 2, 3). Примечательна общая тенденция к максимальному обо
гащению примеси в яшмах обеих областей Mn, Fe, Zn, Со, Ni по срав
нению с кремнями, устанавливаемая по отношениям Д\ =  Эл/А1яшм: 
Эл/А1кремней (см. табл. 1).

В отличие от яшм и кремней в рядах фтанитов Pb, Cr, Ga, В, V, Ag 
и  Мо смещены вправо. Эти элементы, а также Си и Ni обычно повышен
но концентрируются в битуминозных силицитах различного возраста и 
местоположения [1, 24, 26, 28, 32], а также в битуминозных известняках 
[40]. Фтаниты и глинистые фтаниты Сихотэ-Алинской и Монголо-Охот
ской областей максимально обогащены*V, Ag, Мо до концентраций, пре
вышающих кларк в глинистых породах: V в 2—3 раза, Мо и Ag в 20— 
50 раз. Эти элементы типоморфны для углеродистых силицитов. Повы
шенные концентрации Си, Ni, V и Мо обычны в нефти и битумах, кроме 
того, установлены в сапропелевых илах Черного моря, где положительно 
коррелируются с Сорг [5]. Прижизненная, хотя и незначительная кон
центрация в планктоне установлена для Ni и Си (6,5 и 13% от содержа
ния соответствующих элементов в сапропеле), но практически не играет
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Таблица 2
Средний химический состав литологических типов силицитов Сихотэ-Алиня

Окислы, %; микроэлементы, 
10 *%

С илициты Глинистые силициты

яшмы
(26/38)

кремчи
(92/165)

фтаниты
(23/27)

глинистые
яшмы
(8/10)

глинистые
кремни
(53/72)

глинистые
фтаниты
(35/37)

SiC>2 91,50 93,96 91,84 79,69 79,16 80,55
ТЮ2 0,22 0,13 0,13 0,58 0,43 0,39

1,64 . 1,76 2,35 7,24 9,46 7,39
F2O3 1,79 0,43 0,66 2,98 1,19 1,36
FeO 1,20 1,61 1,28 1,30 2,01 0,99
MgO 0,34 0,39 0,29 1,22 1,20 ‘ 0,96
CaO 1,17 0,32 0,14 1,37 0,61 0,22
MnO 0,08 0,05 0,03 0,14 0,07 0,04
к 2о 0,36 0,41 0,67 1,54 1,97 1,73
Na20 0,30 0,16 . 0,09 1,39 0,84 0,12
p26 5 0,15 0,11 0,13 0,13 0,17 0,22
П. п. п. 1,15 0,50 2,11 2,39 2,51 5,66
с 0,05 0,11 1,13 0,06 0,11 2,06орг.
^карб.
Sn

0,12 0,02 0,00 0,11 0,03 0,00
3,5 2,8 3,4 3,5 3,0 3,7

РЬ 6,8 7,3 21 15 14,7 24
Zn 57 50 77 130 95 78
Си 90 75 97 82 68 82
Ni 54 38 39 61 42 33
Со 13 9,1 * 8,0 15 11 3,9
Сг 23 20 44 44 42 59
V 36 31 234 77 89 324
В 28 24 57 41 82 120
Ag 0,05 0,09 1,15 0,04 0,07 1,09
Мо 1,8 1,6 33 1,5 2,4 54
Ga 3,7 з ,о 9,7 7 8 14,5

Si02 (своб.) 87,6 89,7 86,2 62,3 56,5 62,8

2 Fe 2,18 1,55 1,46 3,12 2,39 1,72
А1ДА1 +  Fe +  Mn) 0,28 0,37 0,46 0,54 0,67 0,69
КгО/Ыа20 1,20 2,56 7,4 1,11 2,35 14,4

Fe2+ / 2 Fe 0,43 0,81 0,68 0,32 0,65 0,45
Mn/Fe 0,028 0,027 0,016 0,035 0,023 0,018

Примечание. В этой и следующих таблицах пэрэцээбразуоциз охчслы опрздглэны химическим, ред
кие элементы — количественным спектральным методом в Д В Г И . В скобках приведено число проб (в чис
лителе— на породообразующие окислы, в знаменателе,— на рэдхие элементы).

роли для Мо и V. Накопление Мо и V в сапропелевых илах обусловлено 
сорбцией их из морской и иловой воды с формированием металлоорга
нических комплексов с фульвокислотами [5] и происходит на стадиях 
седиментации и диагенеза.

Во фтанитах Сихотэ-Алиня и Монголо-Охотской области изотопный 
состав углерода находится в узком диапазоне значений, от —27 до 
—32,5%о, тождественен изотопному составу битумов и некоторых нефтей 
и свидетельствует о морской сапропелевой природе органического веще
ства во фтанитах [8]. Механизм накопления микроэлементов в углеро
дистых силицитах, вероятно, тот же, что установлен для сапропелевых 
илов Черного моря, а резкие геохимические отличия фтанитов от яшм и 
кремней обусловлены значительным содержанием в них органического 
вещества.

АССОЦИАЦИИ ХИМИЧЕСКИХ ЭЛЕМЕНТОВ В ЛИТОТИПАХ СИЛИЦИТОВ

Наиболее полно геохимические ассоциации исследованы в средне- 
триасово-нижнеюрских силицитах Сихотэ-Алиня [8]. Ассоциации эле
ментов выделены на базе матрицы частных коэффициентов корреляции 
при исключенном Si02 методом формирования компактных групп [20].
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Таблица 3
Средний химический состав силицитов Монголс-Охотской области

Окислы, %; микро
элементы, 10—4 %

Яшмы 
6i — с ,  
(13/27)

Кремни
6 i -  ct
(51/67)

Фтаниты
S

(10/13)

Кремни S — Dt Кремни D2 —

p. Галам 
(4/5)

p. Тыль 
(26/31)

p. Галам 
(5/6)

о-в Фек- 
листова 

(5/6)

Si02 93,49 93,89 94,84 94,66 94,05 91,96 93,63
Ti02 0,04 0,05 0,01 0,08 0,01 0,02 0,15
А120з 2,21 1,49 0,85 2,00 1,38 2,58 0,31
Fe20 3 0,99 0,57 0,18 0,18 0,49 0,93 0,95
FeO 0,62 1,50 1,23 0,82 2,04 1,51 1,39
MgO 0,61 0,70 0,43 0,45 0,66 1,03 0,81
CaO 0,17 0,30 0,05 0,18 0,31 0,14 0,40
MnO 0,13 0,09 0,04 0,04 0,07 0,10 0,12
K20 0,54 0,47 0,13 0,70 0,36 0,94 0,54
Na20 0,22 0,22 0,07 0,06 0,20 0,23 0,34
p2o 6 0,15 0,13 0,08 0,13 0,15 0,15 0,06
П. n. n. 0,64 0,62 2,11 0,50 0,38 0,69 0,85
^ opr 0,05 0,09 1,45 0,09 0,12 0,14 0,06
ĉ

карв 0,00 0,04 0,00 0,00 0,02 0,01 0,05
Sn 2,5 3,9 3,1 2,8 5,2 2,8 3,0
Pb 7 11 13 6,8 13,6 12,3 11,2
Zn 42 43 53 25 42 48 69
Cu 79 149 121 43 237 112 136
Ni 38 38 64 18 45 29 62
Co 16 18 6,6 9 22 15 28
Cr 20 34 41 14 51 23 22
V 34 56 431 20 80 41 46
В 41 51 25 27 70 53 34
Ag 0,06 0,08 1,6 0,06 0,09 0,07 0,05
Mo 2,0 2,2 30 — 2,6 — 1,8
Ga 4,6 7,0 5,2 3,8 8,7 5,5 —

Si02 (своб.) 88,2 90,3 92,8 89,9 90,7 85,8 92,9

3 " 1,17 1,56 ' 1,08 0,76 1,90 1,81 1,73
Al/(A1 +  Fe +Mn) 0,48 ' 0,33 0,29 0,57 0,27 0,42 0,08
КгО/Ыа20 2,5 2,1 1,9 11,7 1,8 4,1 1,6
Fe2+/2 F e 0,41 0,75 0,88 0,84 0,84 0,65 0,62
Mn/Fe 0,09 0,04 0,03 0,04 0,03 0,04 . 0,05

Примечание. Прочерк в этой и следующих таблицах означает отсутствие данных.

Корреляционные связи изображены в виде структурных схем по 
Я. Э. Юдовичу [27], на которых не показаны отрицательные и нулевые 
связи неассоциированных элементов.

Кремни (фиг. 2, а, б). В южном Сихслэ-Алине (разрезы с. Уборка — 
с. Самарка, фиг. 3) в кремнях выделяются ассоциации: А1—К—Р—Zn— 
Ti, Pb—Cr—V—В, Ca—Sn, Mg—Fe2+—Mn—Na, Ni—Co—Си и неассо
циированные элементы Fe3+, Mo, Ag. Связь Zn, P и Ti с A1 и К свиде
тельствует о преимущественно терригенном их происхождении. К этой 
терригенной ассоциации тяготеет группа РЬ—Сг—V—В — элементов, 
вероятно, входящих в минералы тяжелой фракции, и Ag. Связь Sn и Са 
предполагает преимущественное нахождение олова в плагиоклазе. 
Группа Mg—Fe2+—Mn—Na объединяет элементы фемической силикат
ной примеси (основной вулканический детрит или продукты его изме
нения) и свидетельствует о преобладании силикатной формы Fe2+, а не 
сульфидной. Группа Ni—Со—Си, вероятно, связана с аутигенными суль
фидами. Неассоциированные Fe3+ и Мо не имеют преимущественных 
связей ни с одной из групп и, по-видимому, полигенные.

В кремнях северного Сихотэ-Алиня (разрезы с. Воронеж-2, р. Джаур, 
с. Киселево) выделены ассоциации А1—К—В, Ti—Mn, Mg—Pb—Zn— 
V—Cr—Ga, Fe2+—P—Sn—Cu—Ni—Co—Mo, и неассоциированные Ag, 
Ca, Na, Fe3+. Основная масса бора связана с К и А1 и находится в тер
ригенной гидрослюдистой примеси. Группа Mg—Pb—Zn—V—Cr—Ga
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Фиг. 2. Структурные схемы 
корреляционных связей хими
ческих элементов в среднетриа- 
сово-нижнеюрских силицитах 

Сихотэ-Алиня
а — кремни Южного Сихотэ- 
Алиня (37 проб); б — крем
ни северного Сихотэ-Алиня 
(34 пробы); в — яшмы (26 
проб); г — фтаниты 15 проб); 
д — глинистые кремни (42 
пробы); е — глинистые фтаниты 
(24 пробы). Утолщенными ли
ниями выделены связи элемен
тов, корреляция между кото
рыми значима с 95%-ной до

верительной вероятностью



Фиг. 3. Положение изученных'разрезов на схеме распределения фаций 
среднетриасово-нижнеюрских геосинклинальных отложений Сихотэ-Алйня 
(на врезке положение разрезов среднего палеозоя восточной части Мон

голо-Охотской области)
1 — 3  —  области , сопредельны е с геосинклинальны ми: 1 —  области  д е н у д а 
ции (А-С —  А л дан о-С тановая, Б —  Буреинская, К  —  К энтэйская, X —  Х ан- 

% к а й ск ая ), 2 —  Б аладекский вы ступ-барьер, разделявш ий в среднем  п ал ео
зо е  миогеосинклинальную  Ш евлинскую  и эвгеосинклинальную  Главную  
зоны  восточной части М онголо-О хотск ой  области , 3 —  области  развития  
ш ельфовы х терригенны х отлож ен и й  окраинны х прогибов; 4— 8 —  геосин- 
клинальные фации: 4 —  терригенно-крем невая, 5 —  терригенно-вулканоген- 
но-крем невая, 6 —  карбонатно-к рем невая, 7 —  вулканогенно-крем невая  
(я ш м ов ая ), 8 —  известняковая риф овая; 9 —  м еста вы хода  ф танитов; 10 —  
изученны е разрезы : 1 —  р. У ссури, 2 —  р. Р у д н ая , 3 —  с. В о р о н еж -2 , 4 — 

р. Д ж а у р , 5 —  с. К иселево, 6 — р. Галам , 7 —  р. Тыль, 8 —  о-в Ф еклистова

включает большинство малоподвижных элементов, а связь с Mg свиде
тельствует об их нахождении в фемическом детрите. Группа Fe2+—Р— 
Sn—Си—Ni—Со—Мо объединяет большинство наиболее подвижных 
микроэлементов, а преобладание халькофилов и связь с Fe2+ свидетель
ствует о преимущественном нахождении их в аутигенных сульфидах. 
Эта группа тесно связана с группой Mg. Последнее отражает генетиче
скую близость: обогащение гидрогенным железом и комплексом сорби
рованных микроэлементов было сопряжено с увеличением доли мафи
ческого детрита в примеси. Ag тяготеет к группам Mg и Fe2+, но также 
и к терригенной группе. Неассоциированные Са, Na и Fe3+, по-видимо
му, полигенные. Неясна природа связи Ti—Мп.

В отличие от кремней южного Сихотэ-Алиня, отобранных из разре
зов, соседствующих с Ханкайским массивом, где преобладает связь 
большинства микроэлементов с кластикой, в северном Сихотэ-Алине две 
трети выборки составляют кремни из разрезов р. Джаур и с. Киселево, 
наиболее удаленных от сиалических массивов (палеосуши) на западе. 
Здесь в кремнях четче обосабливается группа подвижных микроэле
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ментов, связанных с двухвалентным железом общим нахождением в 
сульфидах. *

Яшмы (см. фиг. 2, в). Выделяются группы: А1—К—Zn—Sn—Ni, 
Mg—Fe2+—В, Mn—Co—Cu—Pb—Ag—Ga, Fe3+—Ti—Cr—V—P—Mo, не
ассоциированные Ca и Na. Ассоциация Zn, Sn, Ni с A1 и К свидетель
ствует о связи их с глинистой примесью (гидрослюдами), возможно, 
сорбировавшей эти элементы. Бор связан с Fe2+ и Mg, что указывает на 
его нахождение преимущественно в фемической фракции примеси, а не 
в слюдах. Группировка Со, Си, Pb, Ag и Ga с Mn, a Ti, V, Сг, Mo, Р с 
Fe3+ позволяет связать эти ассоциации с избирательной сорбцией мик
роэлементов Fe и Мп. Известно [21], что Ni, Си, Со, РЬ энергичнее 
сорбируются марганцем, чем железом, в то время как Сг, V и Ti — 
типичные спутники железа. В яшмах с Мп связаны элементы, обычно 
накапливающиеся в океанических железомарганцевых конкрециях. Эле
менты группы Мп положительно коррелируются с элементами группы 
алюминия. Эти связи в яшмах могли возникнуть еще на путях мигра
ции. В речных взвесях Мп тяготеет к тонкопелитовой фракции взвеси: 
(0,01—0,001 мм), тогда как Fe — к субколлоидной [13, 21]; Са отрица
тельно коррелируется со всеми элементами и положительно — только с 
летучими вследствие его нахождения в кальците, установленном петро
графическим изучением яшм; Na не связан ни с одной из групп, на 
больше тяготеет к группе А1.

Фтаниты (см. фиг. 2, г ) .‘Выделяются группы: А1—В, Ti—Р—Fe3+, 
Fe2+—Mg—Mn, Сорг—К— Na—Mo—Pb(?), Си—V, Sn—Zn—Ni—Co— 
Cr—Ag и Ca. Во фтанитах, как и в кремнях, бор связан с гидрослюди
стой фракцией примеси. К терригенным также относится Са и группа 
Ti—Fe3+—Р, объединяющая элементы минералов тяжелой фракции 
(титаномагнетита, сфена, апатита и др.). Группа Fe2+—Мп—Mg объеди
няет главные элементы фемической силикатной примеси и отрицательна 
связана со всеми другими группами. Неожиданна слабая связь Сорг с 
микроэлементами, обычно повышенно концентрирующимися во фтани
тах (V, Ag, Sn, Си), и его сильная связь с Na и К. Предпочтительные 
связи с Сорг отмечены только у Мо и РЬ. Большая часть микроэлементов 
(Sn, Zn, Ni, Со, Сг, Ag) образует самостоятельную группу с преобла
данием халькофилов и не связанную с Сорг. Ассоциация Си—V тяготеет 
к этой группе, а также к группе А1, и в меньшей степени — к группе 
Сорг. Она, вероятно, полигенная. Отсутствие связи элементов Ag, V, Сг, 
Си и В, обогащающих углеродистые силициты Сихотэ-Алиня относи
тельно неуглеродистых, с Сорг объясняются утерей ее в катагенезе вслед
ствие распада органометаллических комплексов, перераспределения 
элементов и эвакуации легких углеводородов. Более сильные связи К 
и Na с Сорг, чем с А1, вероятно, отражают особые условия накопления 
фтанитов и, возможно, связь их образования со сменой питающих тер- 
ригенных провинций и смещением водорослевого ареала [8]. В отличие 
от вмещающих силицитов фтаниты и другие породы фтанитовой пачки 
содержат исключительно гидрослюду в силикатной глинистой фракции. 
Привнос других алюмосиликатов в радиоляриевый ил, по-видимому, не 
благоприятствовал накоплению органического вещества.

Глинистые кремни (см. фиг. 2, д) .  Выделяются ассоциации А1—К,. 
Ti—V—Сг—В—Р, Na—Са—Mn—Zn, Mg— Fe2+, Sn—Pb—Си—Ni—Со-  
Ga, Fe3+—Mo и Ag. К терригенной группе А1—К, связанной с гидрослю
дами, слабо тяготеет Ag и группа Ti—V—Сг—В—Р — элементов, веро
ятно, находящихся в минералах тяжелой фракции (ильменит, хромшпи- 
нелиды, апатит, турмалин) также терригенного происхождения. Суще
ственно терригенные, по-видимому, Fe3+ и Мо. Этим терригенным ассо
циациям антагонистически противостоят группы Na—Са—Мп—Zn и 
Mg—Fe2+, связанные с фемической силикатной примесью, а также груп
па Sn—Pb—Си—Ni—Со—Ga, содержащая большинство халькофилов, 
находящихся в аутигенных сульфидах. Как и в кремнях, фемическая 
силикатная и аутигенная сульфидная группы здесь тесно связаны, хотя 
набор входящих в эти ассоциации элементов в кремнях и глинистых
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кремнях несколько различен. Так, в глинистых кремнях Fe2+ связано с 
Mg и преобладает в фемической фракции примеси, а в кремнях может 
входить в состав сульфидной группы. Малоподвижные Сг и V больше 
связаны с терригенной сиалической примесью в глинистых кремнях и 
с фемической силикатной группой в кремнях. В последних четче прояв
лена дифференциация малоподвижных (Pb, Ga, Cr, V) и подвижных 
(Со, Mo, Си, Ni) микроэлементов.

Глинистые фтаниты (см. фиг. 2, е). Выделяются группы: А1—К— 
Mg, Ti—Pb, Р—Си—Cr—V—В—Mo—Ag, Fe2+—Mn—Sn—Zn—Ni—Co, 
Ca—Na и неассоциированные Fe3+ и Сорг. Ассоциация А1—К—Mg и тя
готеющие к ней группы Ti—Pb и Са—Na, по-видимому, терригенного 
обломочного происхождения. Большинство микроэлементов формируют 
две антагонистические группы: фосфора и двухвалентного железа. 
В группе фосфора сосредоточены все микроэлементы, обогащающие 
углеродистые силициты Сихотэ-Алиня относительно неуглеродистых. 
Органический углерод, отрицательно коррелирующийся со всеми эле
ментами других групп, только с некоторыми элементами (V, Ag, Мо) 
этой группы имеет положительную, но незначимую на 5%-ном уровне, 
корреляцию. В группу двухвалентного железа входят элементы, концен
трации которых в углеродистых силицитах обычно невелики, преимуще
ственно халькофилы, вероятно, объединенные общим нахождением в 
аутигенных сульфидах; Fe3+ положительно связано с группами Р и Са, 
но больше тяготеет к терригенной группе Ti—Pb, как и во фтанитах. 
В отличие от фтанитов в глинистых фтанитах отсутствует фемическая 
силикатная ассоциация элементов.

Корреляционные связи элементов отражают генетически разнород
ный состав компонентов минеральной примеси и существенно различа
ются в разных литологических типах силицитов. Как показывает срав
нение кремней южного и северного Сихотэ-Алиня, парагенезы элемен
тов могут значительно различаться даже в одном и том же типе сили
цитов.

ЛАТЕРАЛЬНАЯ ИЗМЕНЧИВОСТЬ ХИМИЧЕСКОГО СОСТАВА СИЛИЦИТОВ

Влияние обстановок седиментации на химический состав кремневых 
пород установлено [8] в результате сравнения среднетриасово-нижнс- 
юр£ких силицитов Сихотэ-Алиня из разрезов, находящихся на разном 
расстоянии от сиалических массивов (Ханкайского, Буреинского и др.), 
служивших областями размыва.

В северном Сихотэ-Алине, с юго-запада на северо-восток, при уда
лении от этих массивов состав среднетриасово-нижнеюрских отложений 
меняется от терригенно-кремневого (с. Воронеж-2, воронежская свита) 
к терригенно-вулканогенно-карбонатно-кремневому (р. Джаур, р. Гур, 
джаурская свита) и далее, к вулканогенно-кремневому (с. Киселева, 
киселевская свита (см. фиг. 3). Одновременно в кремневых толщах из
меняется соотношение литологических типов кремневых пород. Пачки 
фтанитов и глинистых фтанитов приурочены к толщам кремней в тер- 
ригенно-кремневой фации, где яшмы редки. В джаурской свите углеро
дистые силициты отсутствуют, но появляются яшмы, составляющие 7— 
10% от объема силицитов, а в киселевской свите — 60—70%. Кремни 
развиты во всех трех разрезах и поэтому используются для сравнения 
(табл. 4).

Средние содержания S i02 и S i02 (своб.) в кремнях джаурской и 
киселевской свит близки, но ниже, чем в воронежской свите; Ti и Мл 
одинаковы во всех разрезах; Сорг менее 0,30%, а карбонатный углерод 
отсутствует. Величины Fe/Al равны 1,06; 1,19; 2,57 соответственно в 
кремнях воронежской, джаурской и киселевской свит. Относительно во
ронежской свиты обогащены Fe и обеднены А1 не только кремни, но и 
парагенетически связанные с ними глинистые кремни и аргиллиты джа
урской и киселевской свит. В аргиллит-кремневой ассоциации значение 
модуля А1/(А1 + Fe-f Мп) выше в породах воронежской свиты и ниже — 
в киселевской (фиг. 4). Параллельно с ростом железистости в кремнях
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Химический состав кремней северного Сихотэ-Алиня
Таблица 4

• О к и с л ы , % ;

Свита * Свита

м и к р о э л е 
м е н т ы ,

Воро
неж- джаурская киселев

ская (10/)
Окислы, % ; микро

элементы, 10“ 4% воронеж
ская джаурская киселев

ская10~4% ская
(13/13)

(ii/п) /12 (13/13) (11/11) (10/12)

Si 0 2 95,83 92,95
к* 4

92,25 Zn 27 86 ’ 21
TiO-2 0,20 0,20 0,19 Си 48 101 ’ 79
AI2O3 1,37 2,53 1,59 Ni 21 73 45
Fe20 3 0,22 0,17 0,57 Со 5 12 9
FeO 0,79 1,89 2,27 Сг 11 26 ! 23
MgO 0,08 0,46 0,27 V 18 58 25
CaO 0,14 0,67 0,91 В 39 35 20
MnO 0,03 0,03 0,04 Ag 0,04 0,06 0,03
K20 0,34 0,35 0,50 Мо 0,7 2,1 1,1
Na20 0,12 0,14 0,41 Ga 1,9 4,1 3,2
P2O5 0,06 . 0,33 0,12 S i02 92,5 86,9 88,3

2,16П. n . n .

^ o p r

^ к а р б
Sn

0,63
0,09

0,13
0,07

0,73
0,08 2 * 0,77 1,59

0,00 0,03 0,01 А1/(А1 +  Fe +Мп) 0,48 0,45 0,28
1,2
2,7

3,5
7

3,8
3,3

K20/Na20 2,8 2,5 1,2
Pb Fe2+/Fe 0,80 0,92 0,82

увеличивается доля натрия в сумме щелочей (фиг. 5). Величины К20 / 
/Na20  в кремнях воронежской, джаурской и киселевской свит в среднем 
соответственно равны 2,8; 2,5; 1,2. Зависимость K20/Na20  от А1/(А1 +  
+  Fe + Mn) в силицитах Сихотэ-Алинской и Монголо-Охотской обла
стей (см. фиг. 5 [8]) отражает тенденцию параллельного роста в при
меси содержания аутигенного железа и фемического силикатного дет
рита, обогащенного Na. Величина модуля Al/(A1 +  Fe + Mn) находится 
в гиперболической зависимости от Si02 в породах терригенно-кремнево- 
го ряда (см. фиг. 4), часто находящихся в ритмичном переслаивании. 
В значительной части силицитов этот модуль ниже, чем в базальтоидах 
геосинклинальных комплексов. Поэтому его низкие значения в высоко
кремневых силицитах обеспечиваются не столько фемичностью силикат
ной фракции, сколько высоким содержаниехМ в примеси аутигенных ми
нералов железа.

Уменьшение содержания глинозема и калия и рост железа и натрия 
в силицитах из разрезов, более удаленных от Буреинского и Ханкайско- 
го сиалических массивов, отражают уменьшение влияния континенталь
ной суши и возрастание влияния внутригеосинклинального источника на 
состав примеси в формировавшихся кремневых илах, что связано с цир- 
кумконтинентальной зональностью.

В кремнях воронежской свиты содержания некоторых микроэлемен
тов (Ga, Sn, Си, Сг, Ni) значимо ниже, чем в кремнях джаурской и ки
селевской свит (см. табл. 4). Значение /С2, равное Эл/А1креМней: Эл/ 
/А1креМней, используемое для сравнения содержаний элементов в примеси, 
показывает обедненность ее в кремнях джаурской и киселевской свит 
(/С2< 1 )  В, Ti, Ag и обогащенность большинством остальных элементов 
(Аг>1) по сравнению с кремнями воронежской свиты:

джаурская/воронежская
В, Ti Мп Ag Fe Си Ga, Со Сг Pb Mo Sn Zn V Ni Р
0,5 0,6 0,9 1,1 1,15 1,2 1,3 1,4 1,5 1,6 1,7 1,8 1,9 3

киселевская! воронежская
В Zn, Ag Ti V, Mn, Pb Mo Co Ga Си Ni P, Cr Fe Sn

0,5 0,7 0,8 1,1 1,2 1,3 1,4 1,5 1,7 1,9 2,4 2,8

киселевская/джаурская
Zn P, V Mo, Pb, Ag Ni В Co Ga Си Cr Ti Sn Mn Fe
0,4 0,6 0,8 0,9 1 1,1 1,2 1,3 1,4 1,5 1,8 1,9 2,2
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■Фиг. 4. Положение линий регрессии Al/(A1 +  Fe+Mn) от SiC>2 в аргиллит-кремневых 
парагенезах триаса — нижней юры южного (а) и северного (б) Сихотэ-Алиня 

Породы: 1 — кремни, 2 — фтаниты, 3 — яшмы, 4 — глинистые кремни, 5 — глинистые 
•фтаниты, 6 — глинистые яшмы, 7 — сероцветные аргиллиты, 8 — красноцветные гема
титсодержащие аргиллиты. Линии регрессии по средним составам пород из разрезов: 
1 — р. Уссури, 2 — р. Рудной, 3 — с. Воронеж-2, 4 — р. Джаур, 5 — с. Киселево. За
штрихованный участок — интервал значений Al/(A1 +  Fe+Mn) в ассоциирующихся три

асово-юрских вулканических породах раннегеосинклинального комплекса

В кремнях киселевской свиты по сравнению с кремнями джаурской 
свиты примесь содержит больше Со, Ga, Си, Cr, Ti, Sn, Mn, Fe и мень
ше— Zn, Р, V, Mo, Pb, Ag, Ni, В. Элементы, обогащающие примесь в 
кремнях киселевской свиты (/С2>  1),— это в основном фемические, кон
центрирующиеся в базальтовом детрите, в том числе малоподвижные 
Fe, Ga, Cr и Ti, а также подвижные — Sn, Со и Си; обедняющие при
месь (Кг<1) — это элементы сиалических пород (Mo, Ag, Pb, Zn) и те, 
которые повышенно концентрируются в углеродистых силицитах (Р, V, 
Mo, Ag, В, РЬ), т. е. накопление которых могло быть обусловлено орга
ническим веществом. Роль последнего в более прибрежных участках 
моря, вероятно, была выше. Изменения химического состава кремней 
по рассматриваемым разрезам сопряжены с аналогичными изменениями 
минерального и химического состава парагенетически связанных с ними 
терригенных пород и с общими фациальными изменениями среднетриа- 
соЪо-нижнеюрских отложений. Они свидетельствуют о двойственном пи
тании бассейна кремненакопления силикатной примесью; с сиалической 
суши и из внутригеосинклинального источника (базальтовых построек). 
Циркумконтинентальная зональность определяет меньшее поступление 
сиалического детрита, и большее — мафического, а также гидрогенного 
железа в радиоляриевый ил, накапливавшийся в большем удалении от 
сиалической суши.

Латеральная зональность химического состава среднетриасово-ниж- 
неюрских силицитов установлена и в южной части области, в поле раз
вития терригенно-кремневой фации при сравнении разрезов по право
бережью р. Уссури, южнее с. Кокшаровки; и по р. Рудной в г. Дальне- 
горске (см. фиг. 3). В обоих разрезах кремневые толщи характеризуют
ся сходным строением и набором литологических типов пород (кремни, 
фтаниты, глинистые кремни, глинистые фтаниты) и, по-видимому, близ
кими обстановками седиментации. Однако разрез г. Дальнегорска рас
положен приблизительно на 100 км восточнее разреза по р. Уссури, т. е. 
более удален от Ханкайского массива и других сиалических блоков, где 
была суша. Средние петрохимические составы каждого типа силицитов 
по разрезам в целом близки, исключая более высокие содержания S i02 
в выборке кремней разреза р. Уссури. Силициты г. Дальнегорска обога
щены Fe, Mg, Са, Mn и микроэлементами по сравнению с однотипными 
силицитами по р. Уссури (табл. 5). Значения модуля Al/(A1 +  Fe + Mn) 
в глинистых кремнях и кремнях в среднем ниже в силицитах г. Дальне
горска (см. фиг. 4). Доля сиалической кластики в примеси в силицитах 
г. Дальнегорска ниже, а фемического детрита, аутогенных минералов 
железа и сорбированных железом микроэлементов — выше, чем в одно-
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Фиг. 5. Зависимость K20/Na20  от Al/(A1+Fe+Mn) в силицитах Сихотэ- 
Алиня (а — южный и центральный Сихотэ-Алинь; б — северный)

1 — кремни (Т3), р. Садовая; 2 — кремни (Т2-з), с. Уборка — р. Огород
ная; 3 — фтаниты (Т2), р. Огородная; 4 — кремни (Т3), р. Журавлевка; 
5 — кремни (J1- 2), с. Уборка — с. Кокшаровка; 6 — кремни (Тг—Ji),
р. Большая Уссурка у с. Дальний Кут; 7 — фтаниты (Т2), р. Большая Ус- 
сурка у с. Дальний Кут; 9 — кремни, воронежская свита (Т2—Ji), с. Во
ронеж-2; 9 — яшмы, воронежская свита (Тг—Ji), с. Воронеж-2; 10 — крем
ни, джаурская свита (Т2—Ji), р. Джаур; 11 — яшмы, джаурская свита 
(Т2—Ji), р. Джаур; 12 — кремни, киселевская свита (Т3—Ji), с. Киселево;

13 — яшмы, киселевская свита (Т3—Ji), с. Киселево

типных породах разреза по р. Уссури. Необычно высокие содержания 
РЬ и Zn в силицитах г. Дальнегорска, вероятно, могли быть вызваны 
более поздним гидротермальным или гипергенным заражением пород в 
районе, где развиты рудопроявления и месторождения этих металлов.

Значительная латеральная изменчивость химического состава сили- 
цитов установлена и в Монголо-Охотской области, в силур-нижнедевон- 
ских и девон-нижнекаменноугольных отложениях [9]. Меньшие значе
ния Al/(A1 +  Fe+Mn) и K20/N a20  в силицитах из разрезов р. Тыль и 
о-ва Феклистова по сравнению с разрезом р. Галам (см. табл. 3) свя
зываются с их большей удаленностью к северо-востоку от Буреинского 
массива. Влияние Алдано-Становой суши ослаблялось Баладекским 
барьером, располагавшимся вдоль северной границы геосинклинального 
прогиба. Одновременно с возрастанием содержаний Fe и Na и уменьше
нием— А1 и К в восточных разрезах в силицитах увеличиваются содер
жания большинства микроэлементов (см. табл. 3). В Монголо-Охотской 
области большинство яшм развито и отобрано в разрезе р.. Галам, близ-
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Таблица 5
Средний химический состав среднетриасово-нижнеюрских силицитов южного Сихотэ-Алиня

Разрезы

Окислы, %; 
микроэлемен

ты, 10“ 4%

p. Уссури (южнее с. Кокшаровка) р. Рудная (г. Дальнегорск, пос. Садовый)

Кремни
(9/29)

Фтаниты
(9/13)

Глинистые
кремни

(4/15)

Глинистые
фтаниты

(9/11)
Кремни

(9/9)
Фтаниты

(8/8)
Глинистые
кремни
(11/П)

Глинистые
фтаниты
(П/11)

Si02 95,01 92,39 77,87 82,23 91,88 91,60 79,27 81,85
тю2 0,11 0,18 0,54 0,39 0,09 0,09 0,41 0,32
А120 3 1,59 2,06 11,10 5,68 3,16 2,83 9,25 6,81
Fe2Os 0,35 0,95 1,84 1,65 0,35 0,44 0,83 1,09
FeO 1,17 0,72 0,59 0,52 2,25 1,89 3,20 1,97
MgO 0,43 0,21 1,03 0,65 0,61 0,37 1,58 1,26
CaO 0,19 0,10 0,01 0,04 0,15 0,18 0,45 0,47
MnO 0,07 0,03 0,03 0,02 0,09 0,03 0,10 0,06
K20 0,32 0,64 2,29 1,10 0,39 0,56 1,56 1,63
Na20 0,15 0,07 0,07 0,12 0,07 0,07 0,25 0,13
p 2o5 0,12 0,21 0,71 0,42 0,06 0,07 0,05 0,13
П.п.п. 0,19 2,12 3,48 6,70 0,57 1,35 2,59 3,68
Copr 0,05 1.06 0,06 2,26 0,09 0,28 0,10 1,59
Скарб 0,004 0,00 0,00 0,00 0,01 0,00 0,004 0,00
Sn 2,8 3,7 3,1 3,5 2,7 2,8 3,2 4,1
Pb 5,9 10,5 11,8 18,2 16,1 38,1 14,8 31,2
Zn 40 35 79 28 170 197 154 172
Cu 56 92 59 120 71 103 60 76
Ni 30 35 36 29 57 54 42 40
Co 6,5 5 7 3 20 17 11 5
Cr 18 41 55 84 38 50 42 63
V 31 196 119 402 45 294 80 441
В 24 61 108 211 25 38 63 41
Ag 0,13 1,48 0,04 1,76 0,23 1,15 0,15 0,78
Mo 1,4 24 2,3 70 2 20 2,3 85,5
<Ga 2,4 — 7,5 . — 4,7 6,5 8,7 15,7
:Si02 (своб.) 91,2 87,5 51,3 68,4 84,3 84,8 57,1 65,5
Fe 1,15 1,22 1,75 % 1,56 1,99 1,78 3,07 2,29
Al/(A1+Fe+ 0,41 0,47 0,77 0,66 0,45 0,45 0,61 • 0,60

+Mn)
K20/Na20 2,1 9,1 32,7 9,2 5,6 8,0 6,2 12,6
Fe2+/Fe 0,79 0,45 0,26 0,26 0,88 0,83 0,81 0,67

««ому к Буреинскому массиву, тогда как в более удаленных к востоку 
разрезах р. Тыль и о-ва Феклистова яшмы редки и преобладают крем
ни, составившие значительную часть общей выборки. Поэтому средние 
содержания Fe и микроэлементов в кремнях области выше, чем в яшмах 
(см. табл. 3).

Латеральные изменения химического состава силицитов Монголо- 
Охотской области также связаны с циркумконтинентальной зональ
ностью, которая влияла на него больше, чем среда диагенеза (окисли
тельная или восстановительная) или даже гидротермальная деятель
ность, широко проявившаяся здесь в эпохи кремненакопления [8]. Экс- 
галятивно-гидротермальные железные руды широко распространены з 
юго-западной части зоны и обычно залегают в яшмах или между под
стилающими туфами и лавами базальтовых порфиритов и яшмами [2]. 
Тем не менее яшмы и кремни этой части зоны (р. Галам) гораздо бед
нее железом и микроэлементами, чем в северо-восточной части (р. Тыль, 
о-в Феклистова), где железные руды практически отсутствуют. Как уже 
отмечалось [8, 9], причина слабого влияния рудных гидротерм на хи
мический состав силицитов заключается в их кратковременности и не
сравненно меньшем масштабе эндогенного выноса по сравнению с био
генным кремненакоплением в этой зоне: объем руд Fe и Мп более чем 
в 600 раз меньше объема силицитов. Как и на Сихотэ-Алине, латераль
ная зональность отразилась в составе минеральной, в частности — гли
нистой примеси в силицитах [7], в содержаниях породообразующих 
окислов и микроэлементов в литологических типах кремневых пород и 
парагенетически связанных с ними терригенных пород [9, 16].
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Фиг. 6. Зависимость модуля Al/(A1 +  Fe+Mn) от Si02 (своб.) в смежных 
элементах элементарных циклитов ритмично-слоистых кремневых толщ

Сихотэ-Алиня
1—3 — воронежская свита (/ — кремни, *2 — глинистые кремни, 3 — аргил
литы); 4—6 — киселевская свита (4 — яшмы, 5 — глинистые яшмы, 6 — 
красные аргиллиты); 7—1 0 эльдовакская толща (с. Уборка — р. Ого
родная) : 7 — кремни, 8 — фтаниты, 9 — глинистые кремни, 10 — глинистые 
фтаниты; 11—12 — самаркинская толща (J i_2): 11 — кремни, 12 — аргил

литы

ГЕОХИМИЧЕСКИЕ КРИТЕРИИ ПРИ КОРРЕЛЯЦИИ КРЕМНЕВЫХ ТОЛЩ 
И ПАЛЕОГЕОГРАФИЧЕСКИХ РЕКОНСТРУКЦИЯХ

Латеральная изменчивость химического состава силицитов, установ
ленная в Сихотэ-Алинской и Монгол о-Охотской областях, и отмеченная 
также в верхнеюрских силицитах Турции [38], сходна с циркумконти- 
нентальной зональностью, известной в современных осадках океаниче
ских бассейнов. Поэтому критерии, предложенные М. Штейнбергом и 
М. Мподози [37], могут быть использованы для установления относи
тельной «пелагичности» или «близконтикентальности» кремней из раз
ных разрезов одной толщи, особенно, если сравниваются не одни толь
ко силициты, а вся терригенно-кремневая ассоциация: аргиллит — гли
нистый силицит — силицит. Однако вариации модулей Fe/Al, Al/(Al-h 
+  Fe+M n), и K20/N a20  в силицитах каждого из сравниваемых разре
зов приводят к значительному перекрытию точек на графиках и обус
лавливают невысокую статистическую значимость различий средних 
значений.

В смежных элементах циклитов, с мощностью кремневых слоев 0,5— 
15 см (обычно 2—6 см) и глинистых слоев — 0,2—30 мм (обычно 1 — 
10 мм), колебания модуля Al/(A1 + Fe + Mn) значительны (фиг. 6) и 
перекрывают диапазон его значений в современных осадках, от прикон- 
тинентальных (окраинных морей, гемипелагических зон океанов) до 
пелагических осадков глубоководных котловин океанов и металлонос
ных илов срединно-океанических хребтов [37]. Литологическим и гео
химическим изучением в Сихотэ-Алинской области [7, 8] выявлено, что 
элементарная цикличность этого рода вызвана периодическим импуль
сивным привносом терригенного глинистого материала в момент фор
мирования глинистых элементов циклитов, происходившим на фоне 
непрерывного медленного осаждения скелетов радиолярий. В длитель
ные промежутки времени, когда формировались кремневые слои, нич
тожное количество фоновой силикатной взвеси смешивалось с соизме
римым количеством гидрогенного железа, чем обусловлены низкие зна-
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Фиг. 7. Отношение средних содержаний элементов к алюминию в силицитах Сихотэ- 
Алиня, Монголо-Охотской области, металлоносных осадках Восточно-Тихоокеанского  ̂

поднятия и глубоководных глинах Тихого океана 
1 — металлоносные осадки (по [15]); 2 — глубоководные глины (по [39]); 3—4 — 
Сихотэ-Алинь (3 — кремни, 4 — яшмы); 5—6 — Монголо-Охотская область (5 — крем

ни, 6 — яшмы)

чения Al/(A1 +  Fe+M n) в этих слоях. Палеогеографические обстановки 
не могли кардинально изменяться с вековой или тысячелетней перио
дичностью, чтобы обусловить наблюдаемые в смежных элементах цикли- 
тов колебания модуля. Поэтому основным регулятором состава примеси 
в силицит-аргиллитовых парагенезах, влиявшим на величину А1/(А1 +  
(+Fe+M n) и другие геохимические коэффициенты, было терригенное 
питание, режим которого мог значительно меняться во времени. Это вы
зывает сомнение в справедливости утверждения [10] о неизменности 
гёохимических ассоциаций в кремневых и глинистых элементах цикли- 
тов ритмично-слоистых кремнистых пачек.

Совокупное влияние циркумконтинентальной зональности и циклич
ности седиментации на химический состав кремневых пород значительно 
ограничивает возможности использования геохимических данных для 
стратиграфической корреляциии «немых» кремневых толщ. Парагенезы 
элементов могут быть сходными в разных толщах и различаться в од
ной толще в зависимости от удаленности источников вещества примеси 
от мест седиментации, режима его поступления и палеогеографических 
обстановок седиментации.

Кремневые толщи Сихотэ-Алиня, Монголо-Охотской области и мно
гих других фанерозойских складчатых областей накапливались в близ- 
континентальных бассейнах: окраинных морях, глубоководных желобах 
и межостроводужных котловинах, на континентальных склонах и приле
гающей части абиссальной равнины океанов или в «молодых океанах» 
типа Калифорнийского залива [8, 25, 34]. В этих обстановках толщи 
радиоляриевых силицитов могли сформироваться при крайне низком 
поступлении терригенного материала. В среднем — позднем триасе и 
ранней юре, когда отлагались наиболее мощные кремневые толщи Си
хотэ-Алиня, Сахалина, Японии, на сопредельной суше: Буреинском и 
Ханкайском массивах, в Монголии, на Алданском щите и в других ме
стах формировались зрелые площадные каолиновые коры выветривания 
и длительно существовал пенеплен [17, 18, 22]. Структура речного сто
ка отличалась от современного стока в окраинные моря меньшим выно-
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сом твердых и растворенных веществ при относительно большей роли 
растворов и коллоидов. По-видимому, это и сказалось на обогащении 
примеси в силицитах гидрогенным железом и микроэлементами, тем 
самым как бы приблизив древние близконтинентальные обстановки к 
современным пелагическим.

Тем не менее можно видеть и отличия от современных пелагических 
илов. Сравнение величин Эл/Al в кремневых породах Сихотэ-Алиня и 
Монголо-Охотской области с глубоководными красными глинами и ме
таллоносными осадками Тихого океана показывает близость химических 
составов примеси в силицитах обеих областей и их большее, чем в глу
боководных глинах, и меньшее, чем в металлоносных осадках, обогаще
ние Fe, Си, Ni, V, Zn и Со (фиг. 7). Малоподвижные элементы Ga и Сг 
(а на Сихотэ-Алине и Ti) в силицитах содержатся в примеси больше, 
чем в глинах и металлоносных илах, тогда как Мп, Мо и РЬ, наоборот, 
обогащают пелагические глины и особенно металлоносные осадки. Эти 
отличия связываются с близконтинентальной обстановкой накопления 
кремней и яшм обеих областей в эпохи ослабленного поступления тер- 
ригенного обломочного материала с суши и как следствие — близкон- 
тинентальности — недостаточно развитой дифференциацией малопо
движных и подвижных элементов в силицитах.

Цикличность геологических процессов не в меньшей степени, чем 
размеры бассейнов, могла влиять на структуру речного стока и геохи
мические характеристики взвеси, а соответственно на состав примеси в 
кремневых илах. Это ограничивает возможности актуалистического при
менения геохимических критериев для палеогеографических и палеотек- 
тонических реконструкций в складчатых областях. Их использование с 
этой целью возможно при сравнении толщ, сформировавшихся в одну 
и  ту же эпоху и в одном и том же бассейне.
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В ДОПОЛНЕНИЕ К ВОПРОСУ О ЗНАЧЕНИИ БИОГЕННОГО 
ФАКТОРА В ОБРАЗОВАНИИ ФОСФОРИТОВ

ШАБАНИНА Н. В.

На примере среднеэоценовых зернистых фосфоритов Центральных Кы
зылкумов показано, что преобладающая часть фосфатных образований 
является фосфатизированными органическими остатками и продуктами их 
жизнедеятельности. Морфоструктурные особенности фосфатных компонен
тов обусловлены морфологическими формами организмов.

Вопрос о значении биогенного фактора и жизнедеятельности орга
низмов в образовании фосфоритов неоднократно обсуждался в литера
туре. Автор считает возможным обратиться к нему вновь в связи с дан
ными, полученными в результате изучения вещественного состава сред
неэоценовых зернистых фосфоритов Центральных Кызылкумов, иссле
дованных в многочисленных работах [4, 14—16, 21, 22, 25, 28, 30].

Зернистые фосфориты Центральных Кызылкумов — это своеобразные 
природные образования: скопления огромного количества фосфатизиро- 
ванных остатков разнообразных беспозвоночных — фораминифер, пеле- 
ципод, гастропод, червей, иглокожих, остракод и др. с подчиненным 
количеством костного детрита позвоночных в виде чешуи, зубов, позвон
ков, обломков различных костей и копролитов. Они сконцентрированы 
главным образом в двух промышленных (I и II) пластах средней мощ
ностью соответственно 0,6 и 0,9 м, приуроченных к глинисто-мергельной 
толще среднего эоцена. Кроме них в эоценовых отложениях присутст
вуют еще четыре маломощных (0,05—0,3 м) пласта фосфоритов — «ба
зальный», «нулевой», III, IV. Пласты, имеющие горизонтальное или 
слабонаклонное залегание и площадное развитие, распространены на 
территории Центральных Кызылкумов в нескольких мезо-кайнозойских 
синклинальных структурах, ограниченных палеозойскими поднятиями.

Автором с целью детального изучения минералого-петрографических 
особенностей зернистых фосфоритов обработано более 2000 образцов 
фосфоритов и вмещающих пород с применением комплекса методов (изу
чение штуфов, шлифов, иммерсионных препаратов, размыв фосфоритов, 
рассев на ситах, изучение фракций, моноотбор). В результате изучения 
выявлено следующее.

1. Полезный компонент пород — фторкарбонатапатит. сосредоточен 
главным образом в зернистой части пород, представленной фосфатными 
биоморфозами (замещения и выполнения) вышеперечисленных бес
позвоночных, среди которых преобладают фораминиферы.

2. В шлифах прослеживаются все стадии замещения их фосфатом — 
от начальной до полной.

3. Костный детрит позвоночных и копролиты являются постоянным 
и обязательным компонентом фосфатного зернистого материала фосфо
ритов (10—25%).

4. Фосфатные биоморфозы содержат обильный карбонатный нано
планктон, некоторая часть которого замещена фосфатом. Нанопланктон 
составляет большую часть глинисто-известкового пелитоморфного це
мента фосфоритов, а также наряду с фораминиферами является поро
дообразующей карбонатной составляющей глинисто-мергельных пород, 
вмещающих фосфориты.

5. Комплекс органических остатков в фосфоритах и вмещающих по
родах представляет пищевую цепь: нанопланктон — простейшие (мол
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люски и т. д.) позвоночные, что позволяет судить о высокой биологиче
ской продуктивности территории фосфоритообразования.

6. Различные другие фосфатные компоненты (оолиты, псевдооолиты, 
желваки) составляют не более 10—15% от общего количества фосфат
ных образований. Кроме того, присутствуют компоненты (от нескольких 
до 15—20%), которые не имеют характерных признаков биоморфоз, 
структуры оолитов и т. д. и могут быть определены как фосфатные «зер
на». Как показало изучение под бинокуляром, в шлифах и иммерсион
ных препаратах, большая часть их представляет собой обломки выше
упомянутых биоморфоз, потерявших характерные признаки в резуль
тате разламывания и окатывания. Впервые подобный вывод о проис
хождении фосфатных «зерен» в зернистых среднеэоценовых фосфоритах 
юго-западных отрогов Гиссарского хребта сделан Ш. Жураевым [13]. 
Часть «зерен» имеет копрогенное происхождение; в «зерна» превращены 
полностью фосфатизированные раковины фораминифер. В разной сте
пени фосфатизированные органические остатки (фораминиферы, реже 
другие) являются ядрами большинства оолитов; в большом количестве 
содержатся они и в желваках, которые имеют органогенную и реликто
во-органогенную структуру.

По данным исследователей, изучавших фосфориты других районов 
Средней Азии, начиная с 30-х годов (работы К. С. Андрианова, Б. А. Пет- 
рушевского и др.) до настоящего времени (работы В. Я. Ильяшенко, 
Ш. Жураева, В. В. Олейника, Н. П. Петрова, М. Джанобилова и др.)» 
фосфатизированные остатки различных организмов всегда присутствуют 
наряду с желваками и зернами в мел-палеогеновых фосфоритах; они 
являются также постоянными компонентами мел-палеогеновых зерни
стых фосфоритов Аравийско-Африканской провинции (работы В. И. По
крышкина и др.). Различие компонентного состава фосфатного зерни
стого материала аравийско-африканских и центральнокызылкумских 
зернистых фосфоритов выражается лишь в количественном соотношении 
явных органических остатков (биоморфоз) и «зерен».

Присутствие разнообразных фосфатизированных органических остат
ков в микрозернистых (и афанитовых) фосфоритах Каратау, Джорджи
ны, Скалистых гор, Хубсугула, Алтае-Саян отмечено изучавшими их 
многочисленными исследователями. Среди них встречаются радиолярии, 
губки, диатомеи, брахиоподы, птероподы, остракоды, хиолиты, головоно- 
гйе, конодонты, фораминиферы, криноидеи, копролиты, «копрогенные 
образования», ходы илоедов и т. д. В фосфоритах обнаружены известко
вые водоросли: Collenia в Китае (р-н Синань) и Oncolites в Каратау [6]. 
Автором данной статьи в шлифах фосфоритов из Каратау (Джанатас, 
Аксай) и Хубсугула1 наблюдались фосфатные образования, имеющие 
признаки органогенного происхождения; структура некоторых фосфори
тов из месторождений Хубсугул, Цаганнур и Ухагол чрезвычайно напо
минает водоросли Epiphiton [18], причем фосфатны как «веточки», так 
и пространство между ними: встречались также структуры, подобные 
водорослям.

В фосфоритах различных районов мира выделены разности, состоя
щие преимущественно из органогенных остатков. Так, П. Л. Безруковым 
[3] в Каратау описаны «органогенные фосфориты» с обилием вытяну
тых зерен, сфер, палочек, представляющих собой фосфатизированные 
остатки водорослей и каких-то других микроорганизмов, а А. М. Туши
ной, а также в Каратау, органоморфные фосфориты, состоящие из 
обломков фосфатных раковин [29]. У Г. И. Бушинского [7] упоминаются 
пласты фосфоритов, значительно обогащенные фосфатизированными 
органическими остатками.

Разнообразие фосфатизированных органических остатков в фосфори
тах различных районов мира подробно освещено Г. И. Бушинским [6] 
и А. И. Смирновым [23]. Имеются описания отдельных необычных форм 
фосфатных образований. Так, Л. П. Безруковым обнаружены своеобраз

1 Коллекция Среднеазиатской опытно-методической партии (филиал ВНИИГЕОЛ- 
НЕРУД'а, Ташкент)
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ные «грибовидные» фосфориты, встреченные на горе Джетым-Тал (Ка- 
ратау). Они состоят из цилиндрических стяжений, ориентированных пер
пендикулярно к плоскостям наслоения и заключенных в обычный пла
стовый фосфорит. Диаметр стяжений 0,5—1,5 см, высота достигает 
4—5 см, на поверхности пласта они выделяются в виде бугорков с кон- 
центрически-скорлуповатым строением [3]. Автор называет их особой 
разновидностью, промежуточной между пластовыми и конкреционными 
фосфоритами. По В. П. Маслову [18], подобные формы характерны для 
некоторых водорослей, а также строматопоридей. Г. И. Бушинским [6] 
в районе Синань выделен «ленточно-слоистый» тип фосфорита: слойки 
фосфорита имеют толщину обычно 0,4—0,7 мм, иногда до 15 см, а их 
протяженность в поперечных разрезах колеблется от 3 см до 3 м и, ве
роятно, более. Толщина слойка обычно постоянная и только у места 
выклинивания резко уменьшается. Слойки, по-видимому, являются пла
стообразными конкрециями, похожими на блины, в плане они непра
вильные, площадью от нескольких Сантиметров до многих метров, с 
дырками. Г. И. Бушинский предположил, что это «пластообразные кон
креции». По В. П. Маслову [18], подобные морфологические структуры 
могут быть образованы отдельными видами зоо- и фитоорганизмов, на
пример некоторыми водорослями, гидроидными полипами, строматопо- 
рами и др. Имеются и другие примеры подобных описаний. Таким обра
зом, вероятно, описаны фосфатизированные органогенные постройки или 
их части.

Среди зернистых фосфоритов Центральных Кызылкумов встречаются 
оолитовые разности, в которых ядрами фосфатных оолитов являются 
полностью фосфатизированные раковины фораминифер; структура этих 
фосфоритов совершенно аналогична структуре оолитовых разностей Ка- 
ратау. Не исключено, что ядрами каратауских оолитов могли служить 
органические остатки. Для некоторых из них это было отмечено ранее 
[3, 29].

В настоящее время установлены [10] основные геологические зако
номерности размещения зернистых и микрозернистых фосфоритов — 
стратиграфические, тектонические, литологические, палеогеографические 
и геохимические, из которых следует, что условия образования данных 
типов фосфоритов имеют много общего. Установлено, в частности, что 
залежи зернистых и микрозернистых (и афанитовых) фосфоритов при
урочены к мелководным участкам (шельфам), являющимся в настоящее 
время и в прошлом зонами наивысшей биологической продуктивности 
[18].

Известно [10 и др.], что имеет место тесный парагенез зернистых, 
микрозернистых (и афанитовых) фосфоритов с карбонатными и крем
нистыми породами — фосфоритовые пласты, прослои, линзы заключены 
среди карбонатных и кремнистых пород и содержат карбонаты и крем
незем в различных количествах и морфологических формах. Относи
тельно центральнокызылкумских зернистых фосфоритов можно отме
тить следующее: среди вмещающих зернистые фосфориты пород пре
обладают глинисто-карбонатные породы с карбонатной составляющей 
органогенного происхождения — фораминиферово-нанопланктонные мер
гели; 60—80% всех фосфатных компонентов составляют фосфатизиро
ванные раковины фораминифер — основные, наряду с нанопланктоном, 
породообразующие организмы вмещающих пород.

Связь между фосфатизированными организмами (диатомеями, фо- 
раминиферами), присутствующими в различных фосфатных компонен
тах (стяжениях, зернах, сгустках, желваках, копролитах) и вмещающи
ми их породами (диатомовыми, фораминиферовыми и фораминиферово- 
нанопланктонными илами), отмечена в фосфоритах современного, 
верхнечетвертичного и, возможно, дочетвертичного возраста на шельфах 
Юго-Западной Африки и Чили — Перу [2].

Для кремнистых пород многих месторождений микрозернистых 
(и афанитовых) фосфоритов установлено органогенное происхождение 
(Каратау, Фосфория, Китай и др.). Что касается карбонатных пород
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фосфоритоносных серий, то об их органогенном происхождении имеется 
достаточно много данных. Н. Г. Бродской и В. Н. Холодовым [5] в тол
ще доломитов фосфоритоносной серии Каратау, начиная с малокарой- 
ской свиты и кончая кровлей фосфоритоносной свиты, обнаружены во
доросли; среди них — напоминающие Girvanella или Gumnasolen altus 
Semikh, а также многочисленные и разнообразные колонии стромато
литов в виде ветвистых столбиков (Linella), куполов, караваеобразных 
с тонким концентрическим строением и т. д. Встречены обильные онко
литы, иногда хиолиты родов Hiolithellus и Orthothella. Все это позволило 
авторам сделать вывод о первично-биогенном (рифогенном) происхож
дении пород толщи. В работе авторы указывают на исследования 
С. Д. Левиной, Ю. В. Миртова и др., отметивших приуроченность фос
форитов к зонам развития строматолитовых и рифогенных известняков 
в различных районах страны. Тесную связь фосфоритов Горной Шории 
с водорослевыми доломитами отмечает Г. И. Спандерашвили [27]. Фа
цию доломитов представляют собой фосфориты района Синань [6]. Изо
билуют остатками водорослей и кембро-рифейские фосфоритоносные 
свиты Сибири [И].  В горах Кокпатас (Центральные Кызылкумы) в лин
зах докембрийских доломитов были найдены обломки фосфоритов, сло
женных фосфатизированньгми синезелеными водорослями Palaemic ro
sy stis cf kairasensis [1].

Отсюда можно заключить, что, вероятно, все карбонатные породы 
фоссерий различных фосфоритоносных бассейнов имеют органогенное 
происхождение, о котором пока не всегда имеются данные или следы 
которого скрыты перекристаллизацией. Иначе говоря, фосфориты обра
зуются и располагаются среди пород, для возникновения которых необ
ходима интенсивная органическая жизнь и вполне вероятна, как и в 
случае центральнокызылкумских и шельфовых фосфоритов, отмеченная 
выше связь между породообразующими организмами вмещающих фос
форитовые пласты пород и фосфатными компонентами фосфоритов.

К настоящему времени в многочисленных работах как отечествен
ных, так и зарубежных геологов-,фосфатчиков высказано исключительно 
большое число предположений и утверждений о происхождении тех или 
иных морфоструктурных разновидностей фосфатных образований путем 
фосфатизации различных фито- и зоогенных организмов. Перечислим 
некоторые из них. Так, читаем у Г. И. Бушинского [6]: «Брегер в 1911 г. 
считал, что фосфатные «зерна» образовывались путем фосфатизации 
фораминифер или бактериальных колоний, перекатывающихся по дну» 
(с. 32). Американский геолог Г. Д. Эми, изучавший фосфориты Фосфо- 
рии, сделал вывод, «что все пеллеты и даже оолиты представляют собой 
фосфатизированные первично кальцитовые органические остатки». 
Г. И. Бушинский, Е. Р. Крессман и Р. В. Свансон считают пеллеты Фос- 
фории (овули, зерна) фосфатизированными копролитами мелких мор
ских животных; эта идея была высказана еще в 1912 г. Я. В. Самойло
вым. Материалы изучения зернистых фосфоритов Центральных Кызыл
кумов также совершенно однозначно свидетельствуют в пользу вывода 
о происхождении фосфатных компонентов путем фосфатизации органи
ческих остатков.

О связи фосфоритов с водорослями упоминалось выше. Разнообразие 
образуемых водорослями морфологических форм часто достаточно хо
рошо соотносится с формами фосфата в некоторых фосфоритах. Водо
росли образуют [19, 20]: сетки, желвачки, наросты, корочки, нарастаю
щие друг на друга или клубкообразно наслаивающиеся; стяжения в виде 
бугорков, нити, клубки нитей, пластины, стоящие стебли, членистые 
кустики. Жгутиковые водоросли образуют пластовые залежи, обволаки
вают неровности дна или выступающих на нем предметов (биогермные 
выступы) с одновременным закреплением этих предметов в одно целое. 
Багряные водоросли образуют бугристые и корковые формы, желваки; 
желваки иногда образуются навиванием нити вокруг какого-либо облом
ка; иногда объединение нескольких клеток в общей слизи создает коло
нию в форме шара, эллипсоида и т. д. Строматолиты образуют тонкую
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(1 мм и менее) слоистость. Многие онколиты и желваки имеют оолито
вое строение, для некоторых характерна угловатая или вытянутая фор
ма, другие состоят из нескольких пузырьков правильной округлой формы 
и т. д. [12]. В шлифах микрозернистых и афанитовых фосфоритов из 
некоторых месторождений Каратау, Хубсугула, Цаганнура, Ухагола 
и др. наблюдаются фосфатные образования, аналогичные по структуре 
многим из вышеперечисленных морфологических разностей водорослей 
(оолиты, слойки, желвачки), оолитоподобные, угловатые, веточкообраз
ные формы и т. д.

В последние годы обнаружены разнообразные остатки организмов 
(в том числе микроорганизмов и Metasoa) в «немых» толщах и выявлено 
(в результате океанологических исследований) органогенное происхож
дение многих карбонатных и кремнистых пород различного возраста — 
от очень древних до современных; граница органической жизни в на
стоящее время отодвинута на 4,25 млрд, лет [26], т. е. фосфориты, даже 
самые древние, образовывались не только не в безжизненных, но в изо
билующих жизнью водоемах.

Принимая во внимание мощности карбонатных пород и продолжи
тельность времени фосфоритообразования в древних фосфоритах, мож
но полагать, что жизнь в древних водоемах протекала исключительно 
интенсивно, карбонато- и кремненакопление было длительным, при этом 
сменялись и заменялись бесчисленные поколения организмов.

* * *
*

Вышеизложенное позволяет сделать следующие выводы.
1. Фосфатные компоненты — формы обособления фосфатного веще

ства— зернистых и микрозернистых (и афанитовых) фосфоритов явля
ются в своей первооснове фосфатизированными органическими остатка
ми и продуктами их жизнедеятельности.

2. Формы и размеры обособлений (морфоструктурные разности) фос
фатного вещества определяются морфологией фосфатизированных орга
нических остатков — раковин, створок, ядер, трубочек (червей), отдель
ных элементов водорослей, водорослевых построек или их частей и т. д.

3. Эти органические остатки характеризуются исключительным раз
нообразием, но во временных интервалах и на определенных площадях 
наиболее распространены породообразующие виды организмов в соот
ветствии с биологической эволюцией жизни на Земле и пространствен
ными биоценозами. Среди них в фосфоритах рифей-вендского возраста 
резко доминируют водоросли, поскольку: ни одно из стратиграфических 
подразделений докембрия не характеризуется столь грандиозным рас
пространением разнообразных породообразующих строматолитов и 
микрофитолитов, как рифей [26]. Позже получили широкое распростра
нение многочисленные другие кремнистые и известковые фито- и зооор
ганизмы.

Поскольку в упомянутых выше фосфоритах различных возрастных 
интервалов присутствуют разнообразные перечисленные выше органи
ческие остатки — от простейших (водоросли, фораминиферы) до орга
низмов более высоких ступеней эволюционного развития, то не могли 
не существовать и бактерии (микроорганизмы), находящиеся на гораздо 
более низкой ступени развития, которые из-за отсутствия скелетных 
образований и микроскопических размеров являлись долгое время объ
ектами, ускользающими от наблюдений, и в настоящее время мало изу
чены.

Существование бактерий и микроорганизмов в связи с фосфорито- 
образованием предполагалось многими исследователями [8, 9, 17, 24 
и др.]. В обобщенном виде их выводы таковы: процессы образования 
фосфата связаны с деятельностью бактерий; в некоторых фосфоритах 
(Каратау) наблюдаются структуры микробиогенного характера и тель
ца коккобацильной формы; фосфатные комочки и зерна могут быть 
продуктами жизнедеятельности микроорганизмов или их тельцами, за
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мещенными фосфатом; существуют группы микроорганизмов, способных 
осаждать фосфат внутри клеток или в межклеточной жидкости.
Г. И. Спандерашвили [27] считает, что о микробиогенном характере 
фосфоритов Горной Шории в некоторой степени свидетельствуют денд
ритовидные формы фосфатного вещества, напоминающие цепочки, сло
женные клетками бактерий. По мнению отдельных исследователей, про
дуктами жизнедеятельности бактерий могут быть также оолиты [29].

4. Значительное распространение в фосфоритах имеют также фос- 
фатизированные копролиты как древних беспозвоночных (известных и, 
возможно, несохранившихся бесскелетных), а позже и позвоночных жи
вотных. Мысль о том, что копролиты по количеству и массе часто пре
восходят производящие их организмы, если учесть длительность жизни 
последних, не раз высказывалась различными авторами. Обилие их ука
зывает на непрерывность и интенсивность жизнедеятельности.

5. В образовании фосфатных компонентов главнейшее значение имел 
процесс замещения органических остатков и продуктов их жизнедея
тельности фосфатом в среде повышенной концентрации фосфора (вопрос 
об источнике фосфора не рассматривается).

Не исключено, что в процессе фосфатизации определенная роль при
надлежала компонентам, присущим непосредственно организмам — их 
секреторным, ферментным и гормональным веществам. Не может быть 
исключено и участие микроорганизмов, тем более что за последнее время 
оно является установленным фактом в процессе образования некоторых 
минералов и минеральных ассоциаций (серы, гидроокислов марганца, 
болотных железных руд, бокситов, ярозита; по результатам океаноло
гических исследований — сульфидов железа и т. д.).

6. Фосфатизации подвергались главным образом скелетные части 
организмов. Что касается «мягких тканей» — студенистых телец, клеток 
бактерий, слизи водорослей, то здесь, возможно, имело место два про
цесса: а) образование фосфатного вещества в средах, соответствующих 
объемам разложившихся тканей (с сохранением их органической со
ставляющей) и б) непосредственное замещение их. На замещение «мяг
ких тканей» организмов указываёт А. И. Смирнов [23].

Таким образом, избыток поступающего в бассейн (или его зоны) фос
фора проявляется в двух процессах — развитии зон высокой биологиче
ской продуктивности и в фосфатизации составляющих ее организмов 
цосле их отмирания (гибели).

7. Общность органогенных остатков в фосфоритах можно рассматри
вать как соответствующие временные и территориальные биоценозы.

8. «Неузнаваемость» (неопределимость) биоморфного образования 
фосфатных компонентов обусловили следующие факторы: а) разруше
ние (разламывание, размыв, оползание и т. д.) осадка, в котором про
исходила фосфатизация, на разных стадиях его литификации; б) гидро
динамическая деятельность (окатывание, концентрация, рассеивание); 
в) диа- и катагенетические преобразования, раскристаллизация фосфат
ного вещества — от слабой микрополяризации до образования микрозер- 
нистых кристаллов апатита или их агрегатов и др.; г) реакционные 
взаимоотношения фосфата с цементирующим материалом; д) степень 
замещения фосфатом — от начальной до полной и т. д. Вышеперечислен
ные факторы проявлялись, вероятно, в различной степени — от очень 
слабой до значительной.

Одной из причин «неузнаваемости» происхождения фосфатных ком
понентов путем замещения фосфатом организмов, в частности некоторых 
водорослей, может быть недостаточность изучения фосфоритов, особенно 
древних, в обычных шлифах (как и для изучения водорослевых пород). 
Из-за случайности срезов в шлифах значительное количество фосфатных 
образований различных форм выглядит округлыми, овальными или 
удлиненно-овальными «зернами». Так, при изучении центральнокызыл
кумских фосфоритов были изготовлены искусственные шлифы из спе
циально отобранных под бинокуляром различных биоморфоз хорошей
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сохранности; подавляющая часть в шлифах выглядела «зернами» выше
указанных форм.

Таким образом, фосфориты — это запечатленная в осадках жизнь. 
Их еще в 1929 г. Я. В. Самойлов назвал биолитами.
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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
№  3, 1988

УДК 553.44(571.53)

ГЕОЛОГИЧЕСКИЕ СООТНОШЕНИЯ СТРАТИФОРМНОГО 
СВИНЦОВО-ЦИНКОВОГО ОРУДЕНЕНИЯ 

И НЕФТЕПРОДУЦИРУЮЩИХ ТОЛЩ 
(НА ПРИМЕРЕ ЮЖНОГО ВЕРХОЯНЬЯ)

ПАВЛОВ Д.  Я ., ГАЛЯМОВ А . Л.

На примере Южного Верхоянья охарактеризованы пространственно- 
временные соотношения стратиформного свинцово-цинкового оруденения и 
нефтепродуцирующих толщ. Доказывается, что происхождение рудообра
зующих растворов оруденения такого типа не может правильно интерпре
тироваться без учета их катагенной составляющей. Значимость последней 
обусловливает геологическую сопряженность процессов формирования 
стратиформных свинцово-цинковых и нефтяных месторождений.

В работах [11, 16—19, 26, 27], в частности, обосновывается металло- 
геническая значимость катагенных рудопродуцирующих систем, особен
но сказывающаяся в краевых частях нефтегазоносных бассейнов. Имен
но здесь преимущественно локализовано оруденение рассматриваемого 
типа [21] и сосредоточена длительная импульсная разгрузка генери
рованных на гипсометрически более глубоких уровнях разреза термаль
ных растворов, несущих растворенное органическое вещество и метал
лы. При соблюдении гидродинамических, геохимических и ряда других 
предпосылок те же растворы, по происхождению катагенные (термоде- 
гидратационные), а также седиментогенные, могли обусловить нефте- 
накопление, что объясняет геологическую сопряженность процессов 
формирования нефтяных и рудных месторождений в осадочных толщах 
нефтегазоносных бассейнов.

Ниже мы остановимся на пространственных и временных соотноше
ниях стратиформного свинцово-цинкового оруденения Южного Верхо
янья с нефтепродуцирующими толщами. Главное оруденение региона 
(месторождения Сардана, Уруй, Перевальное) и многочисленные ру- 
допроявления локализованы в доломитизированных карбонатных тол
щах венда Майско-Кыллахской структурно-формационной зоны, распо
ложенной в зоне сочленения Сибирской платформы и Верхояно-Колым- 
ской складчатой области (фиг. 1).

Первичные, т. е. не переотложенные и менее других перекристал- 
лизованные, руды имеют существенно сфалеритовый состав; по данным 
многих исследователей они сформированы в ходе осадочно-диагенетиче- 
ских процессов. Переотложение руд, сопровождавшееся возрастанием 
относительной роли галенита, происходило при температурах 200— 
380° С [24]. На подстилающих уровнях распространены многочислен
ные рудопроявления, из которых наиболее перспективные локализованы 
в толщах лахандинской серии верхнего рифея.

Как известно, главные нефтепродуцирующие толщи в разрезе оса
дочных бассейнов — глинистые [2]. В них, главным образом в резуль
тате гидрослюдизации монтмориллонита, генерируются упомянутые 
высоконапорные катагенные растворы. Глубинный интервал, в котором 
такая генерация происходит наиболее интенсивно, входит в пределы 
выделенной Н. Б. Вассоевичем главной зоны нефтеобразования; обыч
но, исходя из представлений Д. Берета [18], его ограничивают темпе
ратурами 85—120° С, что при среднем значении геотермического гради
ента (3°С/100 м) соответствует погружениям в 3—4 км. Длительность 
прохождения какой-либо толщей этого глубинного интервала даже в
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Фиг. 1. Положение Майско-Кыллах- 
ской структурно-формационной зоны 
(белое) среди основных тектониче
ских элементов юго-восточной окраи

ны Сибирской платформы
1 1 — Приверхоянский прогиб; 2 — 

Сетте-Дабанское поднятие; 3 — Юж-
2 но-Верхоянский синклинорий; 4 — 

Сибирская платформа, 5 — Охотско-
j  Чукотский вулканический пояс; 6 — 

площадь развития главного орудене-
, Ния; 7 — региональные разломы (а)
^ и зоны тектонических нарушений 

(б); I—I — положение модельных
5 схем (см. фиг. 3)

6

7

\

геологическом смысле велика и соответствует времени компенсирован
ного прогибания дна бассейна по меньшей мере на 1 км.

Среди рифейских отложений Южного Верхоянья первично-глини
стые занимают видное место (фиг. 2). В качестве главнейших нефте
продуцирующих толщ рассматриваются терригенные разделы керпыль- 
ской и лахандинской серий [12]. На разных уровнях рифейского раз
реза отмечаются повышенные количества битумоидов нефтяного про
исхождения (значительно реже — капельно-жидкой нефти), как синге- 
нетичных вмещающим отложениям, так и мигрировавших с больших 
глубин. Их поэтажное распространение (см. фиг. 2) закономерно: по 
мере прогибания бассейна очередные погружавшиеся глинистые ин
тервалы попадали в условия главной зоны нефтеобразования.

Постановка вопроса о выявлении геологических соотношений стра- 
тиформного свинцово-цинкового оруденения Южного Верхоянья с по
тенциально нефтепродуцирующими толщами опирается не только на 
наличие в его недрах таких толщ, но и на присутствие в рудах твердых 
нафтидов и углеводородных газов. Кроме того, минеральный состав руд 
(пирит, сфалерит, галенит, доломит, кальцит, кварц, глауконит и др.) 
практически идентичен минеральному составу новообразований в кол
лекторских толщах региона [12], что не может не свидетельствовать 
о родственности породивших их процессов.

Специфика геологического развития Южного Верхоянья в значи
тельной мере определялась соотношениями трех, слагающих его, тек
тонических единиц — Майско-Кыллахской зоны приразломной складча
тости, Сетте-Дабанского складчато-глыбового поднятия и Южно-Вер
хоянского синклинория. В рифее все они развивались однотипно, что 
выразилось в весьма медленном (не более 0,01 мм/год [8]) накоплении 
одних и тех же осадочных формаций как на платформе, так и на ее 
опущенном восточном крыле.

Дальнейшее развитие Южного Верхоянья рассматривается нами с 
помощью модельных схем, учитывающих вероятное положение в его 
разрезе интервала максимальной термодегидратации, соответствующего 
в первом приближении главной зоне нефтеобразования. Схемы отра
жают ситуацию к началу и концу венда, к концу раннего карбона и 
средней юры (фиг. 3). Положение интервала на всех схемах показано
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Фиг. 2. Обобщенный разрез рифейско-кембрийских отложений Майско-Кыллахской 
зоны и положение на нем проявлений стратиформной свинцово-цинковой минерализа
ции и нафтидов (составлено с использованием данных [3, 12] и А. В. Коробицына). 
1 — песчаники; 2  — известняки; 3  — аргиллиты, алевролиты; 4  — битуминозные слан
цы; 5  — мергели; 6 — глауконитовые известняки, местами лидиты; 7 — доломиты; 8 — 
несогласия; 9  — стратиформное свинцово-цинковое оруденение (а — точки минерализа
ции, б — рудопроявления, в — месторождения); 10 — проявления нафтидов (а — жид

кие, б — твердые)
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Фиг. 3. Модельные схемы термодегидратации отложений Южного Верхоянья 
а — в начале венда; б — в конце венда; в — в конце раннего карбона; г — в конце 
средней юры; 1 — отложения, подвергавшиеся термодегидратации (а — при отсутствии 
вулканической деятельности, б — при ее наличии); 2 — отложения с прошедшей при 
3°С/100 м термодегидратацией (за время от начала венда). Регионы: I — Сибирская 
платформа; II — Майско-Кыллахская зона; I I I— Сетте-Дабан; IV — Южно-Верхоян

ский синклинорий

косой штриховкой; фоновый геотермический градиент условно принят 
равным 3°С/100 м, при развитии вулканизма — 10° С/100 м.

На первой схеме (см. фиг. 3, а) видно, что при принятых допущени
ях к началу венда на западе территории в условиях развития термоде- 
гидратационных процессов залегали отложения среднего рифея, на 
востоке — верхнего. Промежуточное положение, в общем совпадающее 
с границами Майско-Каллахской зоны, занимали отложения лахандин- 
ской серии верхнего рифея, полная мощность которых попадала в эти 
условия к началу венда.

Во второй половине венда и раннем кембрии в Сетте-Дабане и Юж
но-Верхоянском синклинории проявилась вулканическая деятельность. 
В соответствии с локальностью обусловленного этим подъема геотерми
ческого градиента на схеме для конца венда (см. фиг. 3, б) отражены 
толщи, как подвергавшиеся вулканическому прогреву, так и не под
вергавшиеся. Повышение уровня тепловой энергии резко интенсифици
ровало процессы генерации растворов в толщах верхнего рифея. Глу
бокие их уровни местами оказывались прогретыми более чем до 400° С.

Для уточнения площадного расположения участков рифейских толщ 
региона, наиболее благоприятных для генерации в венде катагенных 
растворов, составлена схема (фиг. 4), на которой совмещены: а) сум-
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Фиг. 4. Схема сопоставления мощностей отложений среднего — верхнего рифея Южно
го Верхоянья и размещения в нем стратиформных свинцово-цинковых месторождений 
и рудопроявлений (вендский уровень). Составлено по данным Ю. В. Давыдова [24], 

ПГО «Якутскгеология» и «Аэрогеология».
1—2 — изопахиты (1 — максимальных суммарных мощностей отложений среднего — 
верхнего рифея, 2 — мощностей отложений уйской серии верхнего рифея); 3 — место
нахождение разрезов уйской серии и их мощность; 4—7 — площади уйских отложений 
мощностью, м (4 — 2000—2500, 5 — 2500—3000, 6 — 3000—3500, 7 — >3500); 8 — 

стратиформные свинцово-цинковые месторождения (а) и рудопроявления (б)

марные изопахиты максимальных мощностей отложений раннего и сред
него рифея (т. е. уйской, лахандинской, керпыльской и аимчанской се
рий) и б) изопахиты отложений лишь одной уйской серии верхнего 
рифея с попутным выделением тех площадей, где их суммарная мощ
ность превышает 2500, 3000 и 3500 м. Если добавить к этим цифрам 
мощность практически не содержащей терригенных отложений верхней 
части лахандинской серии верхнего рифея, подстилающей уйскую (са- 
ларская свита), то получится не менее 2800, 3300 и 3800 м. Иными сло
вами, при условно принятом нами геотермическом градиенте 3° С/100 м 
к моменту завершения формирования уйской серии терригенная часть 
лахандинских отложений оказывается в условиях развития термодегид-
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ратационных процессов. На этой площади имеется четко выраженный 
участок максимального прогибания, где мощность уйских отложений 
превышает 3500 м, т. е. где в условиях развития процессов катагенной 
генерации термальных растворов находились терригенные отложения 
не только лахандинской, но и нижней части уйской серии.

На схеме выделена площадь, где суммарная мощность уйских отло
жений составляет 2000—2500 м. Характерная ее черта, как и северо- 
западных участков всех более погруженных площадей,— вытянутость в 
северо-западном направлении, что подчеркивается наличием на том же 
простирании локального погружения на р. Белой (Хандо). В вендское 
время в пределах этой площади находилось вытянутое в северо-запад
ном направлении локальное поднятие, к которому приурочено место
рождение и многочисленные рудопроявления Сардана [24].

Из двух участков, где мощности уйских отложений превышают 
3000 м, лишь северный принадлежит к области максимального проги
бания не только в уйское время, но и* на протяжении всего среднего — 
позднего рифея (см. фиг. 4). Суммарные мощности соответствующих 
отложений превышают здесь 6500 м. Именно северный участок наибо
лее благоприятен для длительной и многократной генерации погружаю
щимися рифейскими толщами катагенных растворов и газов.

Главное оруденение и подавляющее большинство рудопроявлений 
отчетливо тяготеют к периферии области максимального прогибания. 
При этом наиболее высокие напорные градиенты вод, высвобождавших
ся из средне-верхнерифейских отложеАш, были направлены в сторону 
участка размещения главного оруденения. Как отмечалось ранее, на 
размещении оруденения сказалось и северо-западное простирание 
структур, развивавшихся начиная с позднего рифея [4, 5]. Упомянем 
в этой связи, что рудопроявления (см. фиг. 4, верхняя часть), относи
тельно удаленные от участков максимального прогибания, четко отли
чаются от прочих изотопным составом свинца галенита.

В раннем палеозое Майско-Кыллахская зона стабилизировалась, 
причленившись к прекратившей прогибание платформе. Теперь накоп
ление осадков со скоростями, временами (ранний ордовик) достигав
шими 0,15 мм/год, идет лишь восточнее — в Сетте-Дабане и Южно-Вер- 
хоянском синклинории. Так, в поперечном разрезе региона появляется 
первый флексурообразный перегиб, соответствующий разделу Майско- 
Кыллахской зоны и Сетте-Дабана (см. фиг. 3, в). Прогибание време
нами (особенно в среднем девоне — раннем карбоне) сопровождалось 
развитием вулканизма. Облик Сетте-Дабана и Южно-Верхоянского 
синклинория в это время приближался к рифтовому [10]. К концу 
раннего карбона здесь в условиях максимальной термодегидратации 
находились уже ордовикские отложения, а при добавлении вулканиче
ского прогрева и нижнедевонские. Начиная со среднего девона — вре
мени формирования в Сетте-Дабане ангидритовой толщи [6], в про
ницаемых толщах региона могли появляться седиментогенные рассолы 
с общей минерализацией до 200 г/кг [1].

Время заложения второго флексурообразного перегиба, соответству
ющего разделу Сетте-Дабана и Южно-Верхоянского синклинория,— ко
нец раннего карбона, когда произошла стабилизация Сетте-Дабана. 
С этого времени общее прогибание продолжалось лишь в Южно-Верхо
янском синклинории, где вплоть до середины мезозоя шло накопление 
мощных терригенных отложений верхоянского комплекса (см. фиг. 
3, г). Скорость накопления их в позднем триасе достигала 0,23 мм/год 
[8].

По геофизическим данным, суммарная мощность отложений в наи
более опущенных участках Южно-Верхоянского синклинория прибли
зительно составляет 18 км. По геологическим данным, суммарная мощ
ность одних лишь рифейско-палеозойских толщ уже в Сетте-Дабане 
достигает почти 30 км [29]. Анализируя причины столь существенных 
расхождений, В. И. Коростелев [8] подчеркивает, в частности, мигра
цию во времени и пространстве осей и зон максимального погружения
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и осаДконакопления. При этом на общем фоне длительного прогибания 
и унаследованного накопления осадков в прогибах Южного Верхоянья 
(по представлениям этого автора — геосинклинальных) миграция таких 
осей и зон к востоку прослеживается не только для прогиба в целом, 
но и для составляющих его частных структур. Таким образом, в на
чальные стадии развития каждой такой структуры зоны максимального 
погружения располагались у их западных границ, чтобы затем пере' 
меститься в центральные части; с началом инверсионных движений 
наступала очередная миграция максимального погружения прогибов к 
востоку.

А. Л. Ставцевым доказано, что в вендско-алданское, среднепалеозой
ское и особенно среднемезозойское время территория Южного Верхо
янья испытывала возрастающие с запада на восток тектонические на
пряжения, реализовавшиеся в однонаправленном и унаследованном 
становлении ее современного структурного плана [23].

Тектонические напряжения, как и возрастание теплового потока, ин
тенсифицировали процессы дегидратации отложений развивавшихся 
прогибов на всех их глубинных уровнях. При этом последовательный 
ступенчатый характер консолидации Южного Верхоянья, значительная 
мощность накопленных в его недрах отложений, их принадлежность 
нескольким седиментационным циклам с терригенными толщами в ос
нованиях могут рассматриваться как существенные факторы не только 
длительности, но и неоднократности генерации катагенных растворов — 
вплоть до завершения прогибания дна бассейна в средней юре. Кроме 
того, значительная мощность отложений — один из факторов, способ
ствовавших возникновению высокотемпературных флюидов, высвобож
даемых из глубоко залегающих отложений в эпохи тектонических акти
визаций.

Какова бы ни была природа высвобождавшихся из осадков раство
ров и газов (простое отжатие, термодегидратационные процессы, даль
нейшее дометаморфическое и метаморфическое «возрождение»), их на
порные градиенты и латеральное перемещение во все стадии развития 
региона были преимущественно 'направлены на запад, в сторону, ранее 
консолидированной и наименее погруженной Майско-Кыллахской зоны. 
Как известно, общее количество флюидов, в том числе и углеводород
ных, также мигрирующих из недр сопредельных прогибов в сторону 
краевых зон платформ, пропорционально продолжительности миграции 
й величинам региональных палеоуклонов [22]. В соответствии с этими 
показателями, по данным [14], из всех краевых депрессий Сибирской 
платформы наиболее благоприятные условия для такой миграции име
ли место на территориях Предбайкальского и Алдано-Майского проги
бов. Лишь для докембрийского времени их развития продолжительность 
миграции оценена в 460 и 400 млн. лет при региональных палеоуклонах 
29 и 24 м/км. Укажем для сравнения, что те же величины для Вилюй- 
ской гемисинеклизы оцениваются в 135 млн. лет (конец ранней пер
ми — начало раннего мела) и 18 м/км, что представляет генерационные 
возможности этой известной своей промышленной нефтегазоносностью 
мегаструктуры как заметно менее масштабные, чем упомянутых про
гибов.

Обращает внимание приуроченность главного оруденения не только 
к периферии областей максимального прогибания и максимальных ре
гиональных палеоуклонов (см. фиг. 4), но и к наиболее узкому сечению 
рудовмещающей Майско-Кыллахской зоны (см. фиг. 1). Именно здесь 
во все времена ее развития должны были наиболее контрастно сказы
ваться тектонические импульсы, связанные с разрядкой преимуществен
но горизонтальных напряжений земной коры [23], тем более что со 
стороны платформы здесь существовал «жесткий упор» в виде Хамнин- 
ского поднятия.

Проведенное рассмотрение позволяет непротиворечиво увязать меж
ду собой геологические условия формирования восходящих газоводных 
растворов и стратиформного свинцово-цинкового оруденения Южного
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Верхоянья. Существенная их черта — возрастание температуры (и со
ответственно роли газовой фазы в составе флюидов) по мере развития 
и его длительность. Укладывается в общую картину и противоречие 
между вендским возрастом «первичного» (осадочно-диагенетического) 
рудообразования и среднепалеозойским модельным возрастом рудного 
свинца. Изотопные данные наиболее удовлетворительно интерпрети
руются как результат смешения свинца, который отделялся в разное 
геологическое время (венд — юра) от погружающихся осадков. Свинец 
месторождений в отличие от региона в целом и рудопроявлений имеет 
узкий диапазон значений изотопных характеристик. Подобная гомоген
ность скорее всего связана с установленной минералогическими наблю
дениями многократностью процессов переотложения рудного вещества, 
приведшей к выравниванию изотопного состава. Модельный возраст 
свинца наиболее удаленных от погруженной части региона рудопроявле
ний (см. фиг. 4, верхняя часть) существенно моложе, чем прочих в венд
ских толщах региона (вплоть до значения в 10 млн. лет для галенита 
Сахаринского рудопроявления). Ввиду отсутствия здесь отложений 
верхнего рифея, в том числе лахандинских (вендские толщи залегают на 
среднерифейских), это было интерпретировано как результат малой 
роли в составе рудного свинца «древней» составляющей при соответ
ственно большей роли «молодой» [20]. Если это так, то само наличие 
последней можно рассматривать как косвенное подтверждение значи
мости в составе месторождений ранних (осадочно-диагенетических) руд, 
подвергавшихся неоднократному переотьложению, что и обусловило ре
зультирующий среднепалеозойский модельный возраст их свинца.

Многократность процессов рудообразования выявлена и при изуче
нии истории формирования структур месторождений во времени и про
странстве. Показано, что эволюция последних (как и рудообразования) 
определена тремя тектоническими этапами. С первым из них связано 
образование пологих складок, образующих упоминавшуюся выше кон- 
седиментационную положительную структуру северо-западного прости
рания. Со вторым и третьим — образование крутых меридиональных 
складок современного структурного плана, что сопровождалось интен
сивным трещинообразованием и перераспределением рудных компонен
тов [5].

Для полноты картины попробуем ориентировочно оценить масштабы 
потерь глубоко погруженными рифейскими толщами региона металлов 
и рассеянного органического вещества, возможно, участвовавшего в их 
переносе.

Как обнаруживают петрографические наблюдения, рифейские пес
чаники региона представлены «сливными» разностями, из которых вы
мыты темноцветные составляющие и в значительной мере полевые шпа
ты, а кварц неоднократно регенерирован. Тем самым в этих породах 
прошли постседиментационные преобразования, приведшие к сущест
венному выносу металлов. Интерпретация с помощью подсчетов на ЭВМ 
«Мир-2» более 500 полных химических анализов основных типов ри- 
фейских пород из безрудных разрезов показала, что обычно они резко 
обеднены металлами относительно кларковых количеств. Так, средние 
содержания суммы свинца, цинка и меди в глинистых породах рифея 
Майско-Кыллахской зоны часто оказываются ниже и без того низкого 
суммарного их кларка для карбонатных пород (0,33-10-2 мас.%); в кар
бонатных породах тех же разрезов они намного ниже указанного зна
чения, и, например, в доломитах верхов ципандинской свиты среднего 
рифея составляют 0,1—0,2 мас.%. Уровни сравнительной обогащенности 
теми же металлами (5-10-2—13,5• 10-2 мас.%) связаны с высокими (бо
лее 45 мас.% в пересчете на окись) содержаниями железа, особенно с 
пропластками сидеритовых руд. Подобные пропластки встречаются в 
рифейском разрезе наряду с сульфидными. Таким образом, разрез пред
ставляет собой чередование уровней, обогащенных и обедненных метал
лами. Было показано, что контрастность распределения металлов в 
складчатой части региона заметно выше, чем в платформенной; их пере-
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Фиг. 5. Схема распределения плотности масс остаточного (а) и исходного (б) орга
нического вещества в рифейских отложениях юго-восточной периферии Сибирской 

платформы. Выкопировка из схемы А. И. Ларичева [9]
1—6 — плотность масс органического вещества, млн т/км2 (1— 1—2, 2 — 2—5, 3 — 
5—15, 4 — 15—50, 5 — 50—100, 6 — >100); 7 — граница современного распростране

ния рифейских отложений (а— установленная, б — предполагаемая)

отложение с более глубоких уровней на менее связано с напряженностью 
геотектонической обстановки. Ее повышение (как и возрастание тепло
вого потока) приводило к большей дегидратированности пород и боль
шему выносу металлов — как из глин, так и из пород коллекторов при 
фильтрации в них высвобожденных вод [20]. Приведенный в работе 
[19] ориентировочный подсчет объемов катагенных растворов и мигри
ровавшего с ними цинка показывает, что одних этих объемов (без учета 
седиментогенных вод) достаточно для формирования крупного оруде
нения.

Оценить масштабы потерь рассеянного органического вещества по
тенциально нефтепродуцирующими рифейскими толщами региона мож
но на основе данных А. И. Ларичева [9], обобщающих в виде схем све
дения по исходным и остаточным его количествам в таких толщах 
(фиг. 5). По самой скромной оценке, не учитывающей максимальных 
зАачений плотности исходного органического вещества в Южно-Вер- 
хоянском синклинории, превышающих 100 млн. т/км2, высвобождение 
органического вещества из рифейских отложений составило 45—85 млн. 
т/км2. При отсутствии благоприятных геологических предпосылок Для 
локализации нефтяных и газовых месторождений вся эта огромная и 
весьма реакционноспособная масса должна была реализоваться в ка
ких-то иных качествах.

Влияние структурно-тектонических факторов сказывается и в рас
пределении битумоидов, в частности в значительных колебаниях их со
става и содержаний в литологически и стратиграфически однородных 
комплексах. Анализ распределения битумов в рифейском разрезе под
тверждает неоднократность перемещения в нем значительных масс рас
творов [20].

Таким образом, несомненно, что масштабы извлечения металлов и 
органического вещества из подвергавшихся катагенетическим преобра
зованиям одних лишь рифейских толщ вполне соизмеримы с масштаба
ми оруденения и необходимых для транспортировки металла агентов 
(предполагая, что хлоридный перенос стал возможен лишь со среднего 
девона — времени развития галогенеза в Сетте-Дабане).

В заключение обратим внимание на возможную нефтегазоносность 
региона, связанную с более молодыми, чем рифейские, продуцирующими 
толщами.

Рассмотрев приведенные выше геологические соотношения, видим, 
что Майско-Кыллахская зона на всем длительном пути палеозойско- 
мезозойского развития Южного Верхоянья дренировала поток флюидов,
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генерированных в недрах продолжавших погружение территорий Сетте- 
Дабана и Южно-Верхоянского синклинория. Толщи венда и кембрия,, 
обогащенные органическим веществом (особенно доманикоидной ини- 
канской свиты нижнего кембрия), погружались здесь на достаточные 
для реализации своих генерационных возможностей глубины. Дренируя 
поток катагенных флюидов, Майско-Кыллахская зона по сути являлась 
аконсервационной зоной нефтегазоносного бассейна [15, 17], возможно, 
формировавшегося к востоку от нее. В результате, особенно в участках 
перехода от Южно-Верхоянского синклинория к Сетте-Дабану и от Сет- 
те-Дабана к Майско-Кыллахской зоне, могли формироваться залежи 
углеводородов, в том числе «поднадвигового» типа.

Высокие скорости накопления осадков, сопряженные с повышенной 
плотностью теплового потока, позволяют отнести Южно-Верхоянский 
синклинорий (по классификации Б. А. Соколова [22]), особенно в ме
зозое, к категории высокоактивных очагов нефтегазообразования, для 
которых характерно преобладание нефтяных залежей над газовыми.

Судя по разработкам Н. В. Черского с соавт. [28], характеризующим 
значение тектоносейсмических факторов для образования и накопления 
углеводородов, оптимальным предпосылкам для формирования круп
ных зон нефтегазонакопления отвечают так называемые гетерогенные 
бассейны, сочетающие два структурных элемента — активный, приле
гающий к складчатым зонам, и пассивный (платформенный). При этом 
особенной длительности интенсивной генерации углеводородов и попол
нению ими зон нефтегазонакопления* способствует ранняя стабилиза
ция пассивных зон при длительном, вплоть до настоящего времени, раз
витии активных. Как было показано выше, именно такое сочетание 
определяет специфику геологического развития Южного Верхоянья в 
фанерозое (см. фиг. 3), чем этот регион близок к также недостаточно 
изученному Предверхоянью, которое Н. В. Черский сопоставляет с круп
нейшими зарубежными гетерогенными бассейнами (Ближнего и Сред
него Востока, Западной Канады, Ориноко).

Особая перспективность гетерогенных бассейнов обусловлена тем, 
что в них при сохранении направленности напорных градиентов от ак
тивных зон к пассивным и латерального перемещения флюидов в усло
вия их катагенной генерации по мере погружения в течение длительного 
времени вовлекались все новые и новые продуцирующие толщи. Кроме 
торо, в недрах даже сильно тектонически нарушенных прогибов обычно 
остаются относительно спокойные участки, в которых в течение огром
ного геологического времени сохраняются флюиды, находящиеся на той 
или иной стадии вытеснения и разгрузки [25]. К дальнейшему их вы
теснению может привести любое новое проявление сейсмотектонической 
активности, что в полной мере справедливо и для процессов современ
ной генерации катагенных металлоносных растворов и углеводородов в 
древних толщах, еще не завершивших катагенетических преобразова
ний. Так, по предположению В. А. Ломтева [13], именно таковы рифей- 
ские отложения опущенного восточного края Сибирской платформы 
(Майско-Алданская впадина), в которых процессы генерации углеводо
родов протекали не так давно или даже продолжаются в настоящее 
время.

* *

Приведенные данные позволяют утверждать, что формирование 
главной (вендской) рудовмещающей толщи Южного Верхоянья и гене
рация нефтепродуцирующими толщами лахандинской серии верхнего 
рифея катагенных металлоносных растворов совпадали во времени. Их 
разгрузка контролировалась тектонически ослабленными зонами и со
пряженными с ними конседиментационными поднятиями [7], располо
женными главным образом в пределах рудовмещающей зоны. Отмеча
ется отчетливое пространственное тяготение оруденения, особенно круп
ного, к таким поднятиям [5], расположенным на ближайшей периферии 
участков максимального прогибания региона, где длительно генериро
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вались наибольшие объемы катагенных растворов. Все это свидетель
ствует о том, что происхождение рудообразующих растворов страти- 
формного свинцово-цинкового оруденения вендских толщ Южного Вер- 
хоянья не может правильно интерпретироваться без учета катагенной 
составляющей таких растворов. В то же время признание определяю
щей ее роли позволяет не только подойти к формированию стратиформ- 
ных свинцово-цинковых и нефтяных залежей как к геологически сопря
женным процессам, обусловленным эволюцией осадочных бассейнов 
[19], но и рассматривать характерную для тех и других многоярусность, 
охватывающую значительные стратиграфические интервалы,' как след
ствие постепенно развивавшейся по мере прогибания бассейнов много
ярусное™ глинистых толщ.
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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
№  3, 1988

УДК 551.72(470.5)

РИФЕИСКИЕ УГЛЕРОДИСТЫЕ ОТЛОЖЕНИЯ БАШКИРСКОГО
МЕГАНТИКЛИНОРИЯ

МАСЛОВ А. В.

В статье рассматриваются распространение, условия образования и 
эволюция углеродистых терригенных и терригенно-карбонатных отложений 
в рифее Башкирского мегантиклинория. Выделены и охарактеризованы 
различные по генезису типы углеродистых отложений. Показано законо
мерное уменьшение их роли в стратотипическом разрезе рифея западного 
склона Южного Урала от бурзянской серии к каратауской.

Углеродистые толщи привлекают в последнее время все более при
стальное внимание исследователей. В значительной мере это вызвано 
парагенетической связью с ними многих месторождений ванадия, золо
та, меди, железа, урана, горючих ископаемых и др. [13, 14]. Однако не
смотря на то, что в последние годы изучение углеродсодержащих толщ 
велось весьма интенсивно для докембрийских углеродистых отложений, 
актуальной задачей все еще остается реконструкция и типизация об
становок их формирования и анализ металлогенической специализации 
толщ, обогащенных органическим веществом (ОВ) [13]. Благоприятным 
объектом для этого являются терригенно-карбонатные комплексы стра
тотипического разреза рифея Башкирского мегантиклинория на Южном 
Урале, где углеродистые толщи развиты на ряде стратиграфических 
уровней. Основной задачей наших исследований являлась реконструк
ция условий их образования ц типизация углеродсодержащих толщ с 
тем, чтобы в дальнейшем с учетом данных по геохимии и металлогени
ческой специализации этих отложений перейти к прогнозированию воз
можной рудоносности их на литолого-формационной основе.

В разрезе «древних толщ» Башкирского мегантиклинория углеро- 
* дистые комплексы характерны в основном для нижних горизонтов бур

зянской серии, объединяющей айскую, саткинскую и бакальскую свиты 
и их аналоги в центральной части рассматриваемой территории — боль- 
шеинзерскую, суранскую и юшинскую свиты [15] (фиг. 1). Здесь выде
ляются кисеганский, саткинский (суранский) и бакальский (юшинский) 
уровни развития углеродистых осадков. Начало формирования отложе
ния бурзянской серии в северных районах мегантиклинория было свя
зано с заложением структур типа рифтов или грабенов, сочленявшихся, 
вероятно, с авлакогенами восточной окраины Русской платформы [2]. 
Активный тектонический режим начала айского времени, блоковые 
подвижки фундамента и связанный с ними контрастный рельеф способ
ствовали появлению пестрых фациальных обстановок и накоплению 
грубообломочных плохо отсортированных песчано-гравийно-галечных, 
гравийно-песчаных и песчано-алеврито-глинистых делювиально-пролю
виальных и аллювиально-дельтовых отложений навышской, липовской 
и чудинской подсвит айской свиты. Присутствующие среди отложений 
навышской подсвиты трахибазальтовые вулканиты формировались в 
наземных и мелководных условиях и отмечают, по данным В. П. Пар- 
начева, момент заложения рифтовых структур [9, 10]. Терригенные по
роды в разрезах навышской подсвиты представлены конгломератами, 
гравелитами, разнозернистыми песчаниками и пестроцветными аргилли
тами. Накопление их происходило, вероятно, в момент начала транс
грессии в обстановках типа скальной литорали, когда зарождавшийся 
бассейн вдавался языками в гористую сушу, осложненную тектониче
скими уступами или ложбинами, и на коротких расстояниях могли со

ки
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№

Фиг. 1. Уровни распространения и типы углеродистых отложений в разре
зах нижнего рифея Башкирского мегантиклинория (А — северные, Б —

центральные районы)
1 — конгломераты; 2 — песчаники средне- и крупнозернистые; 3 — песча
ники мелкозернистые; 4 — алевролиты; 5 — глинистые сланцы; 6 — угли
сто-глинистые сланцы; 7 — известняки; 8 — доломиты; 9 — строматолито- 
вые известняки и доломиты; 10 — углисто-глинистые доломиты; 11 — до
ломиты с алеврито-глинистой примесью; 12— 15 — типы углеродистых 
комплексов (12 — морского генезиса — I тип, 13 — мелководно-морского 
генезиса, связанные с терригенными образованиями — тип Па, 14 — мелко- 
водно-морского генезиса, связанные с карбонатными образованиями — тип 
Пб, 15 — углисто-глинистые доломиты в ассоциации с углеродистыми 
сланцами — тип III); 16 — основные эффузивные и субвулканические по
роды. Цифрами на колонках показаны подсвиты: 1 — кисенганская; 2 — 
сунгурская; 3 — половинкинская; 4 — нижнесаткинская; 5 — Макаровская; 
б — миньякская; 7 — бердагуловская; 8 — сердаукская; 9 — лапыштин- 

ская; 11 — вязовская; 12 — багарыштинская; 13 — сухинская

существовать зоны развития галечников, участки вулканических излия
ний, пролювиальные конусы выноса и небольшие дельты. Последнее хо
рошо видно на примере разрезов навышской подсвиты у с. Аршинка 
юго-западнее горы Тра-Таш и на западных отрогах горы Большой 
Миасс, где эффузивные образования чередуются с плохо отсортирован
ными валунно-галечниковыми отложениями, а песчано-гравийные осад
ки несут черты формирования в аллювиально-пойменных и, вероятно, 
дельтовых обстановках (закономерное уменьшение мощности косых се
рий и гранулометрического состава пород в индивидуальных косослои-
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*стых пачках снизу вверх, однонаправленная косая слоистость с ритми
ческой сортировкой материала, трещины усыхания в тонкозернистых 
осадках пойменных фаций и т. д.).

Вышележащие преимущественно песчаные отложения липовской под
свиты айской свиты формировались в аллювиально-дельтовых обста
новках. В песчаниках здесь можно видеть различные типы средне- и 
мелкомасштабной косой прямолинейной и выполаживающейся одно
направленной слоистости с неявно проявленной ритмической сортиров
кой материала в слойках; присутствуют прослои мелкогалечных конг
ломератов и гравелитов, залегающие в основании косослоистых пачек и 
незначительно срезающие подстилающие отложения; наблюдаются зна
ки ряби течения и другие текстуры. По данным М. И. Гараня [6], в ниж
ней части айской свиты можно видеть внутриформационные размывы, 
указывающие на локальные перестройки структурного плана, и выпа
дение отдельных грубообломочных пачек из разреза.

Перекрывающие липовские песчаники отложения чудинской под- 
свиты представлены пачками чередования песчаников, алевролитов и 
глинистых сланцев, часто с линзами и карманами гравийного материа
ла, а также довольно мощными (до 50—70 м), сильно вытянутыми лин
зами плохо отсортированных конгломератов и конгломератобрекчий со 
сланцевым матриксом, являющимися, по-видимому, делювиально-про
лювиальными образованиями, подвергшимися частичной переработке в 
морской обстановке.

Разрез айской свиты завершают породы кисеганской и сунгурской 
подсвит, состоящие из мощной (до 700—900 м) монотонной толщи чер
ных и темно-серых углисто-глинистых сланцев и филлитов с редкими 
прослоями горизонтально-слоистых алевролитов и представляющие 
первый уровень углеродистых отложений в разрезе рифея Башкирского 
мегантиклинория. Для сланцев характерны тонкая и средняя плитча- 
тость и ровные поверхности напластования. Слоистость, как правило, 
распознается с трудом, но иногда наблюдается тонкая горизонтальная 
или полосчатая прерывистая слоистость, подчеркнутая чередованием 
различных по толщине слойков черного и серого цвета. Толщина тем
ных слойков составляет в среднем 3—6 мм, более светлых— 1—2 мм. 
Границы их резкие и отчетливые. Темные (черные) слойки гомогенны 
по окраске, более светлые в большинстве случаев имеют тонкое гори
зонтально-полосчатое строение. Характерно присутствие в сланцах мел- 

* ких кубиков пирита.
Исходя из сказанного выше, можно считать, что айское время харак

теризовалось заложением контрастных тектонических структур и край
не неравномерным прогибанием отдельных участков дна. Контрастный 
рельеф и активные тектонические процессы способствовали повышенно
му смыву грубозернистой кластики и накоплению ее в прибрежной по
лосе бассейна. Осадконакопление носило компенсированный или пере- 
компенсированный характер, и, вероятно, вследствие этого вторая поло
вина айского времени ознаменовалась быстрым переуглублением отдель
ных участков бассейна и появлением благоприятных условий для фор
мирования мощных толщ тонкозернистых терригенных илов, обогащен
ных ОВ, накопление которых происходило в относительно глубоковод
ных и спокойных обстановках.

В саткинское время в результате дальнейшего расширения транс
грессии акватория бассейна заметно увеличилась, и накопление терри
генных глубоководных илов сменилось разнообразными процессами фор
мирования хемогенных и фитогенных карбонатов. К средней и верхней 
частям саткинской свиты приурочены половинкинский и карагайский 
подуровни развития углеродистых отложений. В первом из них основ
ная роль принадлежит черным и темно-серым серицито-кварцево-гли
нистым и углисто-глинистым филлитовидным сланцам с подчиненными 
редкими прослоями серых алевролитов и мергелистых доломитов. 
В сланцах наблюдается тонкое чередование темных углисто-глинистых 
и более светлых слойков, обогащенных кварцевым алевритовым мате
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риалом. Границы слойков отчетливые и резкие. По-видимому, к середи
не саткинского времени трансгрессия в северной части Башкирского 
мегантиклинория достигла максимума и углеродистые тонкозернистые 
терригенные отложения формировались в центральной части мелковод
ного эпиконтинентального бассейна при незначительном привносе 
алевритовой и псаммитовой кластики, имевшем к тому же пульсацион- 
ный характер. Подобная тонкая слоистость характерна для многих чер
носланцевых толщ позднего докембрия [7] и обусловлена, по-видимомуг 
специфическим типом бассейнов, в которых накапливались тонкозер
нистые терригенные осадки, обогащенные ОВ. Показательна и приуро
ченность ОВ к осадкам центральной части бассейна, отмеченная в ка
честве глобальной закономерности Н. М. Страховым [16].

Вторая половина саткинского времени ознаменовалась некоторым 
обмелением бассейна и накоплением хемогенных карбонатных осадков, 
в различной мере обогащенных терригенной примесью. Приуроченный к 
верхнесаткинской подсвите карагайский подуровень углеродистых отло
жений представлен темно-серыми, почти черными углисто-глинистыми 
доломитами и плоскообломочными карбонатными брекчиями с прослоя
ми углисто-глинистых и углисто-карбонатно-глинистых сланцев. Мощ
ность последних варьирует от 7—10 см до 2,5 м и несколько более. Со
держание Сорг в черноцветных сланцах варьирует от 0,34 до 1,36%. 
Слоистость для сланцев в целом не характерна, наблюдается только 
тонкая плитчатость. Присутствуют также окисленные кристаллы пири
та. Углеродистое вещество в сланцах, цр данным Л. В. Анфимова [3], 
представлено тонкодисперсным графитом, рассеянным в целом по поро
де или группирующимся в тонкие прожилки. Для пластов и пачек доло
митов характерно чередование полос темно-серого и черного цвета тол
щиной от 0,5 до 4 см. Черные полосы имеют гомогенный облик, в более 
светлых наблюдается тонкая параллельная слоистость. В породах мож
но видеть многочисленные согласные с напластованием прослои и лин
зы светлого крупнозернистого доломита размером от 1—2 до 12—15 см. 
В ряде случаев к ним приурочены выделения окисленного пирита.

Бакальский уровень характеризуется присутствием в нижней части 
мощной монотонной толщи горизонтально-слоистых углисто-серицито
глинистых сланцев Макаровской подсвиты, а в верхней — чередованием 
пачек темноцветных углеродистых сланцев и хемогенных карбонатов 
(известняков, доломитов, доломитистых известняков). Содержание СорР 
в Макаровских сланцах составляет 0,4—0,5%, а в сланцах верхнебакаль- 
ской подсвиты варьирует от 0,26 до 0,5%. Литолого-фациальное изуче
ние отложений бакальской свиты [2, 8] показало, что формирование 
терригенных и карбонатных осадков конца раннего рифея в северной 
части Башкирского мегантиклинория происходило в условиях морского 
прибрежного мелководья, удаленных зон и лагунного побережья. По-ви
димому, частая смена в конце бакальского времени карбонатных и тер 
ригенных режимов седиментации, а также повышенный привнос терри
генной кластики в моменты накопления карбонатных осадков свидетель
ствуют об относительно неустойчивом тектоническом режиме и начав
шейся постепенной регрессии бассейна.

В центральных и южных районах мегантиклинория углеродисты? 
толщи накапливались в раннем рифее преимущественно в мелководно 
морских условиях. Они характерны для бердагуловского и сердаукско- 
го подуровней (суранская свита) и юшинского уровня, отвечающего 
отложениям одноименной свиты. Темноцветные углисто-глинистые, часто 
с алевритовой примесью, сланцы ассоциируют в разрезах этой зоны с 
мелкозернистыми песчаниками и алевролитами, несущими признаки 
формирования в мелководных обстановках (мелкая косая слоистость, 
пологоволнистое переслаивание различных литологических типов пород 
и т. д.), доломитами и известняками, образуя сложные пачки переслаи
вания или слагая однородные пачки мощностью в первые десятки мет
ров. Формирование всего комплекса отложений раннего рифея на рас
сматриваемой территории происходило в относительно спокойной тек-
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Фиг. 2. Уровни распр остр ане
ния и типы углеродисты х о т 
лож ен ий  в р а зр езе  средн его  
риф ея Баш кирского меганти- 

клинория
1 —  кислые эф ф узивы ; 2 —  
углеродисты е отлож ен ия, п р ед 
пол ож и тельно связанны е с в у л 
канитами. О стальны е условны е  
обозн ачени я  см. на фиг. 1. 
Ц иф рам и на колонке п о к а за 
ны подсвиты  (т о л щ и ): 1 —  ам- 
барская; 2 —  серегинская; 3 —  
туканская; 4 —  катаскинская; 
5 —  м алоинзерская; 6 —  у ш а 
ковская; 7 —  куткурская; 8 —  

реветская; 9 —  тю льменская

тонической обстановке. В начале (большеинзерское время) это были, 
по-видимому, глубоководные зоны бассейна, где основная часть пласти
ки приносилась периодически проявлявшимися гравитационными пото
ками. Позднее произошло обмеление бассейна, и в суранско-юшинское 
время преобладало накопление мелководно-морских отложений. Един
ственным исключением здесь являются углисто-глинистые сланцы сер- 
даукской подсвиты суранской свиты, формирование которых связано, 
вероятно, с более удаленными и открытыми зонами.

Таким образом, в раннем рифее северная и центральная зоны Баш
кирского мегантиклинория развивались по-разному. На севере отчетли
во распознаются трансгрессивная (относительно короткая, но активная) 
стадия, стадия максимального расширения площади морской акватории 
(инундационная) и последовавший за ней период постепенного сокра
щения бассейна. В центральных и южных районах структуры почти на 
всем протяжении раннего рифея преобладали мелководно-морские об
становки. По-видимому, это обусловлено тем, что северные зоны осадко- 
накопления были более тесно связаны с авлакогенами восточной окраи
ны Русской платформы и все геологические события здесь проявлялись 
активнее и контрастнее. При этом именно северные районы в условиях 
контрастной батиметрии бассейна являлись более вероятными участка
ми появления локальных зон устойчивого накопления тонкозернистых 
осадков, обогащенных ОВ, тогда как южнее формирование углеродистых 
отложений в мелководно-морских обстановках сопровождалось разубо- 
живающим влиянием кластического и хемогенного карбонатного мате
риала.

Накоплению углеродсодержащих толщ в среднем рифее также пред
шествовал период активного основного и кислотного вулканизма (ма-
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шакский вулканогенно-осадочный комплекс) и формирования мощных 
конгломератопесчаных толщ (фиг. 2). Однако в отличие от раннерифей- 
ского этапа углеродистые отложения в разрезах машакской свиты поч
ти неизвестны (за исключением ее третьей, быковской толщи [12], где 
мощность пачек углисто-алеврито-глинистых сланцев достигает 100 м). 
Первый в среднем рифее уровень углеродистых осадков появлялся 
только после накопления мощного (в ряде случаев до 700—800 м) комп
лекса экстракварцевых песчаников зигальгинской свиты, формирование 
которых было связано с вовлечением в процессы осадконакопления зре
лых продуктов химического выветривания и происходило в условиях 
стабилизации тектонических и палеогеографических обстановок в об
ширном бассейне шельфового типа. Текстурные особенности зигальгин- 
ских песчаников позволяют предполагать, что в рассматриваемый пе
риод в бассейне преобладало накопление песчаных осадков зон течений 
и волнений, баровокосовых отложений и других мелководно-морских 
образований. На этом фоне спорадически создавались условия для по
явления маломощных пачек углистых глинисто-алевритовых осадков, 
связанных с периодически пересыхавшими участками мелководья.

В послезигальгинском разрезе среднего рифея Башкирского меган- 
тиклинория выделяются два отчетливых уровня развития углеродистых 
отложений. Первый уровень соответствует серегинской и туканской под
свитам .зигазино-комаровской свиты и представлен темно-серыми и чер
ными кварцево-серицито-глинистыми и углисто-серицито-глинистыми 
филлитовидными сланцами, чередующимися с алевролитами и мелко
зернистыми кварцитовидными песчаниками. В песчаниках и алевроли
тах можно видеть тонкую горизонтальную или пологую волнистую 
слоистость. Иногда на нижних поверхностях напластования песчано
алевритовых пород присутствуют слепки с трещин усыхания. В разрезах 
серегинской подсвиты в районе г. Бакал, на восточном склоне хр. Базал 
и в ряде других мест присутствуют своеобразные пачки «червячковых 
ритмитов», представляющие собой углисто-глинистые сланцы с прослоя
ми или линзами серых алевролитов толщиной до 2—5 см и сильно на
рушенной внутренней структурой. Наряду с горизонтальными прослой
ками алевролитов наблюдаются многочисленные изогнутые, ветвящиеся 
или с раздувами, часто пересекающиеся прожилки, отходящие от гори
зонтальных прослоев вверх и вниз. В то же время более мощные (до 
3—5 см) прослои характеризуются тем, что изогнутые прожилки алевро
литов отходят от них только вниз, представляя в перпендикулярном се
чении подобие трещин усыхания. Учитывая, что в соседних с «червячко- 
выми ритмитами» пачках переслаивания на поверхностях напластования 
песчаников и алевролитов также присутствуют трещины усыхания, 
можно предполагать образование «ритмитов» из тонкослоистых пакетов 
чередующихся углисто-глинистых и алевритовых прослоев вследствие 
первоначального нарушения их трещинами усыхания и последующего 
наложения процессов песчаного диапиризма так, как это описано 
В. Н. Холодовым [17]. В целом накопление осадков серегинской подсви
ты происходило в мелководно-морском бассейне с участками периоди
ческого осушения. Содержание Сорг в нижней части этого уровня дости
гает по единичным пробам 1,58%. На втором подуровне развития угле
родистых отложений в зигазино-комаровской свите (так же как и на 
первом) углисто-глинистые сланцы чередуются с алевролитами, мелко
зернистыми песчаниками и редкими прослоями доломитов. Формирова
ние всего комплекса отложений туканской подсвиты происходило, по-ви
димому, в условиях мелководного морского бассейна.

Второй уровень углеродистых отложений — катаскинская и малоин- 
зерская подсвиты авзянской свиты. Темноцветные, обогащенные ОВ 
глинистые сланцы образуют здесь прослои среди карбонатных пород 
или наблюдаются в составе терригенных пачек переслаивания. Роль 
их в целом невелика. Литологические и текстурные особенности пород 
указывают на накопление осадков в мелководных морских обстановках.
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'Фиг. 3. П ол ож ен и е угл ер оди с
ты х отлож ен ий  в р азр езе  вер х
него риф ея (зильм ердакская  
свита) Баш кирского м еганти- 
«линория. Условны е о б о зн а ч е
ния см. на фиг. 1 и 2. Ц иф рам и  
на колонке показаны  подсви 
ты: 1 —  нугуш ская; 2 —  лем е- 

.зинская; 3 —  бедеры ш инская

Углеродистые отложения в верхнерифейском терригенно-карбонат- 
ном комплексе по сравнению с описанными выше подразделениями ри
фея менее распространены (фиг. 3). Они характерны только для южных 
разрезов зильмердакскои свиты, где связаны с прибрежно-морскими от
ложениями начальных'этапов трансгрессии. Так, в разрезах по рекам 
Куже и Большой Нугуш выше д. Галиакберово в средней части бедеры- 
шинской подсвиты зильмердакской свиты наблюдаются пласты черных 
глинистых доломитов массивного бблика или с текстурами мелких про
моин и косоволнистой слоистостью, чередующиеся с пачками переслаи
вающихся мелкозернистых темно-серых песчаников, алевролитов и тем
ных, почти черных алевритистых сланцев. Мощность прослоев послед
них достигает 10 см, а иногда 50 см. На нижних поверхностях напласто- 
вайия песчано-алевритовых прослоев часто видны небольшие по разме
ру слепки с трещин усыхания, а в самих прослоях угловатые пластинки 
сланцев, что предполагает накопление осадков на участках чередова
ния субаквальных и субаэральны-х режимов седиментации.

Рассматривая эволюцию обстановок накопления углеродсодержащих 
толщ в рифее Башкирского мегантиклинория, можно отметить следую
щее. В раннем рифее углеродистые отложения были приурочены к фазе 
быстрой трансгрессии, накапливались в эпоху максимального развития 
трансгрессии и стабилизации, а также во время постепенного сокраще
ния площади мелководного морского бассейна. Нижнерифейские угле
родистые терригенные отложения тяготеют в основном к средней части 
седиментационного цикла. В среднем рифее формирование «черных 
сланцев» следует, так же как и в раннем рифее, за эпохой трансгрессии. 
Однако если в раннем рифее это было непосредственно связано с фазой 
активного развития бассейна, то углеродистые отложения зигазино-ко- 
маровского и авзянского уровней накапливались после этапа длитель
ной стабилизации палеогеографических и палеотектонических обстано
вок. Роль собственно черносланцевых комплексов в среднем рифее за
метно сокращается. Как правило, здесь мы видим разнообразные пачки 
переслаивания мелководно-морского генезиса, в которых черные угли
стые сланцы не являются преобладающим литологическим типом. Для 
позднего рифея темноцветные терригенные толщи, обогащенные ОВ, 
практически нехарактерны. Вместо них мы видим пестроцветные кар
бонатные и терригенные отложения континентального, мелководно-мор
ского и морского генезиса. Весьма примечательно массовое развитие на
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этом уровне глауконита — индикатора нормально-морских обстановок: 
осадконакопления.

Имеющиеся данные позволяют выделить в разрезе рифея Башкир
ского мегантиклинория три типа углеродистых комплексов. Первый 
представлен мощными (до нескольких сотен метров) толщами морских 
углисто-глинистых бескарбонатных сланцев, сменяющимися по верти
кали мелководно-морскими карбонатными и терригенными отложения
ми. Они характерны для конца айского, середины саткинского и начала 
бакальского времени. Ко второму типу следует, по-видимому, отнести 
пачки темноцветных углисто-глинистых сланцев (от первых метров до 
десятых) в ассоциации с карбонатными (хемогенными, фитогенными и 
обломочными) и терригенными породами мелководно-морского генези
са, наблюдающиеся на верхнебакальском подуровне, суранском, юшин- 
ском, зигазино-комаровском и авзянском уровнях. Третий комплекс 
включает углисто-глинисто-карбонатные мелководные отложения верх
ней части саткинской свиты и, вероятно, ряд пачек в составе катаскин- 
ской подсвиты авзянской свиты.

Углеродистые комплексы широко распространены во многих разре
зах верхнего докембрия [13]. Так, если обратиться к сибирским разре
зам рифея, то, по данным Т. К. Баженовой с соавт. [4], в них выделяют
ся более 15 стратиграфических уровней, в той или иной степени обога
щенных ОВ. Эпохи формирования углеродистых отложений были при
урочены в основном к трансгрессивным (реже регрессивным) стадиям 
крупных седиментационных циклов, тогда как на этапах максимальных 
трансгрессий такие отложения в Сибири практически неизвестны. Фа
циальные обстановки накопления углеродистых отложений по перифе
рии Сибирской платформы варьировали от лагунных и прибрежно-мор
ских до нормально-морских. Следует обратить внимание и на еще одну 
эмпирическую закономерность, подмеченную Т. К. Баженовой и др. 
[4],— образование большинства углеродистых толщ следовало здесь за 
накоплением пестро- и красноцветных комплексов вне зависимости от 
стадии седиментационного цикла. Для рифейских отложений Башкир
ского мегантиклинория характерна в отличие от сибирских разрезов 
приуроченность черносланцевых толщ к эпохам трансгрессии и преиму
щественно к стадиям максимального развития мелководных эпиконти- 
нентальных морских бассейнов.

К рифейским углеродистым отложениям ряда районов складчатого 
обрамления Сибирской платформы приурочены серноколчеданные, сер- 
ноколчеданно-полиметаллические, полиметаллические, марганцевые, же
лезные и другие руды [7, И ]. И хотя до недавного времени еще не уда
валось установить четких корреляционных связей между содержанием 
Сорг и повышенными концентрациями микроэлементов в углисто-гли
нистых сланцах [1], сам факт нахождения рудных концентраций в чер
ных сланцах весьма примечателен, поскольку именно углеродсодержа
щие комплексы рассматриваются многими авторами как вероятный' 
источник рудных компонентов [13]. Необходимо, однако, особо под
черкнуть, что даже в пределах благоприятных углеродистых комплексов 
оруденение контролируется структурными и другими факторами [5], 
что особенно важно при определении направления поисковых работ.

В заключение отметим, что в число первоочередных задач изучения 
углеродсодержащих отложений Башкирского мегантиклинория, с нашей 
точки зрения, входят: дальнейшее изучение и уточнение условий обра
зования выделенных выше комплексов отложений; их формационная 
типизация на генетической основе; детальная расшифровка взаимосвя
зей комплексов с типами седиментационных бассейнов рифея и стадия
ми их развития. Необходимо также провести тщательное целенаправлен
ное изучение геохимии углисто-глинистых и углисто-карбонатных отло
жений; выявить уровни повышенной региональной концентрации микро
элементов и выяснить характер их связей с содержанием в породах 
Сорг; выполнить анализ металлогенической специализации комплексов 
в целом и конкретных стратиграфических уровней. Синтез всего этоп>
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материала позволит выделить наиболее перспективные уровни и участки 
для детального изучения и опоискования и «состыковать», таким обра
зом, насущные проблемы практики с задачами региональных тематиче
ских 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
№  Зг 1988

УДК 550.461 : 552.578.18

РОЛЬ ГИДРОГЕОХИМИЧЕСКИХ АНОМАЛИЙ В ПРОЦЕССАХ 
КАТАГЕНЕЗА ПРИ ФОРМИРОВАНИИ НЕФТЕГАЗОВЫХ 

И ГАЗОКОНДЕНСАТНЫХ МЕСТОРОЖДЕНИИ
ДИСЛЕР В. Н.

В статье п ок азан о, что катагенетические процессы  при ф орм ировании  
ж и дк и х  и газообр азн ы х углеводородны х скоплений определяю тся различ 
ным характером  гидрогеохим ических аном алий. С пом ощ ью  м етодов  х и 
мической терм одинам ики определены  пределы  пр еобр азован ия  глинистых  
минералов за  счет деятельн ости  конденсационны х вод. У становлено, что  
масш табы  каолинизации глинистого цем ента п од  влиянием кон ден сац и он 
ных вод  при наи более благоприятны х условиях не превы ш аю т первы х  
единиц процентов от общ его  количества цем ента пор од , содер ж ащ и х г а 
зовы е или неф тегазовы е м есторож дени я.

Нормальная гидрохимическая зональность создается на протяже
нии всей истории формирования осадочного бассейна. Гидрохимические 
аномалии локализованы в пространстве; их образование охватывает 
относительно ограниченный временной диапазон. Аномальные гидро
химические поля возникают при действии активных тектонических про
цессов: воздыманиях и погружениях, развитии и обновлении разрыв
ных нарушений, магматических и флюидных внедрениях и т. д.

Воды нормальных гидрохимических зон определяют преобразование 
пород в плане регионально возникающей аутигенной минерализации, 
соответствующей в то же время по термобарическим и литификацион- 
ным признакам различным стадиям литогенеза. Участкам гидрохими
ческих аномалий отвечает специфическая аутигенная минерализация, 
равно как и возникновение минералогических аномалий предполагает 
существование особых гидрогеохимических условий в истории развития 
осадочного бассейна.

Определенной спецификой аутигенных минеральных ассоциаций об
ладают осадочные толщи, вмещающие нефтяные, газовые и газокон
денсатные месторождения. Минеральные ассоциации внутри их конту
ров выступают в общей минералогической зональности в виде анома
лий. Исследования последних, однако, показали принципиальные раз
личия в развитии катагенетических процессов. Во многих публикациях 
отмечается «торможение» процессов катагенеза внутри контуров угле
водородных скоплений [17, 20, 27], в других — напротив, заметные ка
тагенетические изменения [13]. Высказываются также мнения о непол
ном затухании процессов катагенеза [10]. Во всех случаях в основу 
положен материал детальных минералогических и геохимических ис
следований, сопоставление разрезов внутри контуров и за контурами 
нефтегазовых скоплений.

Замедление процессов катагенеза с поступлением в пласт нефтей и 
(или) углеводородных газов связано с тем, что и те и другие являются 
неполярными, «инертными» в отношении вмещающих пород соедине
ниями. Именно в таком плане эта проблема рассмотрена в работе [27] 
на примере XVII продуктивного пласта окобыкайской свиты миоцена 
терригенных толщ Северного Сахалина, изученного по месторождени
ям Колендо, Эхаби, Сабо и др. XVII пласт сложен кварц-полевошпато- 
выми граувакками с полиминеральным (хлорит-каолинит-гидрослюда- 
монтмориллонит) глинистым цементом. Замедление вторичных процес
сов оценено по характеру изменения полевых шпатов и биотита, по сте
пени раскристаллизации глинистого вещества цемента и сохранности 
неустойчивых при внутрислойном растворении акцессорных минералов.
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127]. Тем не менее в ряде случаев внутри контуров отдельных газовых 
месторождений отмечена более высокая степень кристаллизации као
линита в виде крупных чешуек и агрегатов. А развитие процессов ката
генеза за контуром месторождения продолжается под влиянием пласто
вых вод нормальной гидрохимической зональности.

Случай активного равития процессов наложенного катагенеза при 
формировании нефтегазовых месторождений на примере песчано-гли
нистых и алевритовых толщ Западной Сибири рассмотрен в работе 
[13]. Здесь установлено, что песчаные породы меняются от литокластов 
в юрских отложениях к средним аркозам в нижнемеловых и кислых ар- 
козам в верхнемеловых отложениях. Состав глинистых минералов ме
няется от гидрослюд (юрские отложения) к хлоритам (нижнемеловые 
отложения) и монтмориллонитам (верхнемеловые отложения) при 
сильно колеблющемся содержании каолинита. Содержание биотита 
имеет резкий максимум в нижнемеловых отложениях. Регионально вы
раженными катагенетическими изменениями глинистого вещества яв
ляются процессы гидрослюдизации монтмориллонита через фазу сме- 
шанослойных монтмориллонит-гидрослюдистых образований. В то же 
время фиксируются аномально выраженные ареалы развития процес
сов каолинизации песчаных пород. При этом делается вывод о том, что 
степень каолинизации сильнее в тех районах, где с терригенными отло
жениями мезозоя связана основная нефтегазоносность, и гораздо сла
бее там, где наблюдаются лишь единичные залежи. Подобные явления 
описаны различными авторами в нефтегазоносных толщах по многим 
районам СССР [6, 12, 22, 23, 26]. В последние годы при морском буре
нии в акваториях Охотского моря установлены значительные Масшта
бы процессов каолинизации внутри контуров ряда нефтегазовых и 
газоконденсатных месторождений. Б. А. Лебедевым с соавторами по 
рассматриваемой проблеме делается следующий вывод: «Если правиль
но наше представление о том, что эпигенетический каолинит образует
ся при наложенных процессах, то нужно считать каолинизацию обяза
тельным этапом формирования^ нефтяных и газовых скоплений» [13, 
с. 70]. Эту точку зрения можно рассматривать как крайне противопо
ложную концепции «торможения» катагенетических процессов при фор
мировании нефтегазовых месторождений.

Как отмечено в работе [13], помимо каолинизации в промышленно 
нефтегазоносных пластах нижнемелового возраста при катагенезе об
разуется модификация хлорита, отличная от возрастных аналогов, на
ходящихся вне участков нефтегазоносное™. Делается вывод о том, что 
при катагенетическом изменении хлорита происходит как бы «подго
товка» его к каолинизации. При этом выносятся такие компоненты, 
как Mg2+, Са2+, S i02, Fe2+ и др., которые затем переотлагаются в виде 
регенерированного кварца, карбонатов и т. д. Вообще развитие каоли
нита по глинистому цементу пор в сочетании с регенерационными каем
ками кварца — наиболее типичное следствие течения катагенетических 
процессов, что отражено во многих публикациях по нефтегазоносным 
районам СССР.

Итак, если концепция «торможения» катагенетических процессов 
находит объяснение в неполярности нефтей, их «консервативной» роли 
в отношений катагенетических преобразований пород, то для случаев 
их заметных преобразований должны быть найдены какие-то весьма 
активные агенты, способные к их осуществлению. В литературе по это
му поводу высказаны различные точки зрения.

Занимаясь вопросами гидрогеохимических сред Северного Сахали
на, автор обратил внимание на явление гидрохимической инверсии, на
блюдаемое в стуруктурах многих нефтегазовых месторождений этого 
региона. Между тем совпадению появления инверсионных маломине
рализованных вод с нефтегазовыми месторождениями посвящено боль
шое число публикаций [8, 18, 24 и др.] В последние годы различные 
исследователи все чаще связывают это явление с образованием так 
называемых конденсационных и солюционных вод. Своеобразие их
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Фиг. 1 Фиг. 2

Ф иг. 1. И зм енение влагосодер ж ан и я  м етана с глубиной в терм обарических условиях  
н еф тегазон осн ы х водонап орн ы х бассейнов юга С С С Р [ 8 ] .  Бассейны : 1 —  Р авнинного  

Кры ма; 2 —  Ю ж но-К аспийский; 3 —  Д н еп ровско-Д он ец кий ; 4 —  П редкарпатский

Фиг. 2. Раствори м ость воды  в нефти в терм обарических условиях неф тегазон осн ы х  
водон ап орн ы х бассейнов ю га С С С Р [8 ] .  Бассейны : 1 —  Ю ж но-К аспийский; 2 —  П р е д 

карпатский; 3 —  К ры м ско-П редкавказский; 4 —  Д н еп ровско-Д он ец кий

состава, резкое отличие от состава вод нормальной пластовой зональ
ности, а также распространенность по известным и впервые открытым 
районам нефтегазоносное™ позволяют поставить задачу оценки их 
влияния на процессы катагенеза, что ii явилось основной темой настоя
щей работы.

Проблема конденсационных вод имеет более чем 20-летнюю исто
рию. Наиболее полно их роль в гидрогеологии нефтяных и газовых 
месторождений освещена в работах [7, 8]. Экспериментально процесс 
образования конденсационных вод изучен А. И. Гриценко [4]. Им по
казано, что при исследовании углеводородных систем, содержащих во
дяные пары, в условиях изотермического снижения давления при плас
товой температуре выделяются два слоя жидкости (конденсат и вода) 
вместо обычного одного (конденсат). Однако ранее Б. И. Султанов 
124], используя данные о влагонасыщенности природных газов, обос
новал концепцию формирования слабоминерализованных вод в связи 
с образованием газоконденсатных месторождений Азербайджана. 
В этой работе говорится о том, что образование подземных конденса
ционных вод непосредственно связано с миграцией и аккумуляцией 
углеводородов; из всех групп природных вод они с наибольшим пра
вом могут быть названы нефтяными. Наиболее существенной причиной 
формирования конденсационных вод является высокая растворимость 
воды в различных газообразных и жидких углеводородах. На фиг. 1 
и 2 показаны графики изменения растворимости воды и влагосодер
жания метана в зависимости от глубины залегания нефтегазовых мес
торождений [8]. Эти графики иллюстрируют принципиальную возможт 
ность выделения конденсационных вод из гомогенного углеводородного 
флюида при его подъеме из более глубоких зон земной коры к ее верх
ним этажам.

По расчетам В. В. Колодия [8], при перемещении нефти с глубины 
8 км на глубину 3 км из каждого 1 м3 углеводородной смеси выделяет
ся 0,001—0,01 м3 солюционной воды (воды, растворенной в нефти). 
В результате из залежи с запасами 50-106 м3 нефти выделится 5-104 
м3 воды. Таким образом, при площади водонефтяного контакта 1 км2, 
пористости коллектора 15% и остаточной водонасыщенности 20% мощ
ность водяной оторочки под залежью составит 0,4—4,0 м.

В тех же условиях при переносе воды газообразными углеводоро
дами из каждого 1 м3 газа (условия нормальные) выделяется 28—53 г 
конденсационной воды, что для залежи с запасами 5-109 м8 газа со
ставит 14• 105—2,6-105 м3 воды [8]. При указанных выше величинах 
водонефтяного контакта, пористости и остаточной водонасыщенности 
мощность водной оторочки составит 11—22 м. В платформенных усло-
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виях при слабых наклонах пластов и значительной площади газовод
ного контакта мощность каймы опреснения конденсационных вод мо
жет иметь ничтожно малые размеры. Для складчатых областей при 
круто падающих пластах и малой площади водонефтегазовых контак
тов мощность слоя конденсационных (или солюционных) вод может 
достигать десятков метров и более.

Решающим фактором в образовании пресных конденсационных вод 
является одновременный процесс конденсации из гомогенной газокон
денсатной системы тяжелых углеводородов в жидкую фазу с насыще
нием последней газом, содержащим водяные пары, избыток которых 
выделяется в обособленную фазу с образованием дисперсионной сис
темы: газоконденсат — вода [19]. При этом избыточный привнос па
ровой фазы (и, следовательно, возможность образования конденсаци
онных вод в структурах Южно-Каспийской впадины) возможен на глу
бинах не менее 3—4 км.

Вообще возникновение оторочки опреснения составляет лишь часть 
проблемы, так как, возникнув и обособившись в структуре нефтегазо
вой ловушки, конденсационные воды начинают взаимодействовать с 
фоновыми водами нормальной солености, в результате чего могут вы
равниваться минерализация и состав вод. Тем не менее практика прове
дения разведочных работ и гидрогеологических опробований показы
вает, что оторочки опреснения, вскрытые скважинами, нередко служи
ли индикаторами близкого присутствия нефтегазовой залежи и способ
ствовали тем самым успешному ее поиску [16].

Итак, мы видим, что существует ряд экспериментально подтверж
денных, теоретически исследованных и наблюдавшихся в природе яв
лений, которые сопряжены с появлением пресных конденсационных 
вод. В этом отношении интересно обратить внимание еще на одну за
кономерность, установленную на крупнейших в СССР газовых место
рождениях Западной Сибири — Уренгойском и Ямбургском [1], где 
открыт эффект существенно более низкой солености связанных вод, из
влеченных из глинистых фракций пород внутри контуров этих место
рождений, по сравнению с теми, которые получены вне их. Это явление 
может также служить указанием на опресняющее влияние конденсаци
онных вод в связи с образованием газовых месторождений.

Как уже отмечалось, химический состав конденсационных вод весь
ма своеобразен. Однако он может существенно искажаться под влия
нием остаточных фоновых вод. Наибольший интерес в отношении хи
мической характеристики конденсационных вод представляют данные, 
полученные в процессе эксплуатации газовых месторождений при на
рушении пластовых условий [И].  Наблюдаемая длительность истече
ния газов из недр снимает сомнение в том, что в данном случае ана
лизу подвергнуты именно конденсационные воды, а не воды какого- 
либо иного типа (в частности, остаточные пластовые или техногенные, 
появление которых в пласте возможно при проходке разведочных и эк
сплуатационных скважин). Химическая характеристика конденсацион
ных вод приведена в табл. 1.

Для конденсационных вод характерна весьма низкая минерализа
ция. В ряде случаев соленость этих вод приближается к концентрации 
солей в дождевых водах. Среди анионов обычно преобладают гидро
карбонаты, но иногда концентрации С1~ превышают концентрации 
НС03- . В ряде случаев отмечается повышенная концентрация сульфа
тов. Среди катионов обычно преобладает натрий. Состав микроэлемен
тов изучен слабо. Предполагаются относительно повышенные концен
трации кремнезема. Однако имеющиеся данные и теоретические пред
ставления о миграции этого компонента в газовой фазе свидетельствуют 
о его малых содержаниях в конденсационных водах. Для сопостав
ления в табл. 1 приведен также состав дождевых вод и пароконденса- 
тов наиболее высококремнистых азотно-углекислых гидротерм типа 
гейзеров. Как видно из таблицы, средние концентрации кремния в паре 
не велики. По экспериментальным данным, содержания кремния в со-
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Таблица 1

Состав конденсационных вод различных газовых и нефтегазовых месторождении, конденсатов газопаровых струй гидротерм и дождевых вод

Месторождение, источник
pH

Содержание, мг/л

Общая минера
лизация, мг/л

Литературный
источник(интервал опробования, м)

Na+ к+ Са2+ Mg2+ С1- s o * нсо3 S i0 2

Задорненское, скв. И  (554— 580) 7 ,0 2 9 ,9

Северо-Крымский прогиб 
—  | 3 5 ,3  | 7 ,1  | 2 1 ,3 | 1 9 ,8 | 1 5 2 ,6 1 7 ,3 | 2 6 6 ,0 1 [81

Д аш авское, скв. 46 (610— 625) - 7 2 2 ,0 -

Предкарпатье 

2 ,0  | 2 ,5  | 1 0 6 5 ,0 1 9 ,1  |1 9 1 ,5  |1 5,4 || 1 8 9 2 ,0 1 [8]

П ерещ епинское, скв. 112 I 2 8 ,0

Днепровско-Донецкая впадина 
| —  | 6 ,4  I 2 ,2  I 5 7 ,0 1 5 ' ° 1 Не обн. 1 3 ,2 I 1 0 6 ,0 I [8]

Ры бальское, скв. 154 (1585— 1590) I 7 ,0 1 2 1 4 ,0 1 7 ,0 | 1 8 6 ,4 1 4 0 ,0  || 3 9 5 ,0 1 2 6 0 ,0 I 3 4 2 ,0 I 1 8 ,8 | 1 4 7 7 ,0 1 [8]

Газлинское, горизонт IX , скв. 56 I 6 ,6 I 6 1 ,4 I 4 ,0

Средняя Азия 
1 Ю ,0  I 2 ,7 I 3 5 ,3  * 1 9 ,0 I 1 3 4 ,5 I 2 6 4 ,4 | [ H I

То ж е , горизонт X , скв. 153 1 6 ,0 1 Ю ,6 | Не обн. I 7 ,0 | Не обн. 1 5 ,6 I 2 ,2 | 3 8 ,8 1 6 8 ,4 1 [И]

М едвеж ье, скв. 519* 7 ,9 5 1 2 4 ,0 3 ,1

Западш
1 5 ,2

2Я Сибирь 
1 ,5 1 4 9 ,6 1 6 3 ,5 5 ,2 4 6 2 ,1

То ж е , скв. 1003* 7 ,4 2 3 8 ,6 3 ,1 4 3 ,2 4 ,9 1 3 8 ,3 — 3 6 ,6 2 ,6 2 6 7 ,3 —

Уренгой, скв. 12212* 6 ,6 9 1 8 ,6 8 ,7 5 2 ,4 2 ,4 2 9 ,2 — 2 9 ,3 1,2 91,8 —

с. М алтаква | 6 ,0 5  |1 0 ,9 2  |

Рионская низменность (дождевые воды)
0 ,2 5  | 1 ,1 5  | 0 ,2 3  | 1 ,3 4  | 2 ,0 6  |1 3 ,7 8  || 0 ,5  || Ю ,6  |1 [5]

Гейзерные источники 1 5 ’5 I 1 6 8 ,8

Камчатка (парогазовые струи)
I 0 ,6  I 1 4 ,0  I 1 ,2  I 3 5 2 ,8  II 4 1 ,2 1 4 1 ,5  I1 1 >2 840,0 II  [9]

У зон , центральное фумарольное поле 1 6 ,8 5  |1 1 5 ,4  |1 °>2 11 Н е обн. j1 Н е обн. 11 м  1 3 7 ,9 22,0 || 2 ,6 100,0 1 [9]
Пробы воды отобраны В. Г. Козловым, ВНИИГАЗ, анализы выполнены Н. И. Автандиловой, ГИН АН СССР,



ставе пара прямо пропорционально его плотности [14], но зависит так
же от его содержания в исходных паровыделяющих водах. Этим же 
закономерностям подчиняются и конденсационные воды. Очевидно, 
что содержание в них кремнезема зависит от температуры, давления 
(в целом от глубины формирования нефтегазового месторождения), 
а также от содержания этого компонента в составе исходных вод, дав
ших начало глубинному гомогенному флюиду. Это положение, очевид
но, относится и к содержанию других компонентов.

При физико-химической характеристике вод конденсационного ге
незиса обращают внимание весьма низкие значения pH (обычно 5,5— 
6,5). Наиболее вероятно, что это обусловлено присутствием С02, неиз
менно сопутствующим углеводородным газам и способным легко раст
воряться в водах.

Таким образом, по гидрохимическому облику конденсационные 
воды нефтегазовых месторождений весьма схожи с высокореагентными 
типами вод, способными активно взаимодействовать с вмещающими их 
горными породами.

К сожалению, автор не располагает данными по такому нефтега
зовому месторождению, где бы наиболее достоверно и значительно по 
масштабам проявились конденсационные воды и одновременно были 
проведены детальные минералого-геохимические исследования пород, 
вмещающих рассматриваемую углеводородную залежь. Выполненный 
в настоящей работе анализ проведен на примере модели обобщенных 
геологических условий, основой для которой послужили результаты 
исследований, приведенные в работах [8, 13]. Для количественной 
оценки геохимической роли конденсационных вод использована расчет
ная модель, соответствующая образованию газового (или газоконден
сатного) месторождения, сформированного на глубине 3 км при подъ
еме исходного флюида с глубины 8 км. Тогда газовая залежь с запаса
ми 5-109 м3 даст до 2,6-105 м3 конденсационной воды [8]. При этом 
можно предположить [13], что в данном случае открытая пористость 
аркозовых песчаников составляем 15%, цемента 7%; последний пред
ставлен монтмориллонитом (рассмотрены также случаи, когда цемент 
представлен хлоритом, гидрослюдой и смешанослойным минералом типа 
гидрослюда-монтмориллонит).

Для оценки направленности и пределов преобразования основных 
породообразующих минералов пород, в которых происходит накопление 
конденсационных вод, использованы методы химической термодинами
ки, детально разработанные в [2, 28, 31, 32 и др.].

Некоторые осложнения в подобного рода оценках вызывает исполь
зование свободных энергий образования минералов с переменным со
ставом таких, как монтмориллониты, гидрослюды, хлориты и в наиболь
шей степени смешанослойные минералы. Однако в данном случае нас 
может удовлетворить приблизительная оценка термодинамических па
раметров этих минералов. Задача несколько упрощается также и тем, 
что ионная сила рассматриваемых растворов характеризуется весьма 
малыми (обычно менее 0,03) значениями, что позволяет использовать 
уравнение Дебая—Хюккеля во втором приближении для расчета коэф
фициентов активности подвижных компонентов реакций: Na+, К+, Са2+, 
Mg 2+, Н+. Коэффициенты активности Н20  и H4Si04 принимаются рав
ными единице.

В качестве примера графического выражения равновесной системы 
приводится диаграмма, отвечающая равновесному состоянию минера
лов: альбит — Na-монтмориллонит — каолинит — гиббсит (фиг. 3).

После распределения точек, соответствующих химическому составу 
конденсационных вод (использованы данные, приведенные в табл. 1), 
оказывается в области, отвечающей равновесному состоянию водных 
растворов с гиббситом и каолинитом. Это характерно также и для дру
гих равновесных систем типа: хлорит — Mg-монтмориллонит — као
линит — гиббсит; Са-плагиоклаз — Са-монтмориллонит — каолинит — 
гиббсит; калиевый полевой шпат — мусковит — К-монтмориллонит —
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Фиг. 3 Фиг. 4
Фиг. 3. Диаграммы равновесных состояний системы НС1—:Н20 —А120 3—Na20 —SiC>2

при различных температурах
1 — при 25°С по [28]; 2 — при 100° С (данные автора); 3 — поле распространения 
конденсационных вод; 4 — уровни насыщения кварца (а — при 25° С, б — при 100° С) 

и аморфного кремнезема {в — при 25° С)

Рис. 4. Диаграммы равновесных состояний системы НС1—А120 3—К2О—Si02 при раз
личных температурах

1 — при 25° С, по [30]; 2 — при 100° С, данные автора; 3 — поле распространения кон
денсационных вод; 4 — уровни гидрослюдистого компонента в поле развития смеша- 

нослойного минерала гидрослюда-смектит

каолинит — гиббсит, а также для систем, учитывающих появление сме- 
шанослойных минералов (фиг. 4).

Из приведенных графиков следует, что состав конденсационных вод 
с позиции термодинамических оценок позволяет рассматривать эти 
воды как весьма активный агент в отношении их действия на основные 
породообразующие минералы. На первых стадиях процесс будет на
правлен на полное гидролитическое их разложение. Затем по мере на
копления в растворе продуктов выщелачивания процесс стабилизиру
ется на уровне равновесия раствора с каолинитом и должен прекра
титься при достижении равновесного состояния каолинита с минерала
ми более высоких степеней сиЛификации; смектитом, гидрослюдой, 
хлоритом или смешанослойными минералами. Это следует из натур
ных наблюдений в разрезах месторождений.

Уравнения реакций каолинизации глинистых минералов, а также их 
термодинамические параметры, необходимые для расчета констант 
реакций, приведены в табл. 2 и 3.

Эти данные позволили вычислить константы реакций каолинизации 
при нормальных условиях по уравнению

ДСреак =  — 1,364 lg /̂ 298,15, (1)
где Абреак— стандартная свободная энергия реакции: К— константа 
реакции.

Для вычисления констант реакций, протекающих при более высо
ких температурах, применяется несколько методов расчета (см. табл. 
3). Наиболее прост, но менее точен метод, в основе которого лежит 
уравнение Вант-Гоффа:

d К _  /2\
dr г2 ' '

Использование этого уравнения в относительно небольшом температур
ном интервале удобно при допущении, что АЯреак — величина постоян
ная. Проинтегрировав выражение (2) и переведя натуральные лога-
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Термодинамические параметры глинистых минералов и основных компонентов состава вод, 
использованные в расчетах равновесий

Таблица 2

Глинистые минералы и компоненты 
раствора А^298,15» ккал/моль А(?298,1б» ккал/моль Литературный

источник

Натриевый монтмориллонит
33^^2,33^3,67^10 (ОН)з —1366,84 —1277,76 [29]

Хлорит Mg5Al2Si3O10 (ОН)8 —2109,84 —1954,8 [29]
Г идрослюда
Ко,6 ^ ^ 0 ,2 5 ^ 1 2 ,3 ^ 3 ,(ОН)2 —1390,8 1300,98 [29]
Каолинит
Al2Si20 5(0H)4 —979,6 —903,0 [15
H4Si04 —349,46 —312,64 [15]
н2о —68,315 —56,688 [15]
Na+ —57,469 —62,672 [15]
К+ —60,04 —67,466 [2]
Mg2+ —110,36 —108,81 [15]
н+ 0 0 [2]

рифмы в десятичные, получим
Кт%2,303 lg
Кт\

Д ^ е а к

( i - i ) ’
(3)

где К т х — константа реакции при 25° С; Кт2 — определяемая константа 
реакции при заданной температуре; Д#£еак— энтальпия реакции; R — 
универсальная газовая постоянная.

Уравнение (3) использовано для расчета констант реакций II и III 
(см. табл. 3), протекающих при 100° С. Таким образом, учтены нор
мальные и относительно высокотемпературные условия. Такой диапа
зон температур выбран потому, что в нем наблюдаются проявления 
конденсационных вод.

Замкнутость рассматриваемых природных систем оправдывает при
менение принципа развития процессов в условиях термодинамическо
го равновесия. Это позволяет перейти к оценке масштабов процесса 
каолинизации в результате деятельности конденсационных вод. Для 
этого следует определить предельно возможные значения подвижных 
компонентов реакций.

В качестве примера можно рассмотреть реакцию каолинизации Na- 
смектита (реакция I, см. табл. 3).

Значения подвижных компонентов этой реакции могут быть пред
ставлены в следующем виде:

flNa* __ lg /С — 2,68 lg a H4Si04 .
lg а Н+

l g  a  H 4 S i 0 4  =

0,66

lg/c — 0,66 lg
a Na+ 
a H+

2,68

(4)

(5)

Процесс поступления ионов Na+ в раствор обусловлен действием про
тонов на кристаллическую решетку минерала. Таким образом, вынос 
натрия будет сопровождаться относительным увеличением pH водной 
среды. Поэтому при взаимодействии Na (или К-) -монтмориллонита с 
конденсационными водами величина lgaNa+/lgaH+ (или соответственно 
lgaK+/lgaH+) слабо изменится или несколько возрастет. Величина 
lgaNa+/lgaH+ для конденсационных вод колеблется в пределах 1,41— 
5,46 (в среднем 3,435). Учитывая значение этого соотношения (5), мож
но определить концентрацию кремнезема для равновесного состояния 
каолинит — Na-монтмориллонит, рассчитанную для 100° С. Предельная 
концентрация кремнезема в форме H4Si04 составляет 254 мг/л.
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Таблица 3
Термодинамические параметры и константы реакций каолинизации глинистых минералов

« J3 .  л ЮРеакции каолинизации S 5 тЧ

натриевого смектита (I), 
хлорита (II) и гидрослюды 

(HI)
Константа реакции S Ч 

<  «

г -<м 5 чЭ 3
<  х

оь

ъ о

I 2Na0>33Al2i33Si3(e7OxoOH2+ 
+ 0 ,6 6 Н ++ 7,69Н 2О =  
= 2 ,33A l2Si20 5(0H)4+  
+0,66N a++2,68H 4SiO4

II Mg5Al2Si3Oio(OH)8+
+ 1 0  H+=Al2Si20 5(0H)4+  
+ 5 H 20+5M g2++H 4Si04

III 2K0>eMg0i26AI2 3Si3i6x  
XO10(OH)2+ 2 ,2 H ++  
+ 6 ,3 H 20 =
= 2 ,3  Al2Si20 6(OH)4+
+ 2 ,4 H 4Si04+ l ,2 K ++
+0,5M g2+

K =

K =

[Na^]0-6e[H4SiO4]2'68 

[H]0>ee

[Mg2+]»[H4SiQ4]
[H+]1®

[K+]1’a[Mg2+]0-li[H4SiO4]2-4

[H+J2

4,968

-112,60

-7,34

7,084

-88,33

-3,61

-5,19

64,75

2,65

—4,64

48,15

1,57

Примечание. Для реакции I /<3 7 3 , 1 5  рассчитана no уравнениям теплоемкости [15], для реакций. II и 
III — по уравнению Вант-Гоффа.

Подобным образом рассчитывают химические компоненты в раство
ре, определяющие сосуществование минералов хлорит — каолинит и 
гидрослюда — каолинит. Концентрация кремнезема, необходимая для 
обеспечения равновесного сосуществования минералов хлорит — каоли
нит, равна 80 мг/л, а каолинит — гидрослюда — 76 мг/л (при темпера
туре 100° С). Используя диаграмму (см. фиг. 4) можно приблизитель
но оценить предельную концентрацию кремнезема при 100° С для со
существования каолинита со смешанослойным минералом типа гидро- 
слюда-смектит, равную в этом случае 170 мг/л.

Для дальнейшего проведения расчета масштабов каолинизации ис
пользованы данные, приведенные в работах [8, 13], с учетом которых 
принимаем, что в терригенных толщах, где образовано газовое или га
зоконденсатное месторождение, цемент пород, представленный в дан
ном случае Na-монтмориллонитом, составляет 7%, открытая пористость 
15%, объемный вес монтмориллонита 1,8 г/см3. Тогда в результате не
сложных расчетов получим, что при взаимодействии конденсационных 
вод с цементом пород каолинизации подвергается до 0,1—0,15% обще
го объема цемента, находящегося в сфере деятельности этого типа вод.

В данном случае не учитываются иные взаимодействия, и в частно
сти возможность фиксации кремнезема различными органическими сое
динениями типа смол, , нафтенов и т. д., а также процессы рассеяния 
конденсационных вод и их взаимодействие с обычными пластовыми 
водами.

Газовое (или газоконденсатное) месторождение, в нижней части ко
торого собираются конденсационные воды, рассматривается как ста
тичная внешне неизменяемая замкнутая система, при которой продук
ты реакций не имеют свободного оттока и скапливаются в оторочке 
месторождения. Так называемые солюционные цоды обладают более 
разнообразным составом по сравнению с конденсационными водами и 
в отличие от последних — меньшими масштабами проявления.

Процессы каолинизации иных минералогических типов цемента 
(хлоритового, гидрослюдистого или представленного смешанослойны- 
ми минералами) характеризуются величинами того же порядка, что и 
е приведенном выше случае.

Таким образом, несмотря на ярко выраженную термодинамическую 
неравновесность конденсационных вод по отношению к породообразу
ющим минералам, масштабы их геохимической деятельности весьма ог-
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раничены. В этом плане следует иметь в виду, что само по себе прояв
ление конденсационных и солюционных вод тем заметнее, чем контра
стнее величины давления на уровнях зарождения нефтегазоносного 
флюида и его скопления в ловушке. В месторождениях нефти и газа, 
формирующихся in situ, углеводороды которых не претерпели, таким 
образом, значительных путей миграции, воды рассмотренных типов во
обще должны отсутствовать.

В других случаях нефтегазовые ловушки могут играть роль проме
жуточных камер, в которые периодически поступает и из которых пе
риодически мигрирует углеводородный флюид (так называемое схло- 
пывание месторождений). Тогда могут возникнуть условия периодиче
ского возобновления скоплений конденсационных и солюционных вод. 
Процесс каолинизации в данном случае играет определяющую роль, и 
это, как отмечалось выше, фиксируется во многих работах по мине
ральным ассоциациям внутри контуров нефтегазовых месторождений. 
Контакт с жидкими углеводородами может активизировать процесс ре
генерации кварца при накоплении в растворе кремнезема и тем способ
ствовать продлению процесса каолинизации. Однако и в самом благо
приятном случае мало вероятно, чтобы значение масштаба процесса 
каолинизации в результате деятельности этого типа вод превысило 
первые единицы процентов от общего количества глинистого цемента 
пород, вмещающих месторождение. Между тем в ряде случаев аути- 
генный каолинит здесь достигает и превышает 50% от общего количе
ства глинистого материала [13]. Обращает на себя внимание тот факт, 
что масштабы гидрохимических инверсий в нефтегазоносных районах 
превосходят объяснимые только за счет деятельности конденсационных 
вод величины опреснения подземных вод (Северный Сахалин, Запад
ная Сибирь). Появление вод пониженной минерализации в нефтегазо
носных регионах на больших глубинах может объясняться процессами 
дегидратации глин и аквагенных органических веществ, оттоком свя
занных вод и процессами гидрослюдизации монтмориллонитов. Роль 
этих геохимических явлений можэт повлиять на историю развития оса
дочного бассейна и усилить эффект проявления конденсационных и со
люционных вод.

Наиболее заметную роль в катагенетической (или гидрогенной) као
линизации, по-видимому, играют процессы углекислотного выщелачи
вания.

В нефтегазоносных районах окисление органических веществ созда
ет обычно определенную добавку С02 к газам метанового ряда. Однако 
наиболее заметно углекислотное выщелачивание развивается там, где 
угольный ангидрид имеет метаморфогенное происхождение. В этих слу
чаях концентрации С 02 могут превышать концентрации метана, а 
парциальное давление газа может достигать единиц, а в отдельных слу
чаях десятков атмосфер. Такие углекислотные флюиды образуют само
стоятельную, не связанную с процессами нефтегазообразования про
винцию в поясе новейшего орогенеза. Однако они встречаются и в неф
тегазоносных районах (Западная Сибирь, Северный Сахалин) [3, 21] 
и тяготеют к тектонически активным зонам: разломам, рифтам. Дли
тельная и активная деятельность этих агрессивных вод, очевидно, спо
собствует появлению афациальных вертикальных зон с развитием ме- 
тасоматического каолинита, слагающего так называемые каолинитовые 
столбы [25]. Сформированные ими структуры обладают оптимальны
ми коллекторскими свойствами и в ряде случаев служат вместилища
ми нефтегазовых месторождений.

* *
*

На основании изложенного можно сделать следующие выводы.
1. Концепция «торможения», как и концепция активизации катаге

неза при формировании нефтегазовых и газоконденсатных месторожде
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ний отражает различную роль гидрогеохимических сред, сопровождаю
щих этот сложный и противоречивый процесс.

2. Чем контрастнее Р - Т -условия на уровне зарождения гомоген
ного углеводородного флюида и генерируемого им месторождения, тем 
вероятнее и заметнее преобразование пород под действием конденсаци
онных и солюционных вод.

3. По термодинамическим параметрам конденсационные воды вы
ступают в качестве потенциально активного агента в катагенетическом 
преобразовании пород. Однако ограниченность масштабов их проявле
ния и замкнутость системы существенно снижает их роль в этом про
цессе.

4. Применение методов химической термодинамики показало, что 
значение масштабов процесса каолинизации смектитов, гидрослюд, 
хлоритов и других глинистых минералов цемента пород в результате 
деятельности конденсационных вод достигает 0,1—0,15% (от общего 
количества цемента), а при наиболее * благоприятных условиях — пер
вых единиц процентов.

5. Значительные (50% и более от общего минерального состава 
цемента) масштабы каолинизации определяются деятельностью глу
бинных углекислотных флюидов, формирующихся под влиянием процес
сов метаморфизма.
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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
№  3, 1988

К Р А Т К И Е  СООБЩЕНИЯ

УДК 552.52 : 551.311.3(265/266)

ЭОЛОВЫЙ ТИП ПЕЛАГИЧЕСКИХ ГЛИН СЕВЕРНОЙ ЧАСТИ 
ТИХОГО ОКЕАНА 
К У З Н Е Ц О В  А. Г.

В составе пелагических глин по сравнению с другими типами океанских осадков 
важную роль играет эоловый материал, которым в значительной мере сложены алев
ритовая и пелитовая фракции глин. На это обратил внимание уже Д. В. Наливкин 
[5], выделив эолово-морской тип глин в северо-восточной части Атлантического океа
на, образующихся на значительном удалении от берега, там, где оседает тончайшая 
пыль, принесенная ветром из пустыни Сахара.

П. Е. Бискай [8] обнаружил хорошую корреляцию между широтным положением 
аридных областей и процентным содержанием кварца в глубоководных осадках на 
этих широтах. Четко ограниченный пояс осадков лежит в северной части Тихого 
океана между 25 и 50° с. ш. [6, 16]. Дальнейшие исследования [3, 4] позволили оце
нить вклад аэрозольного материала дальнего разноса в пелагическое осадконакопле- 
ние: он составляет 1,6 млрд, т/год, тогда как доля флювиогенного — 1,3 млрд, т/год. 
Механизм формирования эолово-морских отло*кений в пелагических областях океана 
рассмотрен А. П. Лисицыным [4].

Вынос пыли осуществляется главным образом из пустынных и семиаридных 
областей континентов. В зависимости от высоты подъема аэрозольный материал 
переносится тропосферными (высота 7—11 км) или стратосферными (высота 17— 
55 км) струйными течениями со скоростью 30—70 км/с. Струйные течения образуют 
два пояса в районах 30° с. ш. и 30° ю. ш., где расположены крупнейшие пустыни 
суши. В составе тропосферного эолового материала доминируют частицы размером 
2—10 мкм, составляющие 70—90% от массы аэрозоля. Время пребывания пыли в 
атмосфере максимально в аридных зонах с низкой влажностью воздуха, где даль
ность переноса пелитового материала может составлять 5—14 тыс. км. При тропо
сферном переносе аэрозоль переходит из атмосферы на поверхность океана или суши 
путем гравитационного осаждения или вымывания дождем и снегом. В транспортиров
ке тончайшей пыли в водной толще на дно основная роль принадлежит биофильтра- 
ционному пеллетному транспорту.

Вопрос о выделении эоловых пелагических глин в качестве особого генетического 
типа глубоководных осадков аридных зон океана получил дальнейшее подкрепление 
в результате глубоководного бурения с судна «Гломар Челленджер» (рейс 86) в се
веро-западной части Тихого океана (фиг. 1) [11]. В этом рейсе были вскрыты разре
зы пелагических глин, сложенных преимущественно эоловым материалом: глинисты
ми минералами (гидрослюда, хлорит), тонкодисперсным кварцем и полевыми шпата
ми с характерными структурными признаками эоловой пыли (фиг. 2), которыми явля
ются свежие сколы и выбоины, обусловленные соударением песчинок в атмосфере. 
Биогенный материал представлен фитолитами.

Для выяснения значения, состава и истории накопления аэрозольного материала 
в процессе формирования пелагических глин нами проведены исследования с исполь
зованием световой и сканирующей электронной микроскопии, рентгеновской дифрак- 
тометрии и полных силикатных анализов. Четвертичные (частично, возможно, плио
ценовые) пелагические глины изучены в 19 колонках рейсов 27, 29, 43, 48 НИС «Ви
тязь», в одной колонке рейса 23 НИС «Дмитрий Менделеев» и в трех колонках рей
са 6 НИС «Академик Мстислав Келдыш» из Тихого и Атлантического океанов. Мате
риалом по более древним пелагическим глинам послужили 17 образцов из трех сква
жин глубоководного бурения рейсов 5, 56, 86 бурового судна «Гломар Челленджер» 
из Тихого океана.

Проведено сравнение гранулометрического, минерального и химического составов 
эоловых глин с другими генетическими типами пелагических глин: флювиогенными 
(состоящими преимущественно из терригенных минералов, выносимых в океан река
ми и достигающими пелагиали в составе флювиальной взвеси), туффитовыми (в со
ставе которых значительную роль играют продукты субаэрального островодужного 
(вулканизма) и эдафогенно-аутигенными (состоящими в основном из продуктов суб- 
аквального базальтового вулканизма, аутигенных глинистых минералов, цеолитов, 
гидроокислов железа и марганца).

Содержание кварца определялось на рентгеновских дифрактометрах ДРОН-1 и 
-1,5 методом внутреннего стандарта [1], а полевых шпатов, среди которых в пелаги
ческих глинах резко преобладает плагиоклаз,— путем пересчета интенсивности отра
жения при 27,9—28,15° (3,21—3,16 А) с учетом содержания кварца и коэффициента, 
равного 2,8 [9]. Состав глинистых минералов определялся на дифрактометре ДРОН-2. 
Относительное содержание рассчитано по методу П. Бискайя [7].
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Фиг. 1. Распределение кварца в эоловых пелагических глинах из скважин 

глубоководного бурения (DSDP)
1—3 — глины (1 — пелагические, 2 — цеолитовые, 3 — мергелистые пелаги

ческие) ; 4 — кремни; 5 — кокколиты; 6 — базальты; 7 — перерывы

Изучаемые четвертичные осадки представлены светло-коричневыми, реже корич
невыми пелитовыми илами (пелита $9,2—99,6; алеврита 0,3—10,8; песка менее 0,1%). 
Древние осадки несколько более крупнозернистые (пелита 74,3—99,7; алеврита 1—25; 
песка до 5%), что связано с вторичным погрубением гранулометрического состава за 
счет аутигенного минералообразования (скв. 37,576) [11, 18]. Текстура осадка гомо
генная, реже со следами биотурбации. Микротекстура неупорядоченная, что обуслов
лено одновременным присутствием неориентированных листочков глинистых минера- 

% лов, округлых зерен кварца, остроугольных осколков . плагиоклаза и вулканического 
стекла. Сруктура пелитовая. В тяжелой фракции крупного алеврита преобладают 
железомарганцевые микроконкреции (14,5—70,4%), роговая обманка (0,4—2,9%) 
и эпидот (0,5—2,9%). Основными минералами легкой фракции являются кварц (3— 
12%), плагиоклазы (3—8%), филлипсит (до 9%), кислое (до 3,8%) и палагонитизи- 
рованное (до 1,7%) вулканическое стекло. Биогенный материал представлен в основ
ном опаловыми фитолитами, спорами и гифами грибов, ихтиолитами и редкими об
ломками раковин радиолярий. Фитолитов больше всего в экваториальных районах, спор 
грибов — в средних широтах (см. фиг. 2) [12].

Эоловые отложения, относящиеся к фациям миопелагических глин, светлоокра
шенные и сравнительно более крупнозернистые, чем отложения, относящиеся к фа
циям эвпелагических глин (пелита 97,5—99,4; алеврита 0,6—5,3; песка до 0,16%). 
Филлипсита в них не более 27%. В древних эоловых осадках содержание филлипсита 
может возрастать до 44% [15]. Часто встречаются обломки кремневых скелетов мик
роорганизмов. Эта разновидность эоловых глин распространена в северной части 
Северо-Восточной котловины. Исследованиями установлено, что в плейстоценовых 
эоловых миопелагических глинах (ст. 4084, 34°59,8' с. ш., 172°56,5' з. д.; ст. 4096,
34°55,8' с. ш., 160°46,2' з. д.) кварц составляет 24—29%, плагиоклаз 10—18%, при
чем максимальные значения приурочены к поверхностному (0—5 см) слою (фиг. 3). 
От суммарного содержания в пелитовую фракцию попадает кварца 56—57% и пла
гиоклаза 57—58%, в мелкоалевритовую — соответственно 32—33 и 34—37%; в крупно
алевритовую— 11—12 и 8—9% (табл. 1). Учитывая среднюю скорость седиментации 
(около 1 м/млн. лет) [14] и мощность накопившихся отложений для скв. 37 
(40°58,74' с. ш., 140°43,11' з. д.), можно предположить, что эоловые условия аридной 
седиментации в Северо-Восточной котловине существовали на протяжении всего плей
стоцена и, возможно, позднего плиоцена (кварца 26—29%, плагиоклаза 6—8% (см. 
фиг. 1)). Резкое обогащение плагиоклазом плиоцен-миоценовых осадков (26—38%) на 
глубине 18—25 м при одновременном значительном (14—34%) содержании кварца, 
очевидно, связано с тем, что в это время данный участок Тихоокеанской плиты на
ходился ближе к западному побережью Северной Америки, чем в настоящее время 
[19], откуда в миоцене в океан поступало большое количество пирокластического и
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Фиг. 2. Электронно-микроскопические 
снимки образцов эоловых пелагиче

ских глин
а — листочки гидрослюды и хлорита 
в эоловой пелагической глине, ст. 
4351; 6—8 см, увел. 6000; б — зерна 
кварца в эоловой пелагической гли
не, ст. 4096; 20—25 см, фр. 0,05— 
0,01 мм, увел. 2000; в — зерно пла
гиоклаза со следами соударений на 
поверхности, ст. 6275-14; 135—
140 см, увел. 3000; г — кислое вул
каническое стекло в эоловой пелаги
ческой глине, ст. 4096; 5—7 см, фр. 
0,05—0,01 мм, увел. 2000; д — ром
бический кристалл доломита (?), ст. 
4096; 275—277 см, фр. 0,05—0,01 мм, 
увел. 1000; е — фитолит, плейстоцен, 
ст. 4096; 20—25 см, увел. 10 000; 
ж — то же, плейстоцен, ст. 4351; 
10—12 см, увел. 8000; з — то же, 
олигоцен, скв. 436-40-2; 81—85 см, 

увел. 10 000

терригенного (флювиогенного) материала. В более древних третичных осадках доля 
эолового материала сокращается (кварца 5—17%, плагиоклаза 10—11%). Помимо 
кварца и плагиоклаза в эоловых глинах нами под сканирующим электронным микро
скопом неоднократно наблюдались ромбические кристаллы доломита (?), возможно, 
выносимые ветром из пустынь, и кислое вулканическое стекло (см. фиг. 2).

Эоловые отложения, относящиеся к фациям эвпелагических глин, представлены 
светло-коричневыми гомогенными пелитовыми илами (пелита 99,2—99,6%; алеврита 
0,3—4,3; песка — менее 0,06%) с повышенным (19—44%) содержанием филлипсита. 
Они распространены в восточной части Северо-Западной котловины и центральной 
части Северо-Восточной котловины. Содержание кварца в поверхностном слое осад
ков (ст. 4289, 20°00,3' с. ш., 130°01,2' з. д.; ст. 4351, 23°57,3' с. ш., 170*58,0' в. д.) 
составляет 18—27%, плагиоклаза — 13—18% (см. фиг. 3). Вниз по колонкам содер
жание обоих минералов изменяется незначительно. Учитывая видимую мощность 
вскрытых колонками разрезов (около 3 м) и среднюю скорость осадконакопления 
(менее 1 м/млн. лет), можно предположить, что обстановка аридной эоловой седимен
тации существовала в данном районе уже в позднем плиоцене. На ст. 3784 
(20°13,5' с. ш., 173°38,5' з. д.) и 4303 (19°57,0' с. ш., 144°04,3' з. д.), находящихся на 
границе эоловой области, содержание кварца (19—21%) и плагиоклаза (10—13%) 
в поверхностном слое осадков ниже, чем на ст. 4289 и 4351 (см. фиг. 2). Характерно, 
что с глубиной концентрация кварца сокращается до 14—18% (см. табл. 1). В грану
лометрическом спектре осадков аэрозольный материал распределяется следующим 
образом: пелитовый размер имеет 79—83% кварца и 62—63% плагиоклаза, мелко
алевритовый— 14—15% кварца и 35—36% плагиоклаза, а крупноалевритовый — все
го 3—6% кварца и 3—4% плагиоклаза (см. табл. 1).

В Северо-Западной котловине, судя по данным скв. 576 (32°21,36' с. ш.,
164° 16,54' в. д.), аридная эоловая седиментация прослеживается с середины миоцена.
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Фиг. 3. Распределение кварца в колонках плиоцен-плейстоценовых эоловых 
пелагических глин (НИС «Витязь»)

1 — пелагическая глина, пелитовый ил; 2 — пелагическая глина, алеври- 
тово-пелитовый ил; 3 — вулканический пепел; 4—диатомеи; 5—кокколиты

В осадках раннего миоцена содержание кварца крайне низкое (1—3%), а плагиоклаз 
практически отсутствует. Начиная с 'плиоцена появляются прослои с повышенным 
(12—13%) содержанием кварца, одновременно отмечается небольшая (4—5%) при
месь плагиоклаза. В это время обстановка аридной эоловой седиментации не была 
еще ярко выражена и существовала непродолжительно. В глинах конца плиоцена 
содержание кварца уже не превышает 6—7%, а плагиоклаза сокращается до 1—2%. 
В осадках плейстоцена эти значения вновь возрастают (кварца 20—35%, плагиоклаза 
%1—5%) и сохраняются на высоком уровне до настоящего времени [11]. В олигоце- 
новых эвпелагических глинах скв. 436 (39°55,96' с. ш., 145°33,47' в. д.) нами отмече
ны многочисленные фитолиты (см. фиг. 2), появление которых совпадает с максиму
мом относительного содержания гидрослюды в глинистой фракции (53%) [13]. Одна
ко низкое содержание кварца (1%) и полевых шпатов (4%) не позволяет считать 
эти глины типичными эоловыми. По-видимому, в олигоцене, когда точка скважины 
в ходе дрейфа литосферной плиты находилась в пределах современной эоловой обла
сти, обстановка аридной эоловой седиментации там только начинала складываться 
и несколько отличалась от современной.

Приведенные результаты минералогических и рентгенодифрактометрических ана
лизов позволяют сделать вывод, что одним из признаков эолового генезиса изучен
ных пелагических глин является одновременное присутствие высоких концентраций 
кварца в осадке в целом (более 18%) и в пелитовой фракции (более 56% от общего 
содержания).

Глинистые минералы эоловых глин представлены монтмориллонитом, гидрослю
дой, хлоритом и каолинитом. После обработки осадка 10%-ной НС1 при 90° С в тече
ние 1 ч 17 А рефлекс монтмориллонита ослабевает. В эоловых миопелагических гли
нах его амплитуда сокращается примерно втрое, а в эоловых эвпелагических гли
нах монтмориллонит растворяется почти полностью. На СЭМ наблюдалась ажурная 
структура Fe-смектита с характерными нитевидными выростами. Таким образом, 
в эоловых глинах среди минералов группы монтмориллонита преобладает аутигенный 
Fe-смектит, причем его относительное содержание возрастает в направлении от мио
пелагических фациальных областей к эвпелагическим. Триоктаэдрический железисто
магнезиальный хлорит также растворяется в 10%-ной НС1. Гидрослюда, по данным
3. Н. Горбуновой и А. П. Лисицына [2], представлена калиевыми слюдами, чужды
ми мегапровинциям океана.

Относительное содержание глинистых минералов в эоловых пелагических глинах 
приведено в табл. 2, откуда следует, что основным минералом здесь является гидро
слюда (более 50%). В направлении от миопелагических фациальных областей к эвпе
лагическим в эоловых глинах возрастает содержание монтмориллонита. При переходе 
от эоловых глин к аутигенным отмечается дальнейшее увеличение содержания монт-
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Средние содержания кварца (Qz) и полевых шпатов (Fs) в различных типах
пелагических глин

Таблица /

Тип пелагических глин Qz, % Fs. % Фракция, мм Qz. % Fs. % Qz/Fs

<и •3
X
X0)иО

Тихоокеанские 12—21 8—15
0,1—0,05

0,05—0,01
<0,01

13—15
34—35
50—53

17—18
37—38
46—47

1,18—1,91

Атлантические 12—16 7—11
0,1—0,05

0,05—0,01
<0,01

8—18
36—50
32—56

15—16
40—47
38—45

1,18—1,86

X
X

е

Кремнистые эквато
риального пояса 5 - 9 6—12

0,1—0,05
0,05—0,01

<0,01

2—6
36—43
55—59

4—8
32—42
54—58

0,45—1

Туффитовые 7—13 7—22
0,1—0,05

0,05—0,01
<0,01

24— 25
25— 31 
45—50

24—25
28—29
37—38

0,38—1,71

Xои
Xн

Эвпелагические 4 -1 3 7—13
0,1—0,05 

0,05—0,01 
<0,01

5—15
5—29

60—81

4—11
19-43
50—76

0,28—1,66

ге
нн

о-
а>

ны
е Цеолитовые 3—7 20—24

0,1—0,05
0,05—0,01

< о , < ¥
1

99
48— 51
49— 52

0,14—1,2

*
еь

Цеолититы 7—8 5—16
0,1—0,05

0,05—0,01
<0,01

9—11
22—27
64—67

6—7
30-31
62—63

0,46—0,5

<vя
Эвпелагические 18—28 13—20

0,1—0,05 
0,05—0,01 

<0,01

3—6
14—15
79—83

3—4
35—36
61—62

1,05—3

оч
<8 Миопелагические 26—29 16—18

0,1—0,05
0,05—0,01

<0,01

11—12
32—33
56—57

8—9
34—35
57—58

1,5—3,28

мориллонита и сокращение гидрослюды. Количество хлорита и каолинита существен
но не меняется. В целом эоловые пелагические глины характеризуются максимальным 
для пелагических глин содержанием гидрослюды при одновременном повышенном со
держании аутигенного Fe-смектита. Типичные флювиогенные пелагические глины, фор
мирующиеся у западного побережья Северной Америки, также содержат много гидро
слюды и монтмориллонита, но в составе последней группы минералов преобладает 
терригенный алюминиевый монтмориллонит, а аутигенный Fe-смектит почти отсут
ствует. Ассоциация Fe-смектита с гидрослюдой в эоловых глинах возникает благода
ря незначительному поступлению биогенного, флювиогенного и субаэрально-вулкано- 
генного материалов, что обусловливает низкие скорости седиментации. В этих усло
виях особое значение приобретают эоловые и эдафогенные компоненты осадка. 
Вклад первых из них становится ощутимым, поскольку привнос аллотигенного мате
риала другого рода сократился до минимума. Продуктами разложения эдафогенного 
материала под действием морской воды являются аутигенные глинистые минералы, 
цеолиты и гидроокислы железа и марганца.

Эоловые эвпелагические и миопелагические глины характеризуются сходным 
химическим составом. Отличие первых от вторых заключается в несколько повышен
ном содержании МпО и пониженном Si02 (табл. 3). Подобные тенденции в изменении 
химического состава не выходят за рамки обычных изменений при переходе от эвпе- 
лагических фациальных областей к миопелагическим. Среди других типов пелагиче
ских глин эоловые глины выделяются высоким содержанием А120 3, К2О и относитель
но повышенным Si02 (см. табл. 3), что связано с преобладанием в составе эоловой 
составляющей кварца, плагиоклаза и гидрослюды.

Вариации гранулометрического, минерального и химического составов, с нашей 
точки зрения, объясняются тем, что процесс эоловой седиментации накладывается на 
фациальные области накопления как миопелагических, так и эвпелагических глин, 
приобретая при этом в каждой обстановке новые черты.

Данные по содержанию кварца и плагиоклаза в других типах пелагических глин 
позволяют отметить ряд закономерностей (см. табл. 1). Минимальное содержание 
кварца и максимальное плагиоклаза характерно для эдафогенно-аутигенных цеолито- 
вых глин и цеолититов, кварц-полевошпатовое отношение очень низкое и указывает 

.на преобладание в осадках вулканогенного материала основного состава. Накопление 
этих типов глин в центральных частях океанских котловин, куда поступает крайне 
незначительное количество флювиогенного материала, особенно четко отражается на
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Таблица 2
Относительное содержание глинистых минералов в эоловых пелагических глинах

Тип пелагических глин Станции НИС 
«Витязь» (глубина, см)

Монтмо
риллонит 

17 А
Г идрослю- 

да 10 А Хлорит 7 А Каолинит 
9,9 А

Эоловые Миопелагические 4084 (51—56) 14 58 - 20 8
(133—138) 18 57 18 7
(210—215) 14 65 15 6

4096 (25—30) 13 67 16 4
(275—280) 12 76 9 3

Эвпелагические 4351 (15—20) 20 59 16 5
(30—35) 18 58 18 6
(55—60) 15 51 26 8
(85—90) 18 58 17 6

(284—289) 19 44 28 9

Переходные от эоловых эвпе- 3784 (30—35) 39 46 12 3
лагических к эдафогенно- (65—70) 35 52 10 3
аутигенным (125—130) 22 59 15 4

4303 (37—42) 25 56 15 4
(165—170) 17 64 16 3
(215—220) 22 49 23 6

Таблица 3
Среднее содержание основных осадкообразующих окислов в различных типах

пелагических глин

Тип пелагических глин S i0 2 тю2 a i2o 3 Fe2Oa МпО MgO СаО к2о Na20

Флювио Тихоокеанские 51,51 0,65 13,27 7,45 0,79 2,42 1,56 2,49 4,97
генные Атлантические 49,54 0,84 19,29 8,14 0,52 3,32 0,89 3,06 1,07

Кремнистые эк
ваториального 
пояса

53,46 0,54 12,05 6,88 1,13 4,02 2,06 2,3 0,26

Туффитовые 50,6 0,76 15,5 7,19 0,91 2,85 1,35 2,17 —3
Эдафогенно- аутигенные 48,45 0,73 13,13 9,08 1,62 3,49 2,83 2,76 2,26
Эоловые Эвпелагические 51,68 0,7 15,79 7,95 0,83 3,25 1,2 3,58 2,98

Миопелагиче
ские

55,15 0,73 16,07 7,62 0,37 3,32 0,64 3,48 2,83

Средний состав пелагиче
ских глин Мирового 
океана

51,21 0,69 14,58 7,86 1,04 3,6 1,85 2,72 1,2

распределении кварца по фракциям: 99% из небольшого суммарного количества квар
ца представлено зернами пелитового размера. В пелагических туффитовых глинах 
содержание плагиоклаза подвержено сильным колебаниям и обратно пропорциональ
но содержанию кварца. Поскольку туффитовые осадки формируются вблизи облас
тей активного известково-щелочного вулканизма, то в их составе всегда присутствует 
кислое вулканическое стекло. Прослои, обогащенные плагиоклазом и стеклом, син
хронны вулканическим извержениям. Более 60% зерен плагиоклаза имеет алеврито
вый размер. Пепел такой крупности разносится атмосферными потоками не далее 
3—3,5 тыс. км [17]. В остальных типах пелагических глин прослеживается тенденция 
к увеличению содержания кварца от 4 до 21% в ряду: эдафогенно-аутигенные цеоли- 
товые глины и цеолититы — флювиогенные кремнистые глины — эдафогенно-аутиген
ные эвпелагические глины — флювиогенные глины атлантического типа — флювиоген
ные глины тихоокеанского типа (см. табл. 1). Рост содержания кварца происходит 
одновременно в осадке в целом и в составе крупноалевритовой фракции, при этом 
доля зерен кварца пелитового размера сокращается.

Указанные закономерности согласуются с общей схемой распределения обломоч
ного материала в океане. На пути выносимого реками в океан флювиогенного мате
риала возникает ряд барьеров: во-первых, геоморфологические: окраинные моря, 
островные дуги и желоба; во-вторых, динамические — пограничные течения, главны-
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ми из которых в северной части Тихого океана являются Куросио и Калифорнийское. 
Роль третьего барьера выполняет циркумконтинентальная зона высокой биологиче
ской продуктивности, где осаждение тонкообломочного материала осуществляется 
планктоном. Таким образом, основная масса флювиогенной взвеси не достигает цент
ральных частей глубоководных котловин, а оседает на периферии океана. Присут
ствие в областях накопления эоловых пелагических глин, весьма удаленных от поясов 
андезитового вулканизма, кислого вулканического стекла может быть связано в ос
новном с разносом его в составе аэрозолей. Такой путь доставки вулканогенных и 
терригенных минералов подтверждается исследованиями, проведенными на Гавайских 
островах [10]. В высокогорных почвах о-ва Оаху обнаружено значительное содержа
ние кварца и калиевых слюд, отсутствующих в коренных породах архипелага. Воз
раст слюды значительно выше возраста Гавайских островов, а химический и грану
лометрический составы совпадают с составом слюды, выносимой струйными потока
ми из пустынь Центральной Азии. Следовательно, нахождение кварца и калиевых 
слюд на Гавайских островах можно объяснить только эоловым путем доставки их в 
этот район.

В связи с тем что основная масса пустынь расположена в Северном полушарии, 
площади, занятые эоловыми пелагическими глинами, особенно значительны в север
ной части Тихого океана, в полосе действия струйных течений. В южной части Тихо
го океана во всех типах пелагических осадков содержание кварца значительно ниже 
и минимально (3—7%) в пелагических глинах Южной и Центральной котловин. Доля 
аэрозольного материала становится ощутимой лишь в сочетании с минимальными 
скоростями седиментации и низкой биологической продуктивностью поверхностных 
вод. В приконтинентальных областях, где эти условия не выполняются, эоловые осад
ки отсутствуют, а поступающий аэрозольный материал теряется в массе флювиоген
ной взвеси. Низкие скорости осадконакопления способствуют интенсивному формиро
ванию аутигенных минералов, поэтому в эоловых пелагических глинах содержание 
филлипсита достигает 14—27% и выше, 7—9% которого представлено кристаллами 
крупноалевритового размера. В флювиогенных глинах филлипсита 5—18%, а в круп
ноалевритовой фракции он отсутствует. Повышенное содержание аутигенных минера
лов является важным отличительным признаком эоловых пелагических глин от флю
виогенных.

Из приведенных фактов видно, что распределение аэрозольного материала подчи
няется широтной и циркумконтинентальной зональности. В направлении от конти
нента к центральной части океана увеличивается содержание пелитового кварца и 
значение кварц-полевошпатового отношения, сокращается скорость седиментации. 
Эта же закономерность прослеживается при переходе от северного и экваториального 
поясов кремненакопления к аридным областям.

В Тихом океане формирование эоловых пелагических глин началось в середине 
миоцена в Северо-Западной котловине и в позднем плиоцене в Северо-Восточной кот
ловине. Практически во всех колонках содержание кварца в поверхностном слое воз
растает на 1—2% по сравнению с более древними осадками, что, очевидно, связано 
с общим усилением выноса эоловой пыли в плейстоцене из аридных областей конти
нентов (см. фиг. 3).

Таким образом, эоловые пелагические глины представляют собой самостоятель
ный генетический тип океанских глинистых осадков, четко отличающийся от других 
типов пелагических глин по микроструктурным, минералогическим и геохимическим 
характеристикам, а также по составу биогенных остатков (фитолиты). Приведенные 
доказательства в пользу выделения эолового типа пелагических глин подтверждают 
и конкретизируют основные выводы А. П. Лисицына [4] о существовании в океане 
аридного типа седиментогенеза.
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ПАЛЕОГЕОГРАФИЧЕСКИЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ РАСПРЕДЕЛЕНИЯ 
ЭЛЕМЕНТОВ-ПРИМЕСЕЙ В УГОЛЬНЫХ ПЛАСТАХ 

К И З И Л Ь Ш Т Е Й Н  Л . Я ., П Е Р Е Т Я Т Ь К О  А. Г . % Г О Ф Е Н  Г . И.

Многие элементы-примеси, содержащиеся в углях, оказывают неблагоприятное 
влияние на природную среду при сжигании и других видах переработки топлива. 
В этой связи закономерности распределения элементов-примесей в угольных пластах, 
выявленные на стадии геологоразведочных работ, являются основой для планирова
ния природоохранных мероприятий. *

Обширные исследования в области геохимии элементов-примесей [9] позволили 
установить, что их накопление в углях определяется палеогеографическими условия
ми торфяной стадии угленакопления, микрокомпонентным составом углей (включая 
состав минерального вещества), степенью метаморфизма и эпигенетической минера
лизацией.
% В предлагаемой работе исследуется зависимость распределения элементов-приме
сей от геоморфологической структуры древних торфяников. По мнению авторов, 
именно эта зависимость обычно определяет изменение концентрации элементов по 
площади угольных пластов и является, таким образом, генетической основой научно 
обоснованных прогнозов.

Содержание элементов-примесей в современных торфяниках меняется по их гео
морфологическому профилю от максимума в низинных до минимума в верховых тор
фах [7, 8]. Это объясняется тем, что растворенное и взвешенное минеральное веще
ство, и в его составе элементы-примеси, поступает в торфяники преимущественно по 
каналам внутриболотной гидрографической сети, обогащая гипсометрически наиболее 
низкие (низинные) участки.

Геоморфологическая структура ископаемых торфяников надежно устанавливает
ся по положению зон сингенетических размывов, расщеплений, повышенной зональ
ности, сернистости, некоторым особенностям химического состава золы и петрографии 
углей [3—6].

В работе представлен аналитический материал, характеризующий изменение кон
центраций элементов-примесей по палеогеоморфологическому профилю древних тор
фяников (угольных пластов) Донецкого бассейна. Опробование производилось в шах
тах. По 19 разрезам пластов отобрано и проанализировано 720 проб углей. Концент
рации элементов-примесей (их перечень приведен в табл. 1—4) определялись методом 
нейтронной активации непосредственно в углях (без предварительного озоления).

Ниже приведены типичные примеры распределения элементов-примесей в связи 
с геоморфологической зональностью углеобразующих торфяников. Аналогичные ре
зультаты получены во всех сходных геологических ситуациях.

З о н а  с и н г е н е т и ч е с к о г о  р а з м ы в а .  Бесспорно низинными являются 
участки, прилегающие к зонам сингенетического размыва угольных пластов, посколь
ку подобные размывы фиксируют положение внутриболотных водотоков, существо
вавших в период торфонакопления.

Распределение элементов-примесей в зоне размыва (фигура, а) характеризуется 
данными, приведенными в табл. 1. Легко заметить повышение концентрации здесь
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Таблица Т
Содержание элементов-примесей в зоне сингенетического размыва

Компонент

Номер разреза

38
(17)

6
(29)

7
(17)

8
(24)

9
(27)

10
(26)

Са 1 .4 1,4 2,1 2 ,9 1,7 M
Sc 1,4 9,9 6,4 8,9 5,6 11,6
Сг 9,9 135,2 164,6 2 2 2 ,5 148,9 127,9
Со 9,5 15,6 19,7 2 6 ,8 17,5 11,2
As 8 ,7 75,0 150,5 220,0 175,0 54,0
Se 0,1 1,2 0,6 1 ,3 0,4 0,9
Rb 3,3 15,6 25,6 21,5 2 7 ,9 11,7
Mo 8,8 9 0 ,6 83,7 67,7 79,3 80,4
In 0,4 1,2 4,3 4 ,9 2,4 1,1
Cs 2,9 3,2 9,0 2 6 ,3 14,5 5,9
La 1 5,5 24,6 5 4 ,4 38,6 29,4 17,1
Ce 1,8 13,7 24,8 2 6 ,6 15,4 2,9
Sm 1,9 4,3 8,7 1 0 ,7 7,6 2,2
Eu 0,07 1,2 1,8 4 ,8 1,4 0,9
Lu 0,09 0,7 4,1 2,2 4 ,7 0,2
W 1,5 8 ,4 9,7 1 0 ,9 8,8 7,9
Ir He обн. 1 4 6 6 3
Au 1 80 90 120 no 95
Th 1 ,4 2,2 7,3 12,6 5,2 1,7
U 1 ,3 3 ,3 4,6 6 ,3 3,9 2,1
S 1,1 1,9 2,1 i 2 2 1,9 1,6

Зольность 14,6 2 2 ,4 25,9 3 3 ,4 25,7 17,6

Примечание. В этой и следующих таблицах полужирным шрифтом выделены максимальные концентра
ции; содержания 1г, Аи приведены в относительных единицах; Са, S, а также зольность — в %, остальных 
элементов — в г/т; в скобках — число проб.

Таблица 2
Содержание элементов-примесей в зоне усложнения структуры пласта

Компонент

Номер разреза

39
(17)

41
(21)

4
(19)

5
(27)

40
(19)

Са 0 ,7 1 ,9 2,1 2,3 0 ,7
Sc 2,1 1,1 3 ,4 7,5 2 ,9
Сг 11 ,9 2 6 ,0 63,7 4 1 ,3 2 9 ,8
Со 7 ,9 6 ,4 29,2 1 1 ,5 5 ,1
As 2,1 3 ,4 1 9 ,6 21,2 1 5 ,1
Se 0 ,9 0 ,9 5,2 3 ,5 2,1
Rb 22,6 4 ,6 29,0 1 5 ,5 2 4 ,4
Mo 1 0 ,4 6,2 4 ,4 15,6 4 ,9
In 0 ,9 1,6 3 ,2 3,4 0 ,5
Cs 3 ,2 0 ,9 5,3 2 ,7 5 ,1
La 3 ,4 4 ,0 2 7 ,8 27,9 6,2
Ce 3 9 ,4 9 9 ,4 155,1 183,4 2 7 ,1
Sm 1,8 1 ,7 2 ,3 3,4 1,1
Eu 0 ,3 1 ,3 1,5 1 ,4 0 ,3
Lu 0 ,0 8 0,12 0 ,1 6 0,46 0 ,0 7
W 1,1 2 ,5 3,6 2,8 1,2
Ir 4 1 3 8 4
Au 1 30 140 80 2
Th 1,8 0 ,5 1 ,7 1 ,5 1,6
U 0 ,9 0,6 1,3 2,0 0,6
S 0 ,7 0 ,9 2,1 1 ,9 1,2

Зольность 16 ,5 1 8 ,3 25 ,1 26,7 1 3 ,5

всех элементов по сравнению с гипсометрически более высокими (более удаленными 
от размыва) участками пласта. Пласт в зоне размыва характеризуется также макси
мальной зольностью и сернистостью угля, наиболее высоким содержанием Са, а так
же преобладанием паренхитового типа углей, что, как было показано [2, 6], являет- 
ся признаком низинного торфонакопления.
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Содержание элементов-примесей в зоне расщепления пласта
Таблица 3

Компонент

Номер разреза

53
(16)

36
(19)

35
(И)

37
(24)

Са i , i 0,8 0,6 0,7
Sc 0,5 3,0 3,9 3,9
Сг 13,9 25,0 46,7 56,1
Со 1,4 M 9,8 32,2
As 9,2 12,8 14,6 36,9
Se 0,22 1,7 2,1 3,8
Rb 9,7 26,1 35,7 39,7
Mo 7,1 13,6 11,0 8,3
In . 0,9 1,6 1,03 0,3
Cs 0,5 1,6 1,9 3,9
La 7,1 1,6 4,9 14,6
Ce 2,4 3,9 6,5 37,6
Sm 4,6 8,9 3,4 1,5
Eu 0,7 0,7 2,1 0,5
Lu 0,12 0,11 0,14 0,11
W 2,5 3,5 1,5 0,6
Ir He обн. He обн. Не обн. 3
Au 1 4 5 30
Th 0,9 2,4 5,3 4,5
U 0,7 0,8 1,1 2,5
S 0,6 1,1 1,9 2,4

Зольность 13,5 16,5 19,4 26,5

Таблица 4
Содержание элементов-примесей в зоне тектонического нарушения

Компонент

Номер разреза

1
(19)

2
. <17>

3
(11)

49
(27)

Са 0,6 0,4 0,5 0,4
Sc 1,1 1,7 2,9 2,1
Сг 26,0 29,1 29,2 11,0
Со 6,4 9,4 7,1 7,9
As 3,4 2,2 2,4 2,0
Se 1,9 3,7 1,9 0,9
Rb 4,0 5,1 15,7 22,7
Mo 6,2 1,5 2,2 10,4
In 1,6 1,2 1,8 0,9
Cs 1,9 2,4 4,8 3,2
La 4,0 5,7 2,6 3,4
Ce 99,4 19,6 18,7 39,4
Sm 1,7 2,0 2,9 1,8
Eu 1,3 2,0 1,4 1,0
Lu 0.01 0,02 0,02 0,01
W 2,5 0,5 0,3 1,1
Ir 1 — — 4
Au 3 4 2 1
Th 0,1 1,1 2,2 1,8
U 1,0 1,4 2,1 0,9
s 0,9 1,4 1,2 0,7

Зольность 18,3 17,3 17,5 16,5

З о н а  у с л о ж н е н и я  м о р ф о л о г и и  п л а с т а .  Достаточно уверенно мож
но считать, что геоморфологически пониженные участки рельефа области торфона- 
копления определяются положением зон усложнения морфологии пласта [4]. Места, 
где участки пласта простого строения сменяются в пространстве участками с много
численными породными прослоями, указывают на то, что здесь гидрологический ре
жим торфяной залежи был более активным, а торфонакопление периодически сменя
лось терригенной седиментацией. Как правило, подобного рода явления возникают 
вследствие деятельности временных внутриболотных водотоков. Распределение эле
ментов-примесей в зоне относительного усложнения морфологии пласта (см. фигу-
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Геологоструктурные разрезы угольных пластов, а — сингенетический раз
мыв; б — усложнение морфологии; в — расщепление; г — тектоническое

нарушение
1 — алевролиты, 2 — аргиллиты, 3 — песчаники, 4 — углистые аргиллиты, 

5 — уголь, 6 — тектоническое нарушение

ру, б) приведено в табл. 2. Как и в первом случае, концентрация всех исследованных 
элементов здесь возрастает, хотя превышение над прилегающими участками заметно 
меньше. Последнее объясняется тем, что геоморфологические различия в данном 
случае менее резко выражены, а следовательно, менее значительны и различия в 
массах поступающего минерального вещества.

З о н а  р а с щ е п л е н и я  п л а с т а .  Структуры расщепления угольных пластов, 
весьма распространенные в Донбассе и других угольных бассейнах, представляют 
собой пример контрастного изменения в пространстве палеогеографической обстанов
ки торфонакопления [3]. Распределение элементов-примесей при расщеплении пласта 
приведено на фигуре (в) и в табл. 3. Условия торфяной залежи в направлении от 
зоны слитного пласта к зоне расщепления изменяются от верхового к низинному 
типу. Расщепляющая пласт породная толща представляет собой отложения дельтово
го водотока, поставляющего на прилегающие участки торфяного массива растворен
ное и взвешенное минеральное вещество. В связи с этим здесь наблюдаются повышен
ные зольность и сернистость угольного вещества.

Из данных, приведенных в табл. 3, следует, что увеличение концентраций всех 
элементов-примесей по мере приближения к зоне расщепления увеличивается, что 
вполне соответствует понижению гипсометрического уровня торфяника при прибли
жении к водотоку — источнику минерального питания.

З о н а  т е к т о н и ч е с к о г о  н а р у ш е н и я .  В данном случае рассматривается 
пример, принципиально отличающийся от предыдущих. Структура тектонического 
разрыва сбросового типа (см. фигуру, г) формирует условия, благоприятные для 
циркуляции минерализованных гидротермальных растворов и, следовательно, для 
эпигенетической минерализации угольного вещества. Предположив, что подземные 
воды могут быть существенным источником элементов-примесей в таких зонах, сле
дует ожидать увеличений их концентраций. Данные, приведенные в табл. 4, опреде
ленно свидетельствуют о том, что наличие тектонического нарушения не влияет на 
распределение элементов-примесей, варьирование их содержаний носит случайный 
характер. Таким образом, можно прийти к выводу, что процессы эпигенетической 
минерализации не являются источником заметного поступления элементов-примесей 
в угольный пласт.

Перейдем к обсуждению приведенных данных. Во всех исследованных геологиче
ских ситуациях (кроме тектонического нарушения) выявляется главная закономер
ность: концентрация элементов-примесей увеличивается на гипсометрически понижен
ных участках торфяного массива по сравнению с участками, занимающими более
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высокие элементы рельефа. Кроме того, совершенно очевидно, что формирование 
неравномерного распределения элементов-примесей определяется процессами, дейст
вующими на торфяной стадии угленакопления, т. е. процессами стадии седиментоге- 
неза или раннего диагенеза.

Таким образом, научной основой прогнозирования концентраций ценных и токсич
ных элементов является палеогеографическая реконструкция условий торфяной ста
дии. Результаты исследований в зоне разрыва (см. фигуру, г) показывают, что эпи
генетические процессы, по крайней мере тектонические, заметно не искажают сингене- 
тичное распределение элементов-примесей.

С геохимической точки зрения необходимо установить связь элементов с состав
ными частями угольного вещества, т. е. решить вопрос о носителе элементов. Учиты
вая известные особенности микрокомпонентного состава углей Донецкого бассейна, 
которым вполне соответствуют и угли изученных пластов, достаточно в этой связи 
обсудить роль двух носителей: гелифицированных органических и минеральных ком
понентов.

Возможность концентрации разнообразных химических элементов ископаемым 
органическим веществом подтверждается огромным материалом и на примере углей 
изучена наиболее полно [9]. Сделаны попытки описать процессы взаимодействия 
элементов с органическим веществом, исходя из некоторых современных обобщающих 
концепций бионеорганической химии [1].

Как видно из данных, приведеных в табл. 1—4, концентрация элементов интен-* 
сивно возрастает с ростом зольности: нарастание зольности от 15 до 30% и более 
сопровождается ростом их концентрации в 3—5 раз. Заметна также положительная 
связь элементов-примесей с содержанием серы. Таким образом, есть основание пред
полагать, что в изученных углях элементы-примеси связаны, как правило, с двумя 
носителями: органическим веществом и минеральными компонентами (вероятнее все
го— глинами и сульфидами), которые, по-видимому, являются основными носите
лями.

Для части элементов (Со, As, Cd) это предположение было проверено путем 
прямых определений методом рентгеноспектрального микроанализа (прибор MS-46 
«Камека») в гелифицированных и фюзенизированных микрокомпонентах и слойках 
глинистого вещества. Получены следующие результаты, г/т: Сг — гелифицированные 
компонеты 84, фюзенизированные 95, глинистое вещество 1407, As (соответственно) — 
415, 542, 1698; Cd — 47, 29, 203. Значение этих результатов при обсуждении пробле
мы носителей очевидно. Однако они касаются лишь небольшой части изученных эле
ментов, и поэтому в дополнение было проведено исследование фракций угольного 
вещества с разной плотностью — общепринятая методика, позволяющая выявить роль 
основных носителей — органических и минеральных компонентов.

Пять проб угля были разделены на фракции с плотностью менее 2000, 2000— 
2900 и более 2900 кг/м3 в смеси Зромоформа и спирта. Как показали петрографиче
ские исследования, легкая фракция состоит преимущественно из чистых угольных 
частиц и в меньшей степени — из сростков угля с минеральными компонентами. Золь
ность этой фракции составляет 17,7%, выход — 78,7%. Промежуточная фракция сла
гается главным образом сростками угля и глинистого вещества и относительно не
большим количеством сростков угля с сульфидами. Здесь присутствуют также чистые 

% зерна угля. Зольность этой фракции — 71,1%, выход — 20,8%. Наконец, тяжелая 
фракция состоит преимущественно из сростков угля с сульфидами с небольшой долей 
сростков угля с глинистым веществом и одиночных частиц чистого угля. Зольность 
фракции — 92,1%, выход — 0,5%. Состав органических микрокомпонентов всех фрак
ций приблизительно одинаков. Сравнивая фракции, можно, видимо, считать, что лег
кая и промежуточная отличаются главным образом значительным обогащением 
последней глинистым веществом, а легкая от тяжелой — обогащением последней суль
фидами и глиной. Распределение элементов-примесей во фракциях весьма показа
тельно: концентрация всех в промежуточной фракции значительно более высокая, чем 
в легкой. Степень обогащения составляет (округленно): Со 33, As 5, Se 2, Rb 6, Mo 6, 
Cd 12, Cs 19, La 40, Oe 10, Sm 8, Eu 50, Lu 4, W 2, Ir 14, Cr 5, Th 5, U 6.

Все халькофильные и сидерофильные элементы образуют максимальные концент
рации в тяжелой фракции, что, естественно, объясняется их связью с сульфидами. 
Степень обогащения тяжелой фракции по сравнению с легкой составляет: Со 48, 
As 42, Se 6, Mo 17, In 98. Тяжелая фракция обогащена также W (8). Таким обра
зом, основным носителем изученных элементов-примесей является минеральное веще
ство углей.

Приведенные данные позволяют предложить генетическую интерпретацию опи
санных закономерностей распределения элементов-примесей в связи с палеогеографи
ческой обстановкой торфонакопления. В низинные участки, где. среда торфяника 
характеризуется относительно высокой подвижностью, элементы-примеси поступали в 
больших массах и, возможно, более высоких концентрациях. Их накопление обуслов
лено процессами сорбции на глинистых минералах, содержание которых в составе 
торфа здесь было более высоким вследствие большей интенсивности терригенного 
процесса. На низинных участках также более интенсивно шли процессы аутигенного 
сульфидообразования [12], приводящие к концентрированию сидерофильных и халь- 
кофильных элементов, по-видимому, в виде изоморфных примесей в составе сульфи
дов железа.
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П риведенны е данны е позволяю т сделать следую щ и е выводы.
1. И сследованны е элем енты -прим еси, в числе которы х есть токсичные и ценны е, 

распределяю тся в угольны х пл астах неравном ерно, о б р а зу я  максимальны е концент
рации в низинны х зон ах древних торф яны х м ассивов. Соврем енны е методы  рекон
струкции условий торф яной стадии форм ирования угольны х пластов позволяю т вы де
лить п ол ож ен и е этих зон по м атериалам  геологоразведочны х и эксплуатационны х  
работ. Н а этой  основе м ож н о прогнозировать концентрации элем ентов-прим есей при 
планировании мероприятий по охр ан е  природной среды  и ком плексном у испол ьзова
нию углей .

2. О сновная м асса исследованны х элем ентов-прим есей находи тся  в составе м ине
ральных ком понентов углей. Э то позволяет  рассчиты вать на их опр еделенное извлече
ние в п р оцессах обогащ ения. При сж игании они частично остаю тся в зол е  и ш лаках, 
что о п р едел я ет  место их складирования как ком плексного сырья и начальный пункт  
дальнейш ей миграции в природны х с р еда х  в качестве токсичны х ком понентов. Э л е
менты -примеси, поступаю щ ие в атм осф ер у  в составе ды м овы х газов , вступаю т в кон
такт с элем ентам и ландш аф та и ж ивы м и организм ам и. И звестно, что этот  путь м игра
ции является наиболее интенсивным глобальны м * источником загрязн ен ия природной  
среды . С ледует зам етить, что эти элем енты , возм ож н о, м огут быть извлечены из га 
зовой ф азы  ф изико-химическими м етодам и при использовании соответствую щ их  
устройств и технологий. Задач ей  геологии, по мнению авторов, является разработк а  
научны х принципов прогнозирования распределения элем ентов-прим есей  в угольны х  
пластах ещ е на стадии разведочны х работ. Н а основе п одобн ы х прогнозов м ож н о  
заблаговрем ен но планировать м ероприятия по охране природной среды  в рай онах  
м ассового сж игания углей на тепловы х электростанциях.
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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
№  3, 1988

К Р И Т И К А

У Д К  553 .065 .5  : 5 5 2 .3 2 3 .5 (2 6 5 /2 6 6 )

О КНИГЕ В. Б. КУРНОСОВА «ГИДРОТЕРМАЛЬНЫЕ ИЗМЕНЕНИЯ 
БАЗАЛЬТОВ В ТИХОМ ОКЕАНЕ И МЕТАЛЛОНОСНЫЕ ОТЛОЖЕНИЯ»

КОССОВСКАЯ А. Г., С И МЛН О ВИЧ И. М., КАЛЕДА К. Г 
СКОЛОТНЕВ С. Г.

Книга В. Б. К урносова [2 ]  является первым м онограф ическим  обобщ ен ием , на
правленны м на реш ение одной  из актуальнейш их проблем  исследования истории р а з 
вития М ирового океана. Э то проблем а п р еобр азован ия м агм атических пород океани
ческого субстр ата , разрабаты ваем ая в течение последних 15 лет  учеными и коллек
тивами в р я де стран, в том числе и в С оветском  С ою зе. Р а зр а б о т к а  данной важ н ой  
проблем ы  стала возм ож н ой  в связи  с огромным новым м атериалом , полученны м  
в результате глубок оводного  бурения, и интенсификацией исследований, проводим ы х  
при драгировании и применении подводн ы х аппаратов в тектонически активных рай о
н ах  океанического дна, в п р едел ах  риф тов, разлом ны х зон , вулканических гор, п о зв о 
ляю щ их составить наиболее полное представление о строении и преобразовании о к еа
нической коры.

В связи с открытием в последние годы  гидротерм альны х систем  с сопутствую щ им  
им р удообр азов ан и ем  различного м асш таба и типа р абота  В . Б. К урносова, н есом 
ненно, им еет не только в аж н ое  теоретическое, но и практическое значение. В. Б. К у р 
носов соср едоточи л  свои исследован ия на изучении гидротерм альны х изменений в ер х
ней части базаль тового  слоя в геологических обстан овках с «открытыми» конвектив
ными ячейками, в которы х осущ ествляется  интенсивный в о д о о б м ен  м орская вода  —  
базальт. А втором  удачно выбраны полигоны , в п р еделах  которы х наи более ярко п р о
является активная гидротерм альная деятельность. В ы воды  автора бази рую тся  на м ате
риале, полученном  при его участии в 56-м  рейсе «Г лом ара Ч ел л ен дж ер а» , экспедициях  
с у д о в  Д В Н Ц  А Н  СС СР, знаком стве £  керновым м атериалом  во время ком андировок  
в Д а л х а у зск и й  университет К анады  и в СШ А. Больш ой объ ем  работ  проведен .по  
изучению  обш ирного кернового м атериала, полученного от Н ационального научного  
ф о н д а  СШ А. Таким обр азом , опорны ми объектам и и сследован ия служ и ли  материалы  
разны х структурны х элем ентов д н а  Т ихого и отчасти А тлантического океанов.

Г еологическое разн ообр ази е  вы бранны х объектов, охваты ваю щ их различны е типы  
^тектонических структур дна океана, харак теризую щ и хся определенны м  петрохим иче- 
ским  лицом  базал ь тои дов , является, несом ненно, важ н ой  полож ительной особенностью  
рецензируем ой  работы . Н а р я д у  с собственны м  фактическим м атериалом  в р аботе  
обобщ ен ы  обш ирны е литературны е данны е. Эта сводк а сам а по себе  представляет  
больш ую  ценность для  исследователей , заним аю щ ихся изучением  вещ ественного со ст а 
ва океанических пород.

В качестве основы  для рассм отрения м атериала взята м одель гидротерм альной  
конвективной ячейки, возникаю щ ей в р езультате циркуляции морской воды  в осевы х  
зо н а х  спрединга и в вулканических постройках центрального типа. Н у ж н о  отметить, 
что сущ ествовани е конвективны х ячеек после появления р абот  Е. Бонатти [6 ] ,  
Д ж . Тотча [1 3 ] , Г. К авахата  [9 ]  и др . вряд  ли вы зы вает сом нение.

П ривлечение конвективной м одели позволяет с единой точки зрения взглянуть  
на весь им ею щ ийся обш ирны й и разрозненны й материал, собранны й многими и ссл ед о 
вателями по вторичном у м и нералообр азовани ю  в базал ь тах . В то ж е  время, пы таясь  
объяснить с позиций этой теоретической предпосы лки весь им ею щ ийся в его расп о
ряж ени и фактический м атериал, автор искусственно ограничил возм ож н ость  интерпре
тации полученны х данны х, исключив альтернативны е реш ения, которы е могли бы  
появиться, если бы он подош ел к обобщ ен ию  из анализа своего  ф актического м ате
риала и им ею щ ихся в ли тературе различны х точек зрения на эт у  сл ож н ую  проблем у. 
Н а настоящ ем  этапе исследования н еобходи м о  вы явление конкретны х м еханизм ов  
действия гидротерм альны х систем  океана, а не обобщ ен ной  картины конвективной  
ячейки. Ж ел ан и е автора объедин ить все им ею щ иеся набл ю дени я в рам ках единой  
достаточн о общ ей гипотезы  привело к том у, что в работе в р я де случаев неверно  
интерпретирую тся конкретные петрографические соотнош ения м е ж д у  парагенезам и  
вторичных минералов и «костяком » пор од , единственно даю щ и е ключ к пониманию  
последовательности м и н ералообр азовани я. П роиллю стрируем  это  на примере со о тн о 
ш ения важ нейш их вторичных ф аз в базальтах: «окислительного», по М. Б ассу  [4 ] ,  
п ар агенеза, состоящ его  из м инералов типа глауконита и гидроокислов ж ел еза , с одной  
стороны , и три октаэдрического см ектита (сапонита) —  с другой . Ж естк ая  привязка  
появления минералов «окислительного» типа к нисходящ ей, а сапонита —  к в о с х о д я 
щ ей ветви конвективной ячейки не соответствует ф актическом у м атериалу как сам ого
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автора, так и других и сследовател ей . В частности, с этой  точки зрения неясен источ
ник ж ел еза  д л я  образовани я вы сокож елезисты х м инералов группы глауконита и ги д 
роокислов ж ел еза , так как м орская вода не м ож ет обеспечить его привнос, а оценка  
роли изм енения рудны х минералов базальтов , возм ож н ы х поставщ иков ж ел еза , авто
ром не приведена.

О дной из опорны х скваж ин (используем ы х в р а б о т е ), вскрывшей на сегодняш ний  
ден ь  наи более полный базальтовы й разрез с детально изученной минералогией вторич
ных новообразований, является скваж ина 504В , пробуренн ая в К оста-Р иканском  риф 
те. А втор, всл ед  за И. Н оаком  и др. [1 0 ] ,  Н. Н. П ерцевы м и В. А. В оронихины м  
[1 1 ] ,  на основании приуроченности ассоциации глауконитоподобны й минерал —  окис
лы ж ел еза  к ж илам  и околож ильны м  пространствам , а три октаэдрического смектита  
к основной  м ассе породы  пр едп олагает  налож енны й характер окислительной а ссо 
циации на неокислительную . И сх о д я  из м одели конвективной ячейки, В. Б. К урносов  
д ел а ет  вы вод об  образовании ее в результате воздействи я ни сходящ и х потоков м ор
ской воды, обогащ енны х кислородом , на породы , у ж е  претерпевш ие изм енения в у сл о 
виях в осходя щ ей  ветви. О днако Д ж . Х оннорецем  и др . [7 ]  на м атериалах той ж е  
скваж ины  бы ло показано, что триоктаэдрический смектит встречается так ж е в ж и л а х  
и околож ильны х пространствах, причем он о бр азуется  после минералов окислитель
ной ассоциации. П олученны е нами новы е материалы  по м олоды м  базальтам , д р а ги 
рованны м из рифтовы х долин (риф т Т а д ж у р а  [данны е С. Г. С колотнева}, Р ейкьянес  
[ 1 ] ) ,  показали , что в них развиты  только минералы типа глауконит-селадонита и  
гидроокислы  ж ел еза , а сапонит отсутствует, что опровергает ж естк ую  схем у  В. Б. К у р 
носова . О тсутствие сапонита при ш ироком развитии гл аук они та-селадон ита хар ак тер 
но т а к ж е  для  базальтов ряда скваж ин, пробуренны х в непосредственной близости  о т  
зон  спрединга, например в 54-м  рейсе «Г лом ара Ч ел л ен дж ер а»  [8 ] .

В  н астоящ ее время синтез всего им ею щ егося м атериала по вторичным изм енениям  
базал ь тов  у ж е  позволяет перевести пр облем у п р еобр азован и я  базальтов  из плоскости  
общ и х р ассуж ден и й  в плоскость о б су ж д ен и я  конкретны х м еханизм ов ги дротерм аль
ного воздействи я на базальты . Т олько разобравш ись в них и критически рассм отрев  
альтернативны е варианты, м ож н о подойти к реш ению  кардинальны х вопросов привно- 
са — вы носа вещ ества из базаль тов , что, к сож ален ию , не сдел ан о  автором .

В н астоящ ее время сущ ествует  несколько точек зрения, согласн о которы м а ссо 
циация глауконитоподобны й м инерал —  гидроокислы  ж ел е за  им еет раннее п р о и сх о ж д е
ние. П о представлению  одного из авторов рецензии, эти минералы  ф орм ирую тся при 
воздействи и  на базальты  восходя щ и х м инерализованны х гидротерм альны х растворов , 
обогащ ен ны х рядом  элем ентов, в том  числе Fe и К, по состав у  близких к составу  т а 
ковы х, разгруж аю щ и хся  в риф товой зон е ВТП . В торая  точка зрения у тв ер ж д а ет , что  
м инералы  типа селадонит-глауконита и гидроокислы  ж ел е за  ф орм ирую тся на пост
эруптивной стадии изверж ени я в результате взаи м одей ствия осты ваю щ его, но ещ е  
горячего лавового  потока с м орской водой , проникаю щ ей в него по трещ инам конт
рактации. Н агреваясь, м орская в ода  приобретает кислотны е свойства [ 5 J и вы щ ела
чивает вещ ество базальтов , р азр уш ая  его наи более реакционноспособны е фазы : оли
вин и интерстиционное стекло (хлор оф еи т) сущ ественно ж ел езом агн ези ал ьн ого  со ст а 
ва [ 2 ] .  При этом  вы щ елоченное вещ ество частично о с а ж д а е т с я  в виде глауконит- 
сел адон и та и гидроокислов ж ел е за  и частично п оступает в м орскую  воду , являясь  
одни м  из источников вещ ества д л я  седим ен то- и р удоген еза  в океане.

Н аконец , сущ ествует третья точка зрения, согласн о которой парагенез глауконит- 
селадон итовы х и F e-смектитовы х минералов, будучи  полигенетичны м, м ож ет  бы ть  
св я зан  с гидротерм ально-гальм иролитическим и процессам и, сопровож даю щ и м ися  не  
только новообразован иям и этих м инералов в пустотах  и трещ инах, но и при м етасо-  
матическом  синтезе по матрице различны х нестойких ж ел ези сты х силикатны х ком по
нентов (оливин, интерстиционное стекло и д р .) .

Таким обр азом , в н астоящ ее время сосущ ествует  несколько гипотез п р о и сх о ж д е
ния парагенетической ассоциации глауконит-селадонит —  окислы ж ел еза  в базал ь тах  
океанов . С ледовательно, вопрос о вторичном м и нералообразовани и  в базал ь тах , к о
торы й автор связы вает с н и сходящ ей  ветвью  гидротерм альной ячейки, остается  откры 
тым и нереш енным, и поэтом у пока п р еж деврем ен но в столь категорической ф ор м е  
ставить и реш ать вопрос о стад и я х  и м еханизм е экстракции рудн ого  вещ ества из  
базал ь тов . О чевидно, В . Б. К урн осов  д о л ж ен  был бы представить веские док а за тел ь 
ства в пол ьзу  принимаемой им гипотезы  позднего п р ои схож ден и я  гл аук он и т-сел адо-  
нитовой ассоциации. Такие данны е в книге отсутствую т, а альтернативны е варианты  
не рассм отрены , что резко о б едн я ет  со дер ж а н и е о б с у ж д а е м о й  концепции.

В  р аботе сущ ествует р я д  петрограф ических неточностей. В. Б. К урносов о т о ж д е 
ствляет сидер ом елановое стекло, которое, по его мнению , является главным реакци
онноспособны м  ком понентом базал ь тов , с интерстиционны м стеклом , хотя известно, 
что интерстиционное стекло в раскристаллизованны х ба за л ь та х  более кислое, чем з а 
калочное. К ром е того, им ею тся данны е и обосновы вается  точка зрения о том, что в 
интерстиционны х пр ом еж утк ах базальтов  пом имо относительно кислого стекла  
с обильны м и включениями рудны х минералов (тахили тового) присутствовало т а к ж е  
очень реакционноспособное ф ем ическое стекло (хл ор оф еи т).

И м еется  ря д  наблю дений, допускаю щ их его вы щ елачивание на п остэруптивн оц  
стади и  (при взаим одействии осты ваю щ их лав с м орской в о д о й ), при котором  о б р а з у 
ю тся так назы ваем ы е м иаролитовы е пустоты . ВпоЬледствии эти пустоты  вы щ елачи
вания м огут заполняться сапонитом . Таким обр азом , на настоящ ий м омент петрогра
фический ф ундам ент дл я  проведения расчета баланса привноса— вы носа вещ ества из: 
базал ь тов  при их изменении не м о ж ет  считаться достаточн о аргументированны м.
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Н ео б х о д и м о  остановиться т а к ж е  на м етодике расчета балан са  привноса— вы носа1 
вещ ества из базальтов , д а ж е  и сх о д я  из тех неточных петрографических допущ ений , 
которы е с о дер ж а т ся  в р аботе В. Б. К урносова. В качестве н аи более простого прим е
ра рассм отрим  ту  ж е  скв. 504В . П ри расчете вы носа вещ ества автор сравнивает  
с о дер ж а н и е  элем ентов в изм ененны х пор одах  с реперными неизменны ми образцам и . 
Д л я  расчета сум м арного вы носа использую тся данны е по потере химических эл ем ен 
тов из 1 м3 в типичных для  этого  р азр еза  п ор одах  при наи более распространенном  
«уровне изм енения». К ритерием «уровня изм енения» принято со дер ж ан и е структурной  
воды . Н аи бол ее типичным «уровнем  изм енения» на основании анализа 19 обр азц ов , 
отобранны х автором , для пор од  скв. 504В  принято со дер ж а н и е Н 20 + около 3% (с о 
д ер ж а н и е  Н 20 +  колеблется от 1,15 д о  6 ,7 0 % ). Д ан ны е Д ж . Х оннореца с соавт. [7 ]  
сильно отличаю тся от м атериалов, приводимы х В. Б. К урносовы м . Так, средн ее с о 
д ер ж а н и е  структурной воды  в п ор од ах  скв. 504В  составляет 0,96%  (36 анализов,
р азбр ос  от 0,61 д о  2 ,5 1 % ). Б лизкие цифры получены  А. Ш араськиным с соавт. 
[ 1 2 ] — 0,91%  (20  анализов, р а зб р о с  от 0 ,14— 2 ,4 1 % ). Различие, видимо, обусл овл ен о  
тем , что автор, заним аясь изучением  вторичных изменений, отбир ал  не типичные для  
р азр еза  образцы , а наи более изм ененны е. Э кстраполируя полученны е на основании  
собственны х анализов цифры дл я  расчета 500-м етровой колонны  базальтов сечением  
1 м2, он не учел, что в р а зр езе  скваж ины  есть как изм ененны е, так и неизм ененны е  
разности пор од . И сп ользуя  в дальнейш ем  эти цифры для  расчета еж егодн ого  выноса  
вещ ества из срединно-океанических хребтов , автор пр едп олагает, что стекловаты е  
разности , сходн ы е с породам и скв. 504В , с таким ж е  уровнем  изм енения составляю т  
50%  базаль тов , обр азую щ и хся  в зо н е  спрединга, а оставш иеся 50% составляю т м ас
сивны е базальты  типа тех, которы е были вскрыты скваж инам и в Калиф орнийском  
зали ве, и хар ак тер изую тся  меньш им уровнем  изм енения (1 — 1,4% Н 20 + ) .  О днако
с о дер ж а н и е  стекловаты х базаль тов  в океанической коре, по-видим ом у, завы ш ено. 
С текловаты е корни пиллоу-лав в скв. 501, пробуренной вблизи  скв. 504В , по наш им  
подсчетам , составляю т 12,5% , остальная часть разр еза  представлен а центральны ми  
зонам и подуш ечны х лав с интерсертальны ми и офитовы ми структурам и. Как показы 
вает анализ м атериалов по гл убок ов одн ом у  бурению , в океанической коре массивны е  
разности распространены  достаточн о ш ироко. Так, в 49-м  рейсе (хр. Рейкьянес, сев ер 
ная часть С рединно-А тлантического х р ебта) из 450  м, пройденны х по базальтам , 
330  м пройдено по массивным разностям  и только 120 м, т. е. около 74* по пиллоу- 
лавам .

Таким обр азом , цифры еж его д н о го  выноса хим ических элем ентов из среди н н о
океанических хребтов , полученны е автором , не им ею т д остаточ н ого  обоснования и 
явно завы ш ены . О собенн о в а ж н о  подчеркнуть, что если расчет привноса —  выноса и  
доп усти м о  дел ать  для  отдельны х скваж ин (п ол игонов), разум еется , при корректном  
учете петрографических разнови дн остей  базальтов  и их особен ностей , то экстраполи
ровать эти результаты  на весь океан *вряд ли правильно.

П ри расчетах балансов вы носа р удн ого  вещ ества нельзя не учитывать т а к ж е  
базальты , изм ененны е на уровне фации зелены х сланцев, породы  третьего слоя о к еа
нической коры и, возм ож н о , привнос из верхней мантии. И м ею щ иеся наблю дения  
показы ваю т, что процессы  экстракции вещ ества из базальтов  на этой стадии подч и
няю тся иным законом ерностям , чем в случае базальтов  поверхностного слоя. Так, 

* в верхних гор изон тах базальтов  второго слоя часто изм еняю тся плагиоклазы  и о ста 
ю тся свеж им и клинопироксены , тогда  как при зеленокам енны х изм енениях картина  
обратн ая . С ущ ественная часть вещ ества, которая вы носится в океан в районе д ей ст 
вия «черны х» и «белы х» курильщ иков, несомненно, экстрагировалась из более г л у б о 
ких горизонтов океанической коры, чем вскрытые в н астоящ ее время глубоководны м и  
скваж инам и.

Н ет данны х, что вы сокотем пературны е гидротерм альны е потоки, разгруж аю щ и еся  
в районе «черны х» и «белы х» курильщ иков и подним аю щ иеся с достаточн о больш ой  
скоростью  с относительно больш их глубин, ответственны  за  вторичное м инералообра- 
зован ие в верхних горизон тах базал ь товой  толщ и. М едленн о просачиваю щ иеся гидро* 
термальны е растворы  вряд ли м огут сущ ественно выносить вещ ество из верхней ч ас
ти базальтовой  толщ и, поскольку оно, по-видим ом у, уч аствует в залечивании р а зн о 
образны х пустот в базальтах.

Н есм отря на сделанны е зам ечания, книга В. Б. К урн осова  является вкладом  в 
развитие наш их знаний о связи осадк о- и р удообр азов ан и я  в ок еан ах  с п р ео б р а зо в а 
ниями базальтов  океанического субстр ата . П олученны е автором  данны е, несом ненно, 
приведут к интенсификации исследован ий в этом  направлении. З а сл уга  В. Б. К ур н о
сова состоит в том, что его работа  вы звала и, очевидно, б у д ет  вызы вать дискуссию , 
что, как нам каж ется , является н а д еж н о й  гарантией от догм атического п о д х о д а  к 
рассм атриваем ой важ ной  и очень сл ож н ой  проблем е.
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ЦЕННОЕ ОБОБЩЕНИЕ ПО ГЕОХИМИИ ОКЕАНСКИХ 
ЖЕЛЕЗОМАРГАНЦЕВЫХ КОНКРЕЦИЙ

С А В Е Н К О  В . С.

В последние годы резко повы сился интерес к ж ел езом арганц евы м  конкрециям  
(ЖМК) океана, которые приобрели статус важ ного промы ш ленного источника м ар 
ганца и особен н о ряда цветны х м еталлов (м едь, никель, кобальт и д р .) . Ч исло п убл и 
каций, посвящ енны х океанским ЖМК, все время в озр астает  и, несм отря на наличие  
нескольких отечественны х и за р у б еж н ы х  м онограф ических изданий , остро ощ ущ ается  
н еобходи м ость  в соврем енном  обобщ ен ии  им ею щ егося огром ного ф актического м ате
риала. В этом  плане несом ненно позитивны м явлением сл ед у ет  считать вы ход в 
1986 г. книги Г. Н. Б атурина «Г еохим ия ж елезом арганц евы х конкреций океана», 
в которой систем атизированы  и обобщ ен ы  данны е по геохим ии океанских ЖМК, вклю 
чая результаты  исследований сам ого  автора.

В а ж н о й  особенностью  м онограф ии Г. Н. Б атурина является то, что рассм отрению  
геохим ии Ж М К  предш ествует детал ь н ое излож ен ие основны х черт геохим ии м ар ган
ца —  основного рудного ком понента конкреций, с которы м связан о обогащ ен ие их  
цветны ми металлам и, а так ж е редким и и рассеянны ми элем ентам и. В этой части  
приводятся сведения о распространении м арганца в м етеори тах, пор одах  зем ной  
коры, аэр озол я х , донны х оса дк а х  м орей и океанов, гидротерм альны х водах , ж и в ы »  
организм ах и д ается  оценка роли отдельны х процессов в поставке м арганца в совре*  
менный океан. Такой всеобъ ем лю щ ей сводки по геохим ии рассеянного марганца в ли 
тер атур е д о  сих пор не бы ло, что д ел а ет  ее весьма полезной не только для  сп ец и а
листов в области  изучения океанских Ж М К , но и дл я  ш ирокого круга геологов, 
заним аю щ ихся исследованием  осадочны х процессов.

В тор ая  часть м онографии Г. Н . Б атурина посвящ ена собствен но геохим ии ок еан 
ских ЖМК. В ней достаточн о п одр обн о  излож ены  сведения о распространении, м ор 
ф ологии, внутреннем строении и минералогии ЖМК, хотя , на наш  взгляд, р а зд ел  
о минеральном  составе ЖМК, и особен н о в отнош ении главны х рудны х м инералов, 
м ож н о было бы сделать бол ее развернуты м  и полнее отрази ть работы  Ф. В. Ч ухр ова  
и его сотрудников. О собы й интерес вы зы вает д есятая  глава м онограф ии, посвящ ен
ная обобщ ен и ю  данны х о содер ж ан и и  в ЖМК редких и рассеянны х элем ентов. З д есь  
сум м ированы  практически все им ею щ иеся сведения о распространенности хим ических  
элем ентов в океанских ЖМК и получены  средние их величины. Н есом ненно, что этот  
р аздел , включающ ий результаты  интенсивны х исследований сам ого  автора, п р оведен 
ных в последние 7— 8 лет, наи более значительный в м онограф ии. П осле его прочте
ния ясно, что океанские ЖМК в настоящ ее время стали одним  из наи более изученны х  
в геохим ическом  отнош ении геологических объектов. П риводим ы е Г. Н. Батурины м  
средн ие концентрации почти 80  элем ентов посл уж ат прекрасны м ориентиром при 
р азр аботк е комплексны х технологических схем  переработки ЖМК
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С точки зрения генезиса океанских Ж М К  чрезвы чайно пол езн а глава о возр асте  
и  скорости их роста. А втор провел очень трудоем кую  р а б о т у  по обобщ ен ию  р а д и о 
м етрических, палеонтологических, палеом агнитны х и д р уги х данны х о скорости роста  
океан ск и х конкреций. В ы вод о значительно меньш ей скорости роста Ж М К  по ср а в 
нению  со скоростью  о садк ообр азов ан и я  представляется  вполне аргум ентированны м , 
но причины преим ущ ественного н а х о ж д ен и я  их на поверхности океанских осадк ов  
остаю тся  невы ясненны ми.

П оследн яя , 12-я глава посвящ ена рассм отрению  проблем  генезиса  океанских Ж М К  
и включает разделы  об  источнике рудн ого  вещ ества конкреций, причинах н а хож ден и я  
Ж М К  на поверхности дн а , биогенны х ф акторах ф орм ирования, а т а к ж е небольш ой  
р аздел  о сул ьф и дах  и сам ородны х м еталлах. Н а наш  взгляд, это  наим енее удачны й  
р аздел  м онограф ии, поскольку в нем отсутствует  критический анализ сущ ествую щ и х  
взглядов  на п р ои схож ден и е  конкреций (с  той ж е  степенью  детальности , которая и м е
ется  в др уги х  р а зд ел а х ) и недостаточн о ясно и зл ож ен а позиция сам ого автора по  
этом у  в а ж н ом у  вопросу. В прочем , такая цель, возм ож н о , и не ставилась автором , 
который свой тр уд  скром но назвал  сводкой.

В заклю чение, давая  сам ую  вы сокую  оценку книге Г. Н . Б атурина, нельзя не  
отм етить удивительно малый ее ти р аж  —  всего 750  экз., которы й явно не с м о ж ет  
удовлетворить спрос многочисленны х исследовател ей , заняты х изучением  океанских  
Ж М К - В иди м о, и здательству сл ед у ет  б ол ее  диф ф еренцированно подходи ть к вопр осу  
о ти р аж е научны х специальны х м онограф ий и учитывать актуальность затрагиваем ы х  
тем  не только в настоящ ее врем я, но и в перспективе.

М осковский государственны й  
университет

П оступи ла в редакцию  
26.V I 1987



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
№  3, 1988

Х Р О Н И К А

УДК (0 .9) : 553.94

ЗАСЕДАНИЕ КОМИССИЙ МЕЖДУНАРОДНОГО КОМИТЕТА ПО ПЕТРОЛОГИИ'
УГЛЕЙ (ЮГОСЛАВИЯ, 1985)

ТИ М О Ф Е Е В  П. Я., БОГОЛЮ БОВА Л . И

В г. Д убр овн и к е (Ю гославия) с 23 по 28 сентября 1985 г. состоялась 38-я сессия  
тр ех  ком иссий М еж дун ар одн ого  ком итета по петрологии углей (М К П У ): 1. О бщ ая  
петрология углей. И. И сп ользован ие данны х петрологии углей в геологии. III. И сп оль
зо в ан и е  данны х петрологии углей в промы ш ленности. Н а заседан и и  присутствовало  
62 человека из 23 стран мира (А встралии, В еликобритании, Африки, Бельгии, Б о л га 
рии, Б разилии, Венгрии, Н и дерлан д, И спании, К анады , К итая, Н овой Зеланди и , П оль
ши, П ортугалии , Румынии, С С С Р, СШ А, Ю гославии, Ф ранции, Ф РГ , Ч ехословакии , 
Ш веции и Я п они и). О т С оветского С ою за в работе ком иссии приняли участие чл.-кор. 
А Н  С С С Р П. П. Тимофеев (Г И Н  А Н  С С С Р ), Л. И. Боголюбова (Г И Н  А Н  С С С Р ), 
Н. В. Лопатин (ГЕ О Х И  А Н  С С С Р ).

П лен арн ое заседан и е 23 сен тябр я бы ло открыто проф ессором  геол ого-п ал еон то
логического института Б елградского  университета М. Ерцеговаком (С Ф Р Ю ), которы й  
приветствовал участников сессии. П рези ден т  М К П У  Б. Альперн (Ф ранция) сообщ и л  
п р ограм м у р а б о т  сессии.

Д а л е е  генеральны й секретарь М К П У  М. Вольф (Ф Р Г ) приветствовала избран ие  
А. Г. В. Смита (В еликобритания) на пост президента ком иссии I по обш ей п етроло
гии углей.

Н а заседан и и  комиссии I осн овн ое внимание бы ло уд ел ен о  стандартизации и 
автом атизац ии  м етодов изм ерения отраж ен ия витринита и др уги х  микрокомпонентов, 
изм ерения ф лю оресценции битум инозны х ком понентов, вы яснению  влияния ф аци аль
ного типа осадк а  на изм енение величины отраж ен ия витринита, а так ж е вопросам  
терм инологии и описания переходны х микрокомпонентов от витринита к инертиниту, 
которы е нередко встречаю тся в больш инстве типов углей Гондваны .

В. П. Пфистерер (Ф Р Г ), о б о б щ а я  результаты  м еж л абораторн ы х исследований по 
стан дартизац ии  изм ерения отр аж ен и я  витринита, коллорезинита и резинита, выявил  
больш ой р а зб р о с  значений, обусловенны й трудностям и диагностики коллорезинита, 
а т а к ж е  нереш ённостью  проблем ы  изм ерения величины отр аж ен и я  витринита среди  
рассеян ного О В  в п ородах.

К. Оттеньян (Ф РГ ) до л о ж и л  результаты  м еж л абораторн ы х исследований по  
стан дартизац ии  изм ерения ф лю оресценции. Он показал , что интенсивность ф лю орес
ценции ком понентов углей зависит от длительности их облучен ия ультраф иолетовы м  
светом  в интервале времени от 0  д о  20, 40 , 60 с. Р а зн о сть  в интенсивности свечения  
первого (при 0) и последую щ его облучения названа им а л ь т е р а ц и е й ,  которая  
указы вает на степень углеф икации угля и присутствие в нем вторичного битум а.

К. Диссел (А встралия) обрати л внимание на н еобходи м ость  п одр аздел ен и я  м икро
ком понентов группы инертинита на действительно инертны е и реактивны е. Он пок а
зал , что при пом ощ и традиц ион ного ультраф иолетового облучения инертинитовы е  
м ацералы  в угл ях не ф лю оресцирую т. О днако он об н а р у ж и л  ф лю оресценцию  инерти
нита при облучении их светом  с больш ими длинам и волн. П о данны м К. Д иссела^
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угли , со дер ж а щ и е  значительную  дол ю  реактивного инертинита (микринита, инерто- 
детр и н и та), о бл адаю т  повы ш енной коксуем костью  и сп особств ую т  образовани ю  проч
ного кокса.

Н а заседан и и  комиссии II по использованию  данны х петрологии углей в геологии  
(п р ези ден т  П. Робер, Ф ранция) основное внимание бы ло у дел ен о  пониманию , терм и
нологии и вы явлению характерны х признаков микрокомпонентов Р О В  гум усового  и 
сап роп ел евого  ряда, являю щ ихся источниками нефти и газа . Р а б о т а  комиссии нап рав
лен а на р азр аботк у  м еж дун ар одн ой  классификации микроком понентов Р О В .

Д л я  вы работки более объекти вного и униф ицированного понимания отдельны х  
м икроком понентов Р О В  были проведены  м еж лабораторн ы е исследования едины х  
о б р а зц о в . С равнивались величины отр аж ен и я  витринита угля (Р О В  32) и тесно свя
за н н о го  с ним горю чего сланца (Р О В  3 3 ) , дл я  того, чтобы  выявить роль ф ациального  
тип а осадк а  на преобр азован ие витринита. Как д о л о ж и л  В. Калькреут (К а н а д а ) ,  
ок азал ось , что витринит из неф тяного сланца им еет больш ой р а зб р о с  значений о т р а ж е 
ния, харак тер изую щ и хся в целом  б о л ее  низкими показателям и, чем витринит из угля. 
В  процессе дискуссии был сдел ан  вы вод, что витринит из сланц а не м ож ет  хар ак те
ри зовать стади ю  литогенеза осадк а , которая более достовер н о  опр еделяется  хар ак те
ром  ф лю оресценции водорослей .

С л едует  отметить, что влияние литологического и ф ациального типов осадк а на  
п р еобр азован и е О В  было п ок азан о впервы е в р аботах  П . П . Т им оф еева и Л . И. Б о 
голю бовой ещ е в 1971 г.

Были проведены  так ж е м еж л абораторн ы е и сследован ия отраж ен ия  витринита  
Р О В  пор од , залегаю щ и х на различном  расстоянии от дайки дол ери та , с целью вы яс
нени я роли тем пературы  в пр еобр азован ии  Р О В  пород. Н. Бостик (С Ш А ) п р одем он 
стр и р ов ал  хорош ую  сходи м ость р езультатов , полученны х из разны х лабораторий . 
С оветские исследователи использовали дл я  изм ерения величины отраж ен ия  витринита  
английский прибор высокой разреш аю щ ей способности «М аж и ск ан», который отлича

е т с я  больш ой стабильностью  и в озм ож н остью  изм ерения частиц витринита разм ером  
д о  3 мк.

О б су ж д а л с я  вопрос терм инологии и разграничения первичного и вторичного вит
ринита. С оветские участники засед ан и я , основы ваясь на генетическом  принципе, п р ед 
лож ил и  первичный витринит им еновать с и н г е н н ы м ,  т. е. образовавш и м ся в м о
мент ф орм ирования осадк а, а вторичный —  а л л о т и г е н н ы м ,  т. е. принесенным с  
источника сноса в готовом  виде. Я . Робер и А. Кук (А встралия) предлож или первич
ный витринит назвать а в т о х т о н н ы м .  Было реш ено п р одол ж ать  исследован ие  
эт о го  сл о ж н о го  вопроса, так как от правильного определения типа витринита в Р О В  
зависит точность определения стади и ли тогенеза О В  и вм ещ аю щ их его пород, а, сл е 
довательно, и безош ибочность п р огноза как неф тегазон осн ости  площ адей, так и углей  
н у ж н о го  качества.

О ж ивленной бы ла дискусси я по п о в о д у  термина «м игробитум » (Джэкоб, Ф Р Г ). 
■Отмечалось, что этот  термин не п о д х о д и т  для  веществ,, нерастворим ы х в органоген
ных растворителях. В связи с этим был п р едлож ен  ря д  др уги х  терминов для его  
зам ены , а именно: «тверды й битум », «битум инит», «эксудати ни т», «петробитум ». Н е  
бы ло еди ного  мнения и по вопросу: является ли это  вещ ество м ацералом  или нет?

Д а л е е  о б с у ж д а л с я  термин «ам орф инит», предлож енны й дл я  обозначения ам ор ф 
ного вещ ества сапропелевы х м орских осадк ов  Р О В  осадочны х п ор од  и углей. О д н о 

в р ем ен н о  возник вопрос о его генезисе. О казалось, что этот  терм ин объ еди н яет  р а з 
личные по ген ези су  вещ ества. С оветские члены комиссии считаю т, что гум усовое  
ам орф ное вещ ество сл едует  назвать г е л и н и т о - к о л л и н и т о м ,  а сапроп ел евое —  
с а п р о - к о л л и н и т о м ,  что подчеркивает исходны й м атериал, послуж ивш ий их  
образован и ю .

З а сед а н и е  ком иссии III по использованию  данны х петрологии углей в промы ш 
ленности (пр езидент  А. Девису С Ш А ) бы ло связано с о б су ж д ен и ем  универсальной  
промы ш ленной классиф икации углей горю чих ископаем ы х, характеристик и свойств  
м икроком понентов углей, ответственны х за  процесс коксования и качество кокса.

Б. Алыгерн пр едлож и л  вариант промы ш ленной классиф икации углей, пар ам етр а
ми которой являю тся: 1) степень м етам орф изм а горю чего ископаем ого; 2) тип гор ю 
чего ископаем ого; 3) фация. В ы делен о три категории м етам орф изм а горючих и скоп ае
мых: лигнитовая, битум инозная и антрацитовая, к а ж д а я  из которы х п одр аздел я ется  
на гипо-, м езо- и мета. У становлено три типа горючих ископаем ы х по петрограф иче
ском у составу: фюзинитовы й, лейптинитовы й и витринитовый. Д а н о  три п о д р а зд ел е
ния фаций: угли, пром еж уточны е горю чие ископаем ы е, сланцы . Э та классиф икация  
основы вается на м етодах  ф лю оресцентной микроскопии лейптинита, изм ерения п ок а
зател я  отраж ен и я  витринита и опр еделения палеотем ператур. Д и ск усси я  развернулась  
в основном  по границам категорий м етам орф изм а горючих ископаем ы х. Е диногласно  
была принята граница м е ж д у  металигнитом  и гипобитум инозны м  углем, равная вели
чине отр аж ен и я  0,6% . Н е все члены ком иссии были согласны  с границей би тум и н оз
ного угля и антрацита по величине отр аж ен и я  2,00% . О стался  дискуссионны м  вопрос  
границ по отраж ен ию  витринита м е ж д у  гипо- и м езоантрацитом ; м езо- и м етаантра- 

щ итом .
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К. Диссел в своем  вы ступлении ук азал  на н едооц ен к у  потенциала коксования  
углей , богаты х инертинитом. И м бы ло отмечено, что инертинит с интенсивностью  
ф лю оресценции более 3% спекается  полностью  и становится составной частью  кокса. 
И нертинит с интенсивностью  ф лю оресценции м е ж д у  3 и 1% спекается частично. 
Л иш ь инертинит с интенсивностью  ф лю оресценции м енее 1 % остается  полностью  
инертны м.

М. Бенгтсон (Ш веция) обрати л  внимание на различную  степень сгорания гол
л а н дск о го  угля , бедн о го  инертинитом , и гондванского —  богатого  им.

Н а заклю чительном пленарном  заседан и и  комиссий были подведен ы  итоги работы  
3 8 -й  сессии М КП У , еди ногл асн о была вы двинута кан ди датур а  Д. Марчисона (В ел и 
кобр итани я) для  награж ден и я  его  м едалью  «Т иссена».

Д а л е е  президент М К П У  Б. Альперн от лица всех  участников 38-й  сессии М К П У  
вы разил благодар ность  М. Е рц еговаку и его сотрудник ам  за  хорош ую  орган и зац и ю  
встречи в г. Д убр овн и к е.

Г еологический институт П оступи ла в р едак ц и ю
А Н  С С С Р, М осква 3 0 .IX. 1986



К СВЕДЕНИЮ АВТОРОВ!

А вторы , направляю щ ие статьи и зам етки в ж ур н ал  «Л итология и полезны е иско
паем ы е», долж н ы  соблю дать сл едую щ и е обязательны е правила:

1. Р а б о та  представляется  в окончательно подготовленном  для  печати виде.
2. О бъем  статей  не д о л ж ен  превы ш ать одного  авторского листа (24  стр. маш инопи

с и ), краткие сообщ ени я и критические статьи —  половины  авторского листа.
3. Р укописи долж н ы  быть напечатаны  на маш инке с нормальны м ш рифтом через 

два интервала с оставлением  полей с левой стороны  (3— 4 с м ). Страницы рукописи  
долж ны  быть пронум ерованы , включая таблицы . Р укопись, а так ж е рисунки и ф о то 
графии представляю т в д в у х  экзем п лярах.

4. В конце статьи приводится полное название уч р еж ден и я , где  бы ла выполнена- 
р абота , гор од , в котором  оно находи тся , и полный адр ес  автора. Рукопись подписы 
вается всеми авторами.

5. В се  ф орм улы  вписы ваю тся чернилами или туш ью  от руки. Н азвани е фауны  и 
все тексты , приводим ы е в иностранной транскрипции, печатаю тся на маш инке с латин
ским ш риф том . О собое  внимание сл ед у ет  обратить на тщ ательное написание ин дек сов  
и пок азател ей  степени. Н ео б х о д и м о  дел ать  ясное различие м е ж д у  заглавны ми и строч
ными буквам и, подчеркивая заглавны е буквы  двум я  черточками снизу, а строчны е —  
двум я  черточками сверху. Н ео б х о д и м о  правильно вписы вать сходн ы е по написанию  
буквы  как русские, так и латинские и др . С л едует  т а к ж е дел ать  различие м е ж д у  О  
(больш им ), о  (малы м ) и 0 (н у л ем ). Л атинские буквы подчеркиваю тся волнистой ли
нией, греческие —  красным карандаш ом .

6. С окращ ение слов, кром е общ еупотребительны х (наприм ер, и т. п., и т. д ., 1 м,. 
2 к г), не доп уск ается .

7. В се  упом инаем ы е в статьях величины и единицы  изм ерения дол ж н ы  соответство
вать стандартны м  обозначениям .

8. Ц иф ровы е таблицы , наприм ер хим ических, м инералогических и иных анализов,, 
дол ж н ы  визироваться автором  с ук азани ем , по какой методике,, где  и кем были прове
дены  эти анализы .

9. С писок литературы  д а ется  в конце статьи на отдельном  листе. В список вклю 
чаю тся только те работы , на которы е есть ссылки в тексте. Ф амилии авторов р асп ол а
гаю тся по алф авиту —  сперва русском у, затем  латинском у. В списке литературы  приво-

* дятся  следую щ и е данны е: ф ам илия и инициалы автора, н азвани е работы ; д а л ее  д л я  
ж ур н ал ов  —  название ж ур н ал а  (в принятом сок р ащ ен и и ), том , выпуск, год  издания, ин
тервал страниц, а для  книг —  и здательство , м есто и го д  и здания , интервал страниц.

10. С писок литературы  составляется  по алф авиту, слева указы вается порядковы й  
ном ер, на которы й в тексте ссы лаю тся, указы вая его в квадратны х скобках.

11. И ностранны е ф амилии в тек сте приводятся в русской транскрипции (в с к о б 
к а х —  в иностранной, и только один р а з ) ,  например «по данны м Р . Смита (Sm ith , 1956)» . 
В русской  транскрипции даю тся  и названия за р убеж н ы х м есторож ден и й , географ иче
ских пунктов и пр.

12. В се  иллю страции прилагаю тся к рукописи отдельно; они долж ны  быть п р он у
мерованы  и на обор оте к а ж д о й  из них подписы ваю тся ф ам илия автора, название- 
статьи, и для ф отограф ий в случае необходим ости  —  «верх» и «низ» и указы вается при
нятое увеличение. В се  обозн ачени я на ф игурах долж ны  быть расш ифрованы  в подп и 
сях. Список подписей к ф игурам  прилагается на отдельном  листе. Н а полях рукописи  
дол ж н ы  быть указаны  м еста пом ещ ения фигур и таблиц, а в тексте сделаны  ссылки  
на них.

13. В се  фигуры  (карты , проф или, колонки) представляю тся четко выполненными  
и пригодны ми для окончательного перечерчивания с обязательны м  прилож ением  всех  
условны х знаков, им ею щ ихся на ф игуре. Карты долж ны  им еть минимальное количе
ство названий, различны х пунктов, необходим ы х для поним ания текста. Ч ертеж и м о
гут представляться в различном м асш табе, но с указанием  автора о в озм ож н о  макси
мальном их уменьш ении.

14. И ллю стрирование статей картами,, разрезам и  и ф отограф иям и допускается  лишь- 
в полном  соответствии с текстом . М аксим альное количество ф игур-чертеж ей —  не более  
3 — 5, ф и гур -ф ото —  не более 5— 6.

15. К  статьям  долж ны  быть прилож ены  краткие реф ераты  (3 /4  страницы ), отпе
чатанны е на маш инке в д в у х  экзем плярах. Р еф ераты  долж ны  быть составлены  в с о о т 
ветствии с требованиям и В И Н И Т И  и «И нструкцией по составлению  реф ератов».

16. Р едак ц и я  сохран я ет  за  со б о й  право сокращ ать присы лаемы е статьи и п од в ер 
гать их правке.
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