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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 550.4 : 553.2 : 552.323.5

ГЕОКРИСТАЛЛОХИМИЯ САПОНИТОВ И СВЯЗАННЫХ С НИМИ 
СЛОИСТЫХ СИЛИКАТОВ В ПРЕОБРАЗОВАННЫХ 

ОКЕАНИЧЕСКИХ БАЗАЛЬТАХ
К О С С О В С К А Я  А. Г. ,  Д Р И Ц  В. А.

В статье рассматриваются геокристаллохимические особенности три- 
октаэдрических слоистых силикатов, образующихся в преобразованных 
океанических базальтах. Дается кристаллохимическая классификация, 
описываются условия образования различных разновидностей сапонитов и 
родственных им по генезису и сонахождению триоктаэдрических слоистых 
силикатов типа гидратированных тальков и корренситоподобных минера
лов. Рассматривается проблема механизма образования триоктаэдриче
ских слоистых силикатов и парагенетически связанных с ними минералов.

Триоктаэдрические смектиты рассматривались обычно как минера
лы, имеющие раритетное значение, с узким кругом распространения в 
специфических геологических обстановках — в эвапоритовых комплек
сах преимущественно содового типа, скарновых месторождениях, иног
да в гидротермальных продуктах изменения основных и ультраоснов- 
ных пород [ 1, 2, 7, 24, 25].

Изучение преобразований, базальтов океанического дна по всем 
скважинам глубоководного бурения DSDP, вскрывшим 2-й слой океа
нической коры, показало, что триоктаэдрические смектиты (семейство 
магнезиально-железистых сапонитов) исключительно широко распрост
ранены в базальтовом субстрате океана на всю вскрытую мощность, 
превышающую 1000 м (скв. 504В). Их массовое распространение, кри
сталлохимическая близость состава и постоянный парагенез с селадо- 
нитом позволяют рассматривать Mg—Fe-сапониты как важные поро
дообразующие индикаторные минералы преобразованных базальтов 
океанического субстрата.

Характеристика Mg—Fe-сапонитов дана многими исследователями. 
Практически они обнаружены во всех скважинах DSDP, где описыва
ются преобразования базальтов [2, 5, 6, 8—12, 14, 17—19, 26—29, 31, 
33—39 и др.], а также в некоторых драгированных породах [20, 23 
идр.].

Резко бросающееся в глаза присутствие двух главных типов глини
стых минералов — высокомагнезиального (18—26% MgO, лишенного 
К20) и высокожелезистого (20—30% Fe20 3 с высоким до 8%, содержа
нием К20) определило то, что во многих работах приводится характе
ристика только этих двух типов слоистых силикатов, химические соста
вы которых нередко хорошо рассчитываются на кристаллохимические 
формулы типичного сапонита и селадонита (реже глауконита).

Статистическое изучение химического состава глинистых минералов 
по всему разрезу скв. 417А, 417D и 418 (рейсы 51—53) и сравнение 
сильно измененных базальтов скв. 417А с относительно слабо изменен
ными базальтами ckb.*417D и  418 показали, что между Mg—Fe-сапони- 
тами и селадонитами существует целая гамма минеральных образова
ний промежуточного химического состава [36], конечными членами ко
торой являются Mg-сапониты и селадониты. Решить вопрос о том, что „ 
из себя представляют эти образования, достаточно сложно: это могут 
быть и тонкие механические смеси, и смешанослойные минералы с че
редующимися пакетами сапонита, селадонита, а также нонтронита.

Обычно при микроскопических описаниях выделяют глинистые ми
нералы, различающиеся по цвету и интенсивностью окраски (от зеле
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ных, желтр-коричневых, светло-коричневых, вплоть до бесцветных или 
почти черных). Особенно выразительно это чередование цветов фикси
руется в трещинах и везикулах, где иногда наблюдается довольно про
стое строение со сменой трех, четырех концентров разноокрашенных 
минералов, но иногда — очень сложное агатоподобное, где концентры 
повторяются, сопровождаясь нередко присутствием в центральных час
тях цеолитов, кальцита, Fe—Mn-карбонатов, железисто-марганцево
кремнистых образований, в некоторых случаях гидроталькита и др. 
Наиболее часто встречаются минералы зеленоватых оттенков, которые 
при интенсивно-зеленой окраске часто принадлежат к группе диокта- 
эдрических железистых слюд, а при светло-зеленой, светло-коричневой, 
темно-коричневой и черной окраске, а также бесцветные — к сапони
там, а иногда к корренситам [12, 18, 31, 37 и др.]. Естественно, что 
одновременно структурная и химическая (микрозондовая) характери
стики могут быть получены только при использовании специальной ап
паратуры и требуют большой затраты времени. Поэтому большинство 
авторов приводят анализы только единичных, наиболее, чистых мине
ральных разновидностей, представленных либо сапонитами, либо села- 
донит-глауконитовыми минералами.

Несмотря на указанные сложности исследования, в настоящее время 
уже накопился обширный материал, позволяющий выделить геокри- 
сталлохимические типы сапонитов, а также некоторых других, тесно 
ассоциирующих с ними Mg—Ре-силикаюв, связанных с определенными 
морфогенетическими положениями в прродах, и попытаться рассмот
реть их генезис.

Прежде чем перейти к изложению материала, остановимся на не
которых принципиально важных положениях, которые следует учиты
вать при изучении глинистых минералов преобразованных базальтов 
[4—6, 8, 9, 11, 12 и др.]. Прежде всего отметим, что цвет не может слу
жить признаком для идентификации минерала, он определяется присут
ствием и концентрацией рассеянных тончайших частиц гидроокислов 
железа [34, 35 и др.]. Степень окристаллизованности, наблюдаемая как 
под поляризационным, так и под сканирующим электронным микроско
пом, тоже не может служить структурным диагностическим признаком, 
хотя разнообразие морфоструктурных форм велико — от крупнокри
сталлических игольчато-чешуйчатых сильнополяризующих агрегатов, 
располагающихся обычно в центральных частях крупных везикул, на
блюдающихся в поляризационном микроскопе, до микроскопически 
однородных, почти изотропных или слабополяризующих тончайших 
агрегатных образований разнообразных игольчатых, капустовидных и 
других форм, которые распознаются только под электронным микроско
пом. Дифракционное изучение таких образований нередко показывает 
присутствие двух фаз, соответственно относящихся к три- и диоктаэд- 
рическим разновидностям [6, 10, 35, 40]. Сходные данные получены и 
при электронографическом изучении, причем следует учитывать, что во 
всех случаях были доступны отбору наиболее крупные выделения из 
жилок и крупных везикул [6, 10].

Для создания геокристаллохимической классификации сапонитов и 
расшифровки их генезиса необходимо выполнение следующих условий:
1) изучение глинистых минералов не в единичных образцах и интерва
лах, а по всему разрезу скважин с учетом геологического положения 
изучаемых пород, их петрографического и петрохимического состава, 
возраста, степени и характера переработки, определивших тип преоб
разований; 2) изучение минералов, приуроченных к определенным 
структурным компонентам пород: метасоматически замещенным пер
вичным минералам, прежде всего к оливинам (главным «поставщикам» 
наиболее ранних новообразований), в меньшей степени — к стекловато
му базису и плагиоклазам интерстиционных промежутков и, наконец, к 
ассоциациям минералов в пустотных пространствах (везикулах и тре
щинках), наиболее доступных для выявления последовательностей рас
положения компонентов.
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Такой материал накоплен сейчас рядом авторов, детально изучав
ших преобразование базальтов по всему разрезу скважин (рейсы 37, 
45, 46, 51—53, 69, 70), а также отдельные интервалы разрезов и драги
рованные образцы [6, 10—12, 14, 17—19, 26—29, 31, 33—39 и др.]. 
Данные, приведенные в перечисленных работах, а также материалы ав
торов настоящей статьи по изучению продуктов преобразования ба
зальтов в ряде скважин и драгированных образцах и результаты экс
периментальных исследований оказались достаточно представительны
ми для того, чтобы разработать первую геокристаллохимическую клас
сификацию сапонитов и сопряженных с ними триоктаэдрических слои
стых силикатов и выдвинуть концепции их генезиса.

Объектами изучения являлись сапониты и сопровождающие их сло
истые силикаты в базальтоидах следующих геологических объектов:
1) молодые плиоцен-миоценовые толеитовые базальты скв. 332В и 
395А на западном и восточном флангах Срединно-Атлантического 
хребта; 2) олигоценовые базальты скв. 407, расположенной на асей- 
смичном хр. Рейкьянес, отливающиеся повышенной железистостью; 
3) меловые базальты скв. 417А, 417D и 418; 4) плиоценовые базальты 
скв. 504В, расположенной в пределах Коста-Риканского рифт^.

Материалы скв. 395, 407 и 417А были отобраны в кернохранилищах 
Ламонтской обсерватории и изучены в лабораториях геоминералогии и 
физических методов изучения минералов осадочных пород Геологиче
ского института АН СССР, кроме того, использованы литературные 
данные по всем упомянутым выше скважинам.

ГЕОКРИСТАЛЛОХИМИЧЕСК’ИЕ ТИПЫ ТРИОКТАЭДРИЧЕСКИХ СМЕКТИТОВ 
И РОДСТВЕННЫХ ИМ СЛОИСТЫХ СИЛИКАТОВ

Анализ имеющегося материала по названным выше объектам позво
ляет предложить следующую классификацию, отражающую взаимо
связь кристаллической структуры, состава и обстановок формирования 
триоктаэдрических смектитов и близких к ним минералов.

С кристаллохимической точки зрения выделенные группы смектитов 
укладываются в рамках существующей классификации триоктаэдриче
ских магнезиально-железистых сапонитов. В них выделяются маложе
лезистые, или собственно сапониты, степень железистости которых 

* /CFe =  Fe2+/(Fe2+ +  Mg) колеблется от 0 до 0,25, и магнезиально-желези
стые сапониты, для которых 0,25</СРе< 0,5 (фигура, табл. 1, 2). В за
висимости от степени замещения Si на А1 (или Fe3+) в тетраэдрах со
става Sii-xAl, сапониты и Mg—Fe-сапониты подразделяются на низко- 
(0 ,15<х<0,5) и высокозарядные (лс>0,5) разновидности (см. фигуру, 
табл. 1, 2).

Помимо сапонитов на основании микрозондовых анализов среди три
октаэдрических минералов выделяют еще две близкие к смектитам 
группы. Первая из них может быть отнесена к гидратированным таль
кам1 (см. фигуру, табл. 3). Минералы характеризуются низкой сте
пенью замещения Si трехвалентными катионами в тетраэдрах ( 0 < х <  
<0,15) при сумме октаэдрических катионов (M g+Fe2+), равной (на 
половину содержания элементарной ячейки) точно трем. Степень их 
железистости варьирует от 0 до 0,4. К сожалению, для этих разновид
ностей отсутствуют детальные рентгеновские исследования, и можно 
только предполагать, что рассмотренные «гидратированные тальки» 
представляют собой смешанослойные структуры «тальксапонит» с 
преобладающим содержанием тальковых слоев.

Следует отметить, что талькоподобные минералы были также обна
ружены А. Адамсоном [17] в самых нижних горизонтах базальтового 
комплекса, вскрытого скв. 504В. Локализация минерала и генетические 
аспекты его формирования этим автором не рассматриваются.

Вторая группа минералов по химическому составу близка к коррен- 
ситам или корренситоподобным минералам. Из данных табл. 3 видно,

1 В литературе гидратированные тальки нередко называют керолитами.
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I— 3 — сапониты — продукты изме
нения оливинов (1 — скв. 504В, 2 — 
скв. 407, 3 — скв. 418, 417А, 417D); 
4—8 — сапониты из везикул (4 — 
504В, 5 — скв. 407, 6 — скв. 418, 
417D, 7 — скв. 395, 8 — скв. 332В); 
9 — сапонит из межзерновых прост
ранств основной массы базальтов, 
скв. 418А; 10 — сапониты из базаль
тов образцов, драгированных на Сре
динно-Атлантическом хребте [20];
II— 12 — гидратированные тальки 
(11 — скв. 504В, 12 — скв. 332В); 
13 — линия раздела полей. I — гид
ратированные тальки; На — сапони
ты; 116 — Mg — Fe-сапониты; Ша— 
высокозарядные сапониты; Шб —

высокозарядные Mg — Fe-сапониты

%

что их химические анализы очень близко соответствуют идеальным 
формулам корренситов [6].

Рассмотрим те геологические обстановки, в которых встречаются 
минералы, входящие в состав каждой из выделенных выше групп. При 
этом каждый раз учитываются морфологические особенности распре
деления минералов в породе, которые отражают основные способы ло
кализации слоистых силикатов: а) метасоматическое замещение фено- 
кристов и интерстиционных промежутков; б) заполнение везикул и жи
лок. Естественно, что существует большее разнообразие в составе и 
распределении слоистых силикатов. С наибольшей четкостью и выра
зительностью она проявляется в последовательном распределении кае
мок минералов в зональных везикулах и часто в жилках. Во всех слу
чаях нами использовались химические анализы, хорошо рассчитываю
щиеся на структурные формулы, что в какой-то мере гарантировало 
мономинеральность образцов и возможность более надежной интерпре
тации их происхождения.

С а п о н и т ы  широко распространены как в продуктах изменения 
оливинов, так и в отдельных каемках зональных везикул. Изредка сапо
ниты полностью заполняют мелкие везикулы диаметром менее 0,02 мм. 
Наиболее представительный массив данных по смектитам был получен 
И. Ноаком и др. [33] по верхней половине разреза скв. 504В (керн 1 — 
28) и Дж. Хонорицем с соавт. [27] по нижней части этой скважины 
(керн 33—69). Обращает внимание, что состав сапонитов, замещающих 
оливиновые фенокристы и встречающихся в везикулах в пределах од
ной и той же породы, очень близок (см. табл. 1, обр. 1, 2, 4, 5). Сапо
ниты близкого состава описаны П. Т. Робинсоном [37] в скв. 332В (см. 
табл. 1, обр. 6), а также в образцах, изученных в скв. 395 К. Каледой 
(см. табл. 1, обр. 7). В скв. 418 и 417D морфологические позиции сапо
нитов более разнообразны. Они обнаружены не только как псевдомор
фозы по оливинам (см. табл. 1, обр. 8), но и заполняют интерстицион- 
ные промежутки (см. табл. 1, обр. 10, 11), образуют отдельные каемки 
зональных везикул (см. табл. 1, обр. 9).
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Интересная парагенетическая ассоциация хлорита с сапонитом опи
сана К. Мелвил [31] в 14-метровом силле скв. 418, где наиболее рас
пространенным слоистым силикатом является хлорит со структурной 
формулой (Si7>S5AlM5) (Al1,62Fe^55Mg7e23)02o(OH)6. Этот минерал, заме
щающий основную массу пород, образовался, по мнению автора, в дей- 
терическую стадию медленного остывания потока. Сапониты по оливи
ну рассматриваются как более поздние низкотемпературные образова
ния (см. табл. 1, обр. 12).

Некоторые сапониты отличаются очень низкой железистостью (см. 
табл. 1, обр. 7, 21).

Высокозарядные сапониты, аналогично рассмотренным выше, при
урочены главным образом как к оливинам, так и к везикулам. Их раз
личия определяются двумя типами обстановок. В одних случаях они 
четко локализуются в пределах плутонических тел (долеритовые пото
ки, силлы, дайки (?)), в других — приурочены к низам разрезов сква
жин. Особенно наглядно эти отличительные особенности проявились 
при изучении скв. 504В. В частности, в верхней части разреза преобла
дают обычные сапониты, и только в кернах, поднятых из зон вблизи 
потоков, они тяготеют к высокозарядным разновидностям (см. табл. 1, 
обр. 13—16). В пределах одной породы составы высокозарядных сапо
нитов, замещающих оливины и локализованных в везикулах, так же, 
как и в случае сапонитов, весьма близки (см. табл. 1, обр. 13, 14).

Повышенная степень замещения Si на А1 в ряде случаев может быть 
связана с замещениями сапонитом плагиоклазов (см. табл. 1, обр. 15).

Приуроченность высокозарядных и при этом обычно высокомагнези
альных сапонитов к плутоническим телам и (или) нижним горизонтам 
скважин наблюдается также по другим скважинам, например в'скв. 395, 
418 и др. [29, 31, 36] (см. табл. 1, обр.-22, 23). В скв. 418 такого типа 
сапониты парагенетически связаны с хлоритом (см. табл. 1, обр. 22), 
тогда как в скв. 504В — с корренситом (см. табл. 3, обр. 3, 4). Это дает 
основание предполагать, что одним из факторов, контролирующих вы
сокое содержание трехвалентных катионов в тетраэдрах 2: 1 слоев, яв
ляется длительно сохраняющаяся относительно высокая температура, 
обусловленная медленным остыванием плутонических тел или мощных 
потоков. ,

Высокозарядность сапонитов может быть связана не только с повы
шенными температурами, но и со спецификой минералообразующей 
среды. Наиболее ярко эта особенность выявляется на примере высоко
зарядных сапонитов, описанных П. Т. Робинсоном [37] в скв. 332В (см. 
табл. 1, обр. 17, 18). Эти минералы окаймляют стенки везикул, запол
ненных S 0 4—А^,А1-гидроталькитом, который обычно образуется в ус
ловиях повышенной щелочности, также благоприятствующей замеще
нию Si на А1 [1]. Состав высокозарядных сапонитов в зональных вези
кулах, описанных А. Андрюсом [18] в той же скважине, возможно, 
определяется теми же причинами (см. табл. 1, обр. 20).

Mg—Fe-сапониты, характеризующиеся повышенной железистостью, 
встречены в двух разных геологических ситуациях. Первый тип процес
сов связан с базальтами, переходными от толеитовых к железистым 
(скв. 407). Повышенная железистость сапонитов обусловлена исходным 
составом пород; минералами-донорами могли служить как Fe-содержа- 
щие оливины, так и обильные выделения титаномагнетитов [8] (см. 
табл. 2, обр. 2, 3). Второй тип процессов, приводящих к образованию 
Mg—Fe-сапонитов, непосредственно связан с наследованием состава 
минерала-донора, которым в данном случае являются оливины, цент
ральное фаялитовое ядро которых замещается на Mg—Fe-сапонит. Ми
нералы этого типа • характеризуются наиболее высоким содержанием 
железа (см. фигуру) с /СРе>0,4. Примером могут служить сапониты 
скв. 504В, описанные в работе [27] (см. табл. 2, обр. 1), в которых ка
тионы Si замещены на Fe3+ при отсутствии А1.

Высокозарядные Mg—Fe-сапониты связаны со скв. 418, 417D, ба
зальты которых характеризуются крупными фенокристами плагиокла-
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Химические составы (в % )  и кристаллохимические

Собственно сапониты
Компо
ненты l 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12

S i0 2 49,67 51,46 51,08 49,85 49,12 49,80 49,67 50,90 44,54 50,70 52,51 47,90
AI2O3 3,62 3,19 4,22 4,02 2,42 3,44 4,35 6,70 4,03 4,37 0,03 2,97
FeO 8,77 9,97 11,48 4,21 9,37 8,80 1,40 12,80 9,55 12,30 10,18 9,68
MgO 21,56 21,58 20,79 24,16 24,18 21,37 24,10 18,30 19,30 20,30 24,64 22,88
CaO 0,60 0,87 1,16 0,89 0,89 0,47 0,86 1,80 1,06 2,18 0,55 1,19
Na20 0,10 0,16 0,08 0,25 0,16 0,11 0,18 — — — 0,06 —

K20 0,10 0,15 0,08 0,18 0,20 0,29 0,36 — 0,16 0,23 0,12 0,21

2 84,32 87,51 89,10 83,55 86,34 84,33 80,92 90,6 78,64 90,08 87,70 83,95

Si 3,73 3,76 3,70 3,70 3,66 3,76 3,75 3,64 3,65 3,66 3,75 3,64
Al(IV) 0,27 0,24 0,30 0,30 0,21 0,24 0,25 0,36 0,35 0,34 — 0,27
Fe — — — — 0,13 — — — ■— . — 0,25 0,09
A1(VI) 0,10 0,03 0,06 0,05 — 0,06 0,14 0,21 0,04 0,03 — —

Fe 0,47 0,61 0,69 0,26 0,45 0,55 0,09 0,77 0,65 0,75 0,30 0,52
Mg 2,43 2,36 2,25 2,69 2,55 2,39 2,73 1,95 2,31 2,19 2,62 2,48
Mg 0,08 — — — 0,19 0,03 — — 0,05 — — 0,11
Ca 0,05 0,07 0,09 0,07 0,07 0,04 0,07 0,14 0,09 0,17 0,04 0,09
Na 0,01 0,02 0,01 0,03 0,02 0,02 *0,03 — — — 0,01 —

К 0,01 0,02 0,01 0,02 0,02 0,03 0,06 — 0,02 0,02 0,01 0,02

Примечание. 1—5 — скв. 504В: 1 — обр. 6-2-90-95 (замещение оливина в пиллоу-лавах), 2 — обр. 6-2-90-95 
ние оливина — окисленное галло в дайке), 5 — обр. 33-1-69-73 (замещение оливина-дайка) [27]; 6 — скв. 
8 — скв. 417D, обр. 59-3-101-106 (замещение оливина) [39]; 9—12 — скв. 418А: 9 — обр. 30-3-35-38 (центральная 
та) [40], 12 — обр. 85-1-136-138 (по оливину в силле, основная масса замещена хлоритом) [31]; 13—16 — скв. 
обр. 7-1-93-97 (везикула в той же породе) [33], 15—обр. 33-2-48-52 (замещение плагиоклаза, массивный поток 
2-6-90-93 (каемка везикулы, в центре — гидроталькит), 18 — обр. 2-6-94-97 (везикула с гидроталькитом) [371, 
обр. 64-2-82 (заполнение жилки, афировые базальты, прослои осадочных пород) [29]; 22—23 — скв. 418А:

зов, замещенных калиевым полевым шпатом и общей интенсивной пе
реработкой пород (см. табл. 2, обр. 4—6). Оба эти фактора приводят к 
достаточно повышенной подвижности катионов А1 и Fe, и в частности 
обеспечивают высокое содержание А1 в тетраэдрах. Высокозарядные 
Mg—Fe-сапониты встречаются также в скв. 332В и характеризуются 
той же величиной тетраэдрического заряда, которая установлена для 
высокозарядных сапонитов из этой скважины, связанных с гидроталь
китом [37].

Важно отметить, что в породах скв. 417А, испытавших наиболее 
глубокую переработку по сравнению с базальтами других изученных 
скважин глубоководного бурения, появляются диоктаэдрические смек- 
титы, представляющие ряд от высокозарядного Al-бейделлита, заме
щающего плагиоклазы, до нонтронитов, включая Fe3+—Al-смектиты, 
практически идентичные по своему составу фоновым смектитам крас
ных пелагических глин [39].

Г и д р а т и р о в а н н ы е  т а л ь к и  (см. табл. 3). Хотя кристаллохи
мическая природа этих минералов нуждается в дополнительном изуче
нии, тем не менее по своему составу и условиям нахождения они резко 
отличаются от всех описанных выше. Для этих минералов характерно 
то, что они встречаются только в плутонических телах, в силлах или 
дайках. Они обнаружены по всему разрезу базальтов, вскрытых 
скв. 504В [10, 27, 33], а также в долеритах скв. 332В [37]. Таким обра
зом, эти минералы формировались в более закрытых системах при по
вышенных температурах и относительно медленном их снижении. Сле
дует отметить, что присутствие тальков в смеси с другими глинистыми 
минералами отмечалось также В. Б. Курносовым [10] по всему разре
зу базальтов скв. 485 в Калифорнийском заливе, где установлены вы
сокие значения теплового потока и интенсивная гидротермальная пере
работка как базальтов, так и перекрывающей их осадочной толщи.

К о р р е н с и т ы  и к о р р е н с и т о п о д о б н ы е  м и н е р а л ы .  
Впервые широкое распространение корренситов было установлено
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формулы минералов группы сапонитов
Таблица Т

Высокозарядные сапониты

13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23

47,13 50,28 47,80 48,17 43,61 46,99 44,07 44,41 49,70 41,40 43,09
5,02 7,99 6,86 7,26 9,19 5,09 6,71 6,44 6,90 6,86 5,85
9,92 14,19 5,21 12,85 8,35 5,80 7,31 7,46 3,44 11,20 12,80

21,20 18,86 23,48 21,12 23,58 24,08 23,33 23,11 25,90 17,20 17,70
1,05 2,06 1,35 1,69 0,81 0,79 1,05 1,27 1,70 0,97 2,91
0,47 0,15 0,42 0,82 0,08 0,12 0,46 0,47 1,68 1,80 1,15
0,12 0,26 0,44 0,06 0,13 0,15 0,31 0,32 0,14 0,72 0,15

85,13 93,95 85,48 91,00 85,84 83,12 83,24 83,48 89,46 80,16 85,56

3,57 3,50 3,52 3,43 3,27 3,56 3,39 3,41 3,46 3,42 3,45
0,43 0,50 0,48 0,57 0,73 0,44 0,61 0,59 0,54 0,58 0,54

0,02 0,16 0,12 0,04 0,08 0,01 ____ _ _ 0,03 0,08 ___

0,63 0,82 0,32 0,76 0,52 0,37 0,47 0,48 0,18 0,78 0,85
2,35 1,98 2,56 2,19 2,40 2,62 2,53 2,52 2,71 2,12 2,08
0,07 — 0,02 0,05 0,25 0,12 0,16 0,15 — — —
0,08 0,15 0,10 0,13 0,07 0,06 0,08 0,10 0,13 0,08 0,25
0,07 0,02 0,06 0,12 0,01 0,02 0,07 0,07 0,23 0,29 0,17
0,01 0,02 0,03 — 0,01 0,01 0,03 0,03 0,01 0,07 0,02

(везикула в той же породе) [33], 3 — обр. 9-1-28-42 (везикула в пиллоу) [33], 4 — обр. 33-2-48-52 (замеще- 
332В, обр. 2-6-90 (замещение оливина) [37]; 7 — скв. 395А, обр. 49-70-73 (везикула — брекчия и пиллоу); 
часть зональной везикулы), 10 — обр. 46-6-30-31 (везикула) [36], 11 — обр. 85-1-32-34 (основная масса базаль- 
504В; 13— обр. 7-1-93-97 (замещение оливина в афировых базальтах на границе с потоком — дайка), 14 — 
и дайка), 16— обр. 56-1-2-4 (везикула, поток, везикулярные базальты) [27]; 17—20 — скв. 332В: 17 — обр. 
19 — обр. 37-2-18-20 (каемка бесцветного сапонита в зональной везикуле), 20 — то же [18]; 21 — скв. 395АГ 
22 — обр. 33-1-2-8, 23 — обр. 70-2-96-10 [36].

В. Д. Шутовым [16] в пиллоу-лавах скв. 456 и 456А Марианской впа
дины. Распределение слоисткх силикатов и их парагенезов с другими 
минералами в этих скважинах имело достаточно своеобразный харак
тер, связанный с горизонтальным перемещением гидротермальных рас
творов. Непосредственно под осадочным чехлом следовал горизонт 
пиллоу-лав, замещенных корренситом в сопровождении россыпей кри
сталликов пирита. Ниже по разрезу в пиллоу-лавах корренситы и пирит 
исчезали и сменялись сапонитамй, ассоциировавшими с выделениями 
гидроокислов железа. Такое распределение минералов диктовалось осо
бенностями значений теплового режима. В разрезе, по-видимому, осу
ществлялся экранирующий эффект теплоизолирующего «одеяла» вы
шележащей осадочной толщи, приводящий к снижению температуры с 
глубиной. Этот эффект контролировался локальными значениями теп
лового «плюмажа», о чем свидетельствует быстрое латеральное сокра
щение мощности в 4—5 раз корренситовой пачки всего на расстоянии 
около 200 м между скважинами [6, 10].

Появление корренситов в низах скв. 504В (см. табл. 3) несомненно 
объясняется также относительно высокими значениями температуры, 
замеры которой показали, что в этой скважине на глубине 800 м от мор
ского дна она уже достигает 120° С.

В базальтах глубокой скважины Рейдъяфиорд в Западной Ислан
дии зона исчезновения смектитов и появления «хлорита», который, судя 
по кристаллохимическим формулам, относится к корренситоподобным 
минералам, отмечается, начиная с глубины около 240 м [30]. Для этой 
зоны характерен такой типичный индикатор палеотемператур, как ло- 
монтит. Температуры массового появления ассоциации корренсит — ло- 
монтит обычно определяются выше 100—200° С.

Интересно отметить, что океанические цеолиты, парагенетически со
путствующие корренситам, представлены анальцимом и натролитом.

Третья морфогенетическая локализация корренситов приурочена к 
центральным частям зональных везикул (табл. 4).

9



4 Таблица 2
Химический состав (в %) и кристаллохимические формулы железистых сапонитов

Компоненты
Номера образцов

1 2 3 4 5 6

SiO-з 50,27 51,66 50,27 46,7 47,51 42,37
AI2O3 0,28 2,62 2,46 5,22 6,57 8,02
FeO 18,8 17,26 16,8 16,89 15,80 16,01
MgO 17,01 17,74 17,12 17,63 17,02 18,01
CaO 1,93 0,47 0,5 1,0 1,82 1,72
Na<0 0,10 0,53 0,5 — 0,03
K>6 0,15 0,36 0,46 0,33 0,42 0,26

S 88,6 90,70 88,29 87,77 89,32 86,37

Si 3,81 3,78 3,79 3,56 3,53 3,30
A1(1V) 0,03 0,22 0,21 0,44 0,47 0,70
Fe 0,16 —
Al(VI) — 0,02 0,02 0,11 0,04
Fe 1,03 1,05 1,06 1,08 0,98 1,04
Mg 1,93 1,95 1,92 1,90 1,89 1,92
Mg — 0,02 0,10 — 0,17
Ca 0,15 0,04 0,04 0,08 0,15 0,14
Na 0,02 0,07 о,о* 0,10 — —
К 0,02 0,03 0,04 0,03 0,04 0,02
Примечание. 1 — скв. 604В, обр. 63-4-90-91 (замещение ядра оливина) [27]; 2 — скв. 407, обр. 36-3-40-42 

(замещение оливина); 3 — каемка в везикуле в том же образце [8]; 4 скв. 417D, обр. 22-3-99-101 (заполне
ние везикулы); 5 — скв. 418А, обр. 38-3-50-52 (псевдоморфоза по оливину); 6 — скв. 418А, обр. 3-50-52 (за
полнение жилки) [31].

Таблица 3
Химический состав (в %) и кристаллохимические формулы минералов групп 

гидратированных тальков и корренситов

К ом п о
ненты

Г и драти рован ны е тал ь к и К оррен ситы

1 2 3 4 5 6 7 1 2 3 4

SiO> 55,3 56,63 55,14 54,44 50,82 55,21 54,57 37,86 38,59 40,24 41,52
AI2O3 1,61 0,72 1,66 0,06 0,33 0,83 3,44 8,03 8,46 9,13 12,66
FeO 4,74 7,73 4,10 10,11 16,49 12,76 8,80 5,45 7,62 8,26 5,33
MgO 26,61 25,11 25,64 22,93 17,54 21,36 21,37 22,36 25,16 24,22 25,96
CaO 0,69 0,48 0,57 0,84 1,98 0,55 0,47 0,63 0,47 0,83 1,00
Na*0 0,03 0,07 0,15 0,04 0,22 0,05 0,11 0,43 0,42 0,15 0,09
K26 0,11 0,12 0,11 0,27 0,31 0,13 0,29 0,27 0,20 0,08 0,02

S 89,09 90,86 85,47 88,73 87,69 90,96 84,33 75,04 80,91 82,90 86,71

Si 3,84 3,91 3,88 3,91 3,86 3,91 3,94 3,66 3,52 _ 3,46
Al(IV) 0,14 0,06 0,12 0,01 0,03 0,07 0,05 0,34 0,48 — 0,54
Fe3+ 0,02 0,03 — 0,08 0,11 0,02 0,01 — •— — —
Al(VI) — — 0,02 — — — — 0,57 0,43 — 0,07
Fe 0,25 0,40 0,24 0,61 0,94 0,73 0,35 0,44 0,58 — 0,37
Mg 2,75 2,60 2,71 2,38 2,00 2,27 2,65 3,24 3,44 — 3,25
Mg — 0,01 — — — — — — — — —
Ca 0,05 0,03 0,05 0,07 0,16 0,04 0,02 0,07 0,05 — 0,09
Na — 0,01 0,02 0,01 0,03 0,01 0,03 0,08 0,07 — 0,01
К 0,01 0,01 0,02 0,02 0,03 0,01 0,03 0,03 0,02 — —

Примечание. Гидратированные тальки: 1—6 — скв. 504В: замещение оливина в потоках или дайках 
(1 — обр. 9-1-38-42, 2 — обр. 21-2-55-59 [33], 3 — обр. 33-1-2255-59, 4 — обр. 39-2-144-147); 5 — обр. 5-40-1-37-39 
(ядро оливинового фенокриста), 6 — обр. 63-4-7-10 [27]; 7 — замещение везикулы в диабазе (интрузия?), 
скв. 332В, обр. 8-3-90 [37]. Корренситы: 1 —2 — корренситы из центральных частей зональных везикул 
(скв. 332В) черный минерал в центре везикулы [18]; 3 — скв. 504В, обр. 33-2-48-52 (замещение оливина) [27], 
4 — бесцветный минерал в центральной части зональной везикулы, скв. 332В, обр. 42-2-26-28 [37].

С л о и с т ы е  с и л и к а т ы  в з о н а л ь н ы х  в е з и к у л а х .  Рас
смотрим здесь лишь наиболее часто встречающуюся в везикулах мине  ̂
ральную последовательность, которая была наиболее детально описана 
в скважине 37 рейса в работе [18] (см. табл. 4, I, II, III). Этими авто
рами изучено девять везикул в скважинах с использованием 38 микро
10



Таблица 4
Глинистые минералы в зональных везикулах из базальтов

Компо-
Везикула I Везикула II Везикула III

центы
1 2 3 4 1 2 3 4 1 2 3 4

SiO , 48,40 47,09 43,72 39,40 46,79 49,49 44,41 37,86 48,28 47,17 48,51 45,42
AI0O3 4,01 4,72 6,98 4,93 4,59 4,47 6,44 8,03 2,13 1,75 1,45 2,09
FeO 24,53 15,86 7,16 3,82 24,26 11,23 7,46 5,45 29,81 27,88 25,05 5,78
MgO 10,43 19,45 23,55 20,56 11,29 21,04 23,11 22,36 4,08 4,33 5,91 18,26
CaO 0,84 1,22 0,82 0,68 0,96 1,10 1,27 0,63 0,34 0,28 0,29 0,18
Na.,0 — 0,46 0,45 0,68 0,20 0,31 0,46 0,43 0,39 0,38 0,32 0,29
Ко О 3,68 0,76 0,29 0,53 3,21 1,50 0,32 0,27 6,29 6,49 6,34 3,22
Ti02 0,02 — — — 0,01 — — — 0,04 — — —
MnO 0,05 0,01 0,08 — 0,08 — 0,01 0,01 0,04 0,01 0,02 0,04

2 91,96 89,57 83,06 70,60 91,40 89,14 83,48 75,04 91,40 88,25 87,89 75,28

К омпо
В ези к у л а  IV В ези кул а  V

ненты
1A 2A ЗА 4A 1 5A IB 2B 3B 4B

S i O ‘2 50,27 52,36 45,32 45,39 44,54 49,85 50,63 50,13 45,53
AI0O3 2,17 1,72 3,92 4,11 4,03 3,11 3,13 3,50 5,23
FeO 24,86 20,33 10,31 10,34 9,55 24,91 21,99 20,69 12,61
MgO 3,94 7,86 18,35 18,55 19,30 4,99 6,93 8,29 18,22
C a O 0,56 0,40 0,87 0,95 1,06 0,67 0,59 0,64 1,16
N a > 0 — — — — — — — — —
К 06 7,52 7,30 0,99 0,78 0,16 7,38 7,37 6,74 0,56
T f O , — — — — — — — — —
MnO — — — — — ■— — — —

S 89,32 89,97 79,76 % 80,12 78,64 90,91 90,64 89,99 83,31

Примечание. Везикулы I—III — рейс 37 [18] (I — скв. 332В, обр. 37-2-18-20; II — скв. 335, обр. 5-24-26; 
III — скв. 332В, обр. 2-112-114); везикулы IV —V — рейс 51—53 [28] (IV — скв. 418А, обр. 30-3-35-38; V — 
скв. 418А, обр. 60-1-117-121). Каемки располагаются от периферии к центру; в везикуле I: 1 — зеленая 
(протоселадонит?), 2 — коричневая, 3 — бесцветная (сапонит), 4 — черная (корренсит); в везикуле И: 1 — 
зеленая, 2 — коричневая, 3 — бесцветная (сапонит), 4 —• черная (корренсит); в везикуле III: 1—2 — зеленая, 
3 — коричневая, 4 — бесцветная; в везикуле IV: 1А—2А — зеленые (селадонит), ЗА—4А — светло-корич
невая внутренняя зона (сапонит), 5А — темно-коричневая центральная зона; в везикуле V: 1В—ЗВ — широкие 
зеленые (селадониты), 4В — темно-коричневая центральная зона (сапонит).

зондовых анализов. Близкая зональность в везикулах описана С. Хэм- 
фи с соавт. [28] в скв. 418А рейса 51—53 (см. табл. 4, IV, V).

По цветовой гамме в везикулах скв. 332В и 335 наблюдается от двух 
до пяти зон. Приведем данные по наиболее типичным везикулам. Внеш
ние зоны отличаются повышенным содержанием К20  (см. табл. 4). 
В одних случаях концентрации К20  изменялись от 3,83—3,20% во внеш
них зонах до 0,3% в бесцветных центральных. В других везикулах не
зависимо от цвета содержание К20  достигало 6,68% и уменьшалось в 
бесцветных центральных частях лишь до 3,2%. Очевидно, что содержа
ние К20  непосредственно связано с селадонитовым компонентом, кон
центрация которого максимальна в везикуле III (см. табл. 4). Содержа
ние К20  коррелирует с содержанием железа, которое также максималь
но во внешних каемках и постепенно уменьшается при приближении к 
центральным частям везикулы (см. табл. 4). Остается неясным вопрос, 
представляют ли зоны с повышенным содержанием К20  механическую 
смесь селадонита и смектита, или смешанослойные образования. Во 
всех случаях очевидно нарастание сапонитовой составляющей в цен
тральных бесцветных зонах везикул, в которых содержание MgO колеб
лется от 18,3 до 23%. Ядра везикул, окрашенные в черный цвет, пред
ставлены соединениями, состав которых соответствует корренситу или 
дефектному хлориту (см. табл. 3, обр. 1, 2). П. Робинсоном [37] опи-
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сана везикула с аналогичной минеральной зональностью с корренсито- 
вым составом ядра в самой нижней части комплекса, вскрытого на глу
бине 615 м (см. табл. 4, обр. 4). В этой связи интересно отметить, что 
корренситоподобный состав минерала отмечается и в метасоматически 
замещенных оливинах, приуроченных к плутоническим телам (см. 
табл. 3, обр. 3).

Везикулы наиболее ясно иллюстрируют морфологические взаимоот
ношения минералов с доминирующим диоктаэдрическим селадонитовым 
компонентом и триоктаэдрическими слоистыми силикатами. При изу
чении пород в целом эти взаимоотношения значительно сложнее. Как 
уже отмечалось, в самих везикулах зональность также бывает значи
тельно более сложной.

Иллюстрацией пестроты соотношений только лишь слоистых сили
катов, отраженной в химических составах минеральных ассоциаций (от 
чисто сапонитовых до селадонит-глауконитовых разновидностей), могут 
служить материалы рейсов 51—53 (скв. 417А, 418А).

ФАКТОРЫ, ОПРЕДЕЛЯЮЩ ИЕ ФОРМИРОВАНИЕ НОВООБРАЗОВАННЫХ 
СЛОИСТЫХ СИЛИКАТОВ В БАЗАЛЬТАХ

В базальтах океанического субстрата можно выделить два типа пре
образований. Первый тип может быть назван гомогенным. Степень этой 
гомогенности преобразования наиболее отчетливо проявляется в кри
сталлохимической идентичности слоистых силикатов, занимающих раз
ные морфогенетические позиции в породе. Эта идентичность хорошо 
выдерживается в пределах определенных пачек базальтов. Примером 
могут служить базальты скв. 407 [6]. В первой верхней пачке во всех 
занимаемых позициях доминируют сапониты, характеризующиеся высо
кой кристаллохимической однотипностью независимо от того, замеща
ют ли они оливины, заполняют ли интерстиционные промежутки и вы
щелоченные пустоты в плагиоклазах или выполняют везикулы и тре
щины. Во второй подстилающей пачке сапониты сменяются группой 
селадонит-глауконитовых минералов, также имеющих близкий состав и 
занимающие различные морфогенетические позиции в породе. Сохра
нившиеся компоненты как бы плавают в массе однотипных по составу 
новообразований. Первое место, часто определяющее весь облик преоб
разованной породы, принадлежит наиболее «податливым» и реакцион
носпособным оливинам. Оливины, замещенные однородной агрегатно- 
поляризующей массой слоистых силикатов, часто могут лишь 
угадываться по слабозаметным кристаллографическим очертаниям пер
вичного минерала или их положению в гломеропорфировых сростках с 
фенокристаллами плагиоклазов. Объем новообразованных минералов 
настолько увеличивается, а первичная форма «расползается», что они 
могут быть приняты за раскристаллизованные стекла интерстинионных 
промежутков. Более очерчены позиции новообразованных минералов в. 
везикулах и трещинах. Кристаллохимическая однотипность сапонитов и 
гидратированных тальков, замещающих оливины и заполняющих вези
кулы, фиксируется и в разных типах базальтов скв. 504, описанных в ра
ботах [27] и [33] (см. табл. 1, обр. 1, 2 и фигуру). Ответственным за эту 
гомогенность является, очевидно достаточно длительно существовавший 
равновесный режим проработки, нагретой морской водой определенных 
пачек или систем потоков базальтового разреза.

Следует подчеркнуть, что химические составы сапонитов, изученных 
в базальтах разного возраста различных структур Атлантического и 
Тихого океанов, очень близки. Обращает внимание то обстоятельство, 
что рассчитанные структурные формулы с высокой воспроизводимостью 
соответствуют стехиометрии сапонитов. Слоевой заряд в этих минера
лах сосредоточен только в тетраэдрах, октаэдрические катионы нахо
дятся в двухвалентном состоянии, а их сумма очень близка к шести, 
что соответствует числу октаэдрических позиций на элементарную 
ячейку слоя. С кристаллохимической точки зрения, как было показано
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выше, сапониты отличаются только степенью железистости и слоевым 
зарядом (см. фигуру). Слоевой заряд определяется температурой 
и (или) щелочностью среды минералообразования, а степень железисто
сти— составом пород или минералов-хозяев.

Второй — гетерогенный тип преобразований, формирующийся по 
разным структурным элементам породы, принципиально отличается от 
первого пестрым, пятнистым набором и распределением новообразован
ных минералов. Гетерогенность минералообразования в этом случае 
может быть вызвана, как нам представляется, двумя причинами.

Первая причина связана с относительно коротким временем взаимо
действия породы и раствора (нагретой морской воды), меняющего свой 
состав при взаимодействии с отдельными компонентами породы. Рав
новесные условия, обеспечивающие идентичность состава новообразо
ваний, при этом не успевают установиться. Даже такие реакционноспо
собные минералы, как оливины, характеризуются пестротой новообра
зованных фаз/ В центральных частях фенокристов, имеющих более 
железистый состав, или, наоборот, по периферии кристаллов, т. е. в наи
более доступных контактах проникновения растворов, часто образуются 
темно-бурые иддингситообразные выделения смесей гидроокислов же
леза и глинистых минералов.

Вторая причина связана с неодноактным поступлением растворов 
при активизации гидротермально-тектонической деятельности. Это осо
бенно наглядно проявляется в глубоко переработанных базальтоидах 
скв. 417А. Естественно, что чем выше проницаемость таких пород, тем 
более они доступны неоднократному проникновению растворов. 
Н. Н. Перцев и В. Л. Русинов в скважинах рейсов 51—53 по данным 
изотопного анализа зафиксировали два этапа интенсивной гидротер
мальной переработки, датируемые 112—87 и 70—60 млн. лет [35, 40].

Расшифровка генетического механизма гетерогенных замещений 
очень сложна и пока не поддается однозначной интерпретации. Наибо
лее простой моделью, доступной детальному изучению, являются зо
нальные везикулы, хотя в пределах даже одной и той же породы запол
нение везикул различными минералами, как правило, является очень раз
нообразным и сложным. Выше рассмотрены наиболее простые и типич
ные зональные везикулы, в которых присутствуют только минералы со 
слоистыми структурами, образующие от периферии к центру везикулы 
определенные последовательности (см. табл. 4).

Очень интересны и в известной степени уникальны везикулы, опи
санные П. Робинсоном [37] в базальтах скв. 332В. Центральная часть 
этих везикул заполнена Б 04-гидроталькитом с составом, %: MgO 36,2; 
А120 3 29,3; S 03 15,3; FeO 3,08; Н20  14,12. Структура этого минерала об
разована совокупностью положительно заряженных бруситоподобных 
слоев состава (Mg^Al*) ОН2, в межслоях которых содержатся тетраэд
рические анионы S 04 и молекулы воды. Гидроталькиты, известные как 
продукты изменения серпентинитов под воздействием грунтовых вод, 
содержат в своих межслоях анионы С03. В океанах Б 04-гидроталькиты 
были обнаружены на поверхности базальтов подводных гор Атлантики 
[13, 15]. В работе [22] показано, что гидроталькиты являются первыми 
продуктами, возникающими из базальтового стекла при взаимодейст
вии с нагретой до 60° С морской водой в течение всего нескольких ча
сов. Последующие минеральные образования, замещающие гидроталь
киты при тех же температурах, но уже в течение нескольких дней, пред
ставлены слоистыми силикатами, в числе которых появляются гидрати
рованные тальки, сапониты и серпентины [32].

На основании этих экспериментальных данных можно попытаться 
интерпретировать зональность последовательного сочетания сапонит- 
гидроталькита в упомянутых везикулах. Гидроталькит, по-видимому, 
можно рассматривать как реликт первичной минеральной фазы, кото
рая первоначально заполняла весь объем везикулы. Это образование 
было связано с проникновением нагретой морской воды по трещинам 
или капиллярным каналам в везикулу и ее взаимодействием с окружа
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ющей массой афирового базальта. Замкнутый объем везикулы благо
приятствует обогащению раствора Mg и А1 с использованием S 04 мор
ской воды. Таким образом, создаются условия, обеспечивающие воз
можность синтеза БО^гидроталькита, заполняющего везикулу. Образо
вание каемки сапонита, обрамляющего стенки везикулы, представляет
ся нам более поздним процессом, когда в реакцию начинают активно 
вступать анионы S i02, а также другие компоненты, поступающие из 
преобразующейся матрицы породы. Масштабы этого способа формиро
вания сапонита могут быть гораздо более широкими, приводя к исчез
новению эфемерного гидроталькита и заполнению всего объема везику
лы сапонитом. Это явление встречается довольно часто, особенно в слу
чае присутствия в базальтах обильных фенокристов легко разлагающе
гося оливина, или чередования их с серпентинитами, что отмечается в 
скв. 332В и 395 (рейсы 37, 45), расположенных на западном фланге 
Срединно-Атлантического хребта. Очень валено, что П. Робинсону [37] 
удалось подметить этот начальный этап минерального преобразования 
базальтов, встречающийся, по-видимому, из-за нестойкости гидроталь
кита достаточно редко.

Как уже отмечалось, гораздо более широко распространены везику
лы, в которых внешние каемки представлены селадонит-глауконитопо- 
добными минералами, а центральная часть занята сапонитом. Важно 
подчеркнуть, что не существует единой точки зрения о стадийно-времен
ной последовательности образования с$ладонита и сапонитов: одни ав
торы считают селадонит более ранним минералом, основываясь на его 
локализации на внешних поверхностях везикул, другие полагают, что 
такая последовательность не обязательна и существуют примеры более 
раннего образования сапонита и последующего замещения его селадо- 
нитом. Это иллюстрируется, в частности, в псевдоморфозах по кристал
лам оливина, в которых сапонит остается в виде единичных реликтовых 
островков, а основная масса минерала замещена селадонитом [34].

По нашему мнению, зональность в простых везикулах «селадонит — 
сапонит» может быть, подобно сапонит-гидроталькитовым везикулам, 
вторичной. Иными словами, в случае их одновременного присутствия 
сапонит может быть более ранней фазой по отношению к селадониту. 
Один из возможных механизмов такой трансформации, по-видимому, 
состоит в следующем. Морская вода, содержащая свободный кислород, 
проникает в основную массу базальтов через систему трещин, капилля
ров и межзерновых контактов. По мере перемещения воды через эту 
систему свободный кислород расходуется на окисление железа вдоль 
стенок трещин и капилляров. Этот процесс фиксируется в постоянно на
блюдающихся темных окисленных галло, окаймляющих трещины, иног
да имеющих причудливо-ветвистую форму, проявляющихся только при 
слабом увлажнении поверхности образцов. При этом ширина галло не
редко в 15—20 раз превышает ширину трещин. В этих условиях началь
ные- порции воды, достигающие везикул, уже не содержат свободного кис
лорода, что благоприятствует формированию сапонитов, содержащих в 
октаэдрах структуры наряду с Mg катионы двухвалентного железа. Од
нако после достижения какого-то критического объема, фиксирующего
ся по размерам окисленных галло, поступающая в везикулы вода будет 
содержать свободный кислород в количествах, достаточных для окис
ления катионов Fe2+ в 2 : 1 слоях сапонитов в трехвалентное состояние. 
Возникновение избыточного положительного заряда приводит к удале
нию части октаэдрических катионов Mg, что является как бы «пуско
вым механизмом», который приводит к диоктаэдризации минерала во 
внешней каемке везикул. При этом слои приобретают селадонитоподоб- 
ный состав с сохранением высоких концентраций катионов Mg. Появля
ющийся отрицательный заряд слоев должен быть компенсирован меж
слоевыми катионами. Наиболее выгодными для такой структуры долж
ны быть катионы калия, способные в отличие от Mg, Са, Na необрати
мо фиксироваться в межслоях, обеспечивая появление селадонит-глау- 
конитовых минералов. Поскольку существует диффузионно-капилляр
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ная система сообщения везикулы с морской водой, то она обеспечивает 
доставку свежих порций катионов калия из морской воды путем диф
фузионного их поступления.

Конечно, высказанная гипотеза нуждается в более подробном обо
сновании и отнюдь пока не может рассматриваться как единственный 
способ образования селадонит-глауконитовых минералов, особенно в 
случае массового их развития не только в везикулах и трещинах, но и 
в псевдоморфозах по другим минералам. Конвергентный характер об
разования селадонит-глауконитовых минералов подробно рассмотрен в 
работах [3, 8].

По-прежнему остается неясным вопрос об источниках калия, обеспе
чивающих интенсивное формирование калийсодержащих новообразова
ний, начиная с палагонита, селадонит-глауконитов и кончая минерала
ми с каркасными структурами — филлипситами и калиевыми полевыми 
шпатами, обеспечивающими глобальное явление начальной континен- 
тализации океанической коры [4, 5, 9].

Как уже отмечалось выше, некоторые везикулы содержат до четы
рех-пяти разноокрашенных каемок. После окаймляющих везикулу кае
мок селадонитоподобного минерала появляются каемки сапонитового 
состава, а в центре везикулы присутствуют темноокрашенные, иногда 
черные образования, представленные смешанослойными минералами 
сапонит-хлоритового состава (см. табл. 4). Их появление, возможно* 
связано с концентрированием катионов магния, освободившихся при 
диоктаэдризации и селадонитизации внешних зон в центральных частях 
везикулы. В тех случаях, когда концентрация Mg и ОН достигает отно-, 
шения 1 :2, возникают условия, благоприятные для формирования бру- 
ситовых слоев между 2: 1 слоями смектитов [21]. Особенно легко этот 
процесс осуществляется в присутствии анионов С1 [31]. Важно подчерк
нуть, что появление этих корренситоподобных фаз отнюдь не связано в 
данном случае с повышенными температурами, как это имеет место при 
региональном появлении корренситов, корренситоподобных минералов 
и хлоритов в продуктах преобразования базальтов.

Тот же механизм может объяснить происхождение сложных много
зональных везикул с агатовидным повторением селадонитовых, сапони- 
товых и рудных фаз. Это прямым образом может быть связано со слож
ной, многоактной историей преобразования базальтов, обусловленной 
интенсификацией поступления растворов при пульсационной тектоно- 
гидротермальной активизации пород океанического субстрата.

Наконец, нельзя не зафиксировать внимание на процессах вторич
ного минералообразования, протекающих в плутонических телах — сил- 
лах, дайках и мощных потоках при длительном сохранении повышен
ных температур. Здесь появляются как высокозарядные сапониты, так 
и такие минералы, как гидратированные тальки, корренситы и хлори
ты. Эта более высокотемпературная ассоциация слоистых силикатов, 
часто парагенетически сопровождающаяся анальцимом (сменяющим 
филлипсит, присутствующий в ассоциации с сапонитами), актинолитом 
и другими минералами, может быть вызвана разными геологическими 
причинами. Это могут быть высокие значения теплового потока в дан
ном регионе (скв. 481, 465 и 465А и др.), повышенные температуры в 
более глубоких горизонтах 2-го слоя (скв. 504В), а также локальные 
сохранения высоких,температур в пределах мощных потоков, даек, сил- 
лов. Таким образом, данная ассоциация не может быть однозначно свя
зана с более глубокими горизонтами базальтового субстрата, как это, 
например, фиксируется в глубокой скважине Рейдъяфиорда в Западной 
Исландии [30, 38].

* *
*

Как известно, условия образования слоистых силикатов в преобра
зованных океанических базальтах разными авторами рассматриваются 
в широком диапазоне как температурных параметров, так и стадий об
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разования, начиная от дейтерических постэруптивных условий [14] до 
гидротермально-гальмиролитических [ 10] или низкотемпературного 
гальмиролиза [29]. Иногда используется выдвинутая М. Бассом [19] 
концепция окислительной и неокислительной стадий преобразований, 
связанных с конвективными ячейками.

По нашему мнению, на сегодняшний день наиболее убедительна ла
коничная схема преобразований базальтов, предложенная В. Д. Шуто
вым [16]. Выделенные им четыре стадии объединяются общим терми
ном «эпигенез базальтов».

В настоящей статье рассматривались только генезис смектитов и 
тесно связанных с ними генетически близких разновидностей триоктаэд- 
рических слоистых силикатов.

Вопрос о стадиях и минеральных фациях преобразования океаниче
ских базальтов остается остро дискуссионным. Выделение В. Б. Курно
совым [10] смектитовой фации, или стадии в преобразовании базальтов 
явилось вполне справедливым. Однако мы считаем более правильным и 
точным именовать эту минеральную фацию и соответствующую ей ста
дию преобразования океанических базальтов сапонит-селадонитовой. 
Сопутствующими цеолитами здесь являются обычно филлипситы. Сле
дующая минеральная фация, свойственная более высокотемпературным 
условиям образования,— корренситовая; сопровождающими цеолитами 
являются анальцим, иногда натролит, отличающие океанические ба
зальты от наземных, в которых в парагенезе с корренситом обычен ло- 
монтит [6, 9, 30, 37 и др.]. Появление корренситов, как упоминалось 
выше, может вызываться разными причинами, а не только градиентом 
температур, нарастающих с глубиной.

Что касается разработки общей схемы стадийного преобразования 
базальтов 2-го слоя океанической коры, то она требует продолжения 
накопления фактического материала. Для этого необходим комплекс
ный подход с изучением не только сочетаний слоистых силикатов, на 
которых в настоящее время сосредоточено главное внимание исследо
вателей, но и их парагенезов с другими индикаторными новообразован
ными минералами на общем геологическом фоне: ясном геоструктурном 
положении объекта исследований, петрографическом и петрохимиче- 
ском составе базальтов, их текстурных типах (пиллоу, потоков, брек
чий и т. п.), определяющих проницаемость пород, положении в разрезах 
и взаимоотношении с плутоническими телами и прослоями осадочных 
пород, возрасте, глубине залегания, степени гидротермально-тектониче
ской переработки пород и др. [4, 5, 9]. Применительно к геокристалло
химии океанических смектитов и близких им слоистых силикатов авто
ры старались использовать именно подобный подход. Он оказался про
дуктивным и показал четкую взаимосвязь кристаллохимических ха
рактеристик триоктаэдрических слоистых силикатов с условиями их об
разования.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е  
№ 5, 19 8 8

УДК 551.21:551.3(517)

СЕДИМЕНТАЦИЯ И ВУЛКАНИЗМ ОСЕВОЙ ЗОНЫ ВАРИСЦИД
ЮЖНОЙ МОНГОЛИИ
В О З Н Е С Е Н С К А Я  Т. А.

Рассмотрены особенности состава и строения трех вулканогенно-оса
дочных комплексов осевой зоны варисцид Южной Монголии. Показано, 
что их формирование происходило в разных частях Заалтайского палео
бассейна, отличающихся типом и характером вулканизма, который в целом 
определял специфику каждого из вулканогенно-осадочных комплексов.

Субширотная ветвь варисцид Урало-Монгольского складчатого поя
са наиболее представительна в Южной Монголии, в пределах которой 
выделяются три основные седиментационные зоны: осевая и две крае
вые (северная и южная), отличающиеся своим формационным выпол
нением. В основу рассмотрения особенностей седиментации и вулканиз
ма осевой (Заалтайской или Гобийско-Хинганской) зоны положен ори
гинальный материал, полученный при геологическом изучении хребтов 
Гурван-Сайхан и Дзолен (фиг. 1). Они сложены разнообразными вул
каногенно-осадочными комплексами силурийско-девонского возраста, 
насыщенными телами серпентинитов и серпентинитового меланжа, с ко
торыми ассоциируют габброиды. Эти комплексы образуют систему по
кровных чешуй, отличающихся большим разнообразием дислокаций. 
В целом хр. Дзолен имеет общее антиформное строение, а хр. Гурван- 
Сайхан— более сложное [6].

Палинспастические реконструкции [6], допускающие южную вер- 
гентность смещения шарьируемых масс, воссоздают следующую после
довательность формирования вулканогенно-осадочных комплексов на 
площади палеобассейна с юга на север: терригенно-туфово-лавовый (ха- 
датулинский), терригенно-лавово-туфовый (берхеулинский) и лавово- 
туфово-терригенный (гурвансайханский).

Для более наглядной характеристики особенностей вещественного 
состава каждого из комплексов на фиг. 2 приведена схема, на которой 
показаны изменения соотношений разного по генезису материала во 
времени; она обладает известной долей условности, так как составлена 
по наиболее проксимальным (по отношению к зонам излияния вулка
нитов) разрезам комплексов. Однако именно такой подход к ее построе
нию позволяет правильно оценить направленность и характер вулкани
ческой деятельности в отдельных частях палеобассейна и ее роль в се
диментации как вблизи построек, так и в удалении от них, в зонах сме
щения вулканического материала разных очагов.

Этот комплекс развит локально: на юге хр. Гурван-Сайхан, где 
включает спилит-сланцевую толщу (по О. Д. Суетенко [8]) или зелено
сланцевую толщу (по Л. П. Зоненшайну и О. Томуртогоо [2]), а в 
хр. Дзолен он обнажается в районе массива Хадат-Ула. В его строении 
превалируют вулканические образования как лавовые, так и тефровые, 
существенно меньшую роль играет терригенный обломочный материал 
и кремнистое вещество (см. фиг. 2, /).

По химическому составу лавы отвечают базальтам, андезитобазаль- 
там, андезитам, андезитодацитам и изначально принадлежали толеито- 
вой серии [1]. Это зеленовато- и лиловато-серые слабоминдалекамен-

ТЕРРИГЕННО-ТУФОВО-ЛАВОВЫЙ КОМПЛЕКС

ные породы, среди которых (пироксен-плагиоклазовые и
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Фиг. 1. Схема зональности Юго-Западной Монголии 
1 — каледониды; 2 — цэлский метаморфический комплекс; 3—4 — зоны ва- 
рисцид (3 — краевые, 4 — осевая); 5 — районы исследований: (А — запад

ная часть хр. Гурван-Сайхан, Б — хр. Дзолен)

Фиг. 2. Схема, иллюстрирующая значимость материала разного генезиса 
в вулканогенно-осадочных комплексах (/ — хадатулинском; II — берхеу- 

линском, III — гурван-сайханскбм)
1—3 — лавы и субвулканические образования (1 — основные, 2 — средние,  ̂
3 — кислые); 4—6 — тефра и тефрогенный материал (4 — основные, 5 — 
средние, 6 — кислые); 7 — кремнезем; 8 — железисто-кремнистое вещество 
(яшмы); 9 — глинистое вещество; 10 — 12 —гобломочный материал (10 — 
вулканотерригенный, 11 — полимиктовый с добавкой осадочных фрагмен
тов, часто эдафогенных, 12 — полимиктовый с примесью обломков грани- 
тоидов); 13 — микститовые горизонты; 14 — кремнистый и обломочный ма

териал с примесью фрагментов серпентинитов

плагиоклазовые) разности резко доминируют над афировыми. Лавовые 
потоки мощностью от 12—15 до 25 м имеют пластообразную или поду
шечную отдельность, причем лавы в центральных частях этих потоков 
зеленые, а к периферии постепенно становятся лиловыми, что обуслов
лено обогащением их закисным железом. Иногда в лавах наблюдаются 
глыбы (до 20x40 см) яшмокварцитов и розовых тонкокристаллических 
известняков. Потоки могут надстраивать друг друга, образуя непрерыв
ные серии мощностью до 100 м, как это чаще всего наблюдается в ниж
ней трети разрезов комплекса, или разделяться пластами и линзами 
туфов, туфопелитов, яшм, вулканотерригенных песчаников и алевроли
тов. Общая мощность лавовых потоков обычно не превышает 300— 
400 м.

Не менее представителен и разнообразен тефровый материал: по со
ставу изменяется от базальтового до риолитового, по гранулометрии — 
от лапиллиевого до тонкообломочного. Туфы от грубо- до мелкообло
мочных — кристаллолитические; мелко- и тонкообломочные — кристал- 
ловитрические и витрические.

, Пирокластический базальтовый материал представлен однообразно 
измененными плагиоклазами, редкими моноклинными пироксенами и
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двумя видами литокластов; сильножелезистыми гиалобазальтами, со
держащими рассеянные микролиты и лейсты плагиоклазов, имеющими 
причудливые очертания, и хлоритизированными стеклами, сильнопузы
ристыми, часто флюидальными, что подчеркивается однонаправленным 
удлинением миндалин. Мелко- и тонкообломочные базальтовые туфы 
сложены преимущественно хлоритизированными стекловатыми фраг
ментами, среди которых рассеяны вкрапления бурых железистых стекол 
плавных очертаний. Образование такого типа базальтовой тефры обыч
но связано с фонтанированием расплава при гавайском типе изверже
ний [3—5].

Среди андезитовых и дацитовых туфов также развиты кристаллоли
тические, кристалловитрические и витрические разности от крупно- до 
тонкообломочных; по мере уменьшения размерности тефры сокращает
ся количество литической, а затем и кристаллической фазы. Андезито
вые разности сложены обломками структурно-однотипных андезитов, 
хлоритизированного стекла и плагиоклазами, а дацитовые — обломка
ми фельзитоподобных пород, хлорит-альбитизированного стекла и пла
гиоклазами, попадаются фрагменты жильного кварца. Риодацитовые и 
риолитовые туфы сходны с данитовыми, отличаясь присутствием раз
ного количества кристаллокластов кварца, часто оплавленных. Крайне 
кислых дифференциатов очень мало. Состав расплава, обилие ювениль
ного витрического компонента, почти полное отсутствие резургентных 
фрагментов, незначительное развитие лавовых потоков соответствующе
го состава свидетельствуют об извержениях, близких по типу к вулкан- 
ским. Тефровый материал не сортирован и не стратифицирован, обра
зует линзы и прослои (0,5—1 м) среди лав и участвует в строении па
чек переслаивания с вулканотерригенными обломочными породами, а 
кислые разности — и с кремнистыми туффитами.

В низах комплекса многочисленны субвулканические тела и дайки 
диабазов, диоритов, плагиоклазовых и кварц-плагиоклазовых порфиров, 
последние иногда образуют крупные (до 35 м) линзы, часто 6peK4Hpot 
ванные. Кислые тела «проходят» стратиграфически выше, нежели ос
новные. В целом вулканизм имел гомодромную направленность; вул
каническая серия — непрерывно дифференцированная с тенденцией к 
контрастности. На начальных этапах ее формирования преобладали из
лияния базальтоидов, иногда сопровождаемые фонтанированием рас
плава; на поздних резко повысилась эксплозивность и преобладали вы
бросы пирокластики, главным образом витрической.

Генетически с кислой пирокластикой связаны кремнистые туффиты, 
развитые в верхней половине комплекса в виде прослоев от первых мил
лиметров до 2—3 см. Это голубовато-серые плотные породы, основная 
масса которых представляет собой тонкое срастание хлорита, альбита 
и кварца с единичными мелкоалевритовыми кристаллами плагиоклазов 
и кварца; хлоритизированные и пренитизированные раковины радиоля
рий распределены в ней иногда довольно равномерно, а иногда послой
но. Кроме радиолярий осадочная составляющая туффитов представле
на редкими чешуйками слюды мусковитового типа.

Постседиментационная трансформация тонкой основной и средней 
пирокластики привела к образованию зеленовато-серых и серых туфо- 
пелитов, представляющих собой крипто- и тонкозернистое срастание 
альбита, хлорита и эпидота, иногда пренита с рассеянными лейстами 
плагиоклазов, зернами магнетита и хлоритизированными фрагментами. 
Об изначально пирокластической природе туфопелитов свидетельствует 
не только однотипность их вторичных преобразований с туфами, но и 
тонкое (первые миллиметры) переслаивание их с алевритовыми витри- 
ческими туфами, причем часто границы перехода туф — туфопелит по
степенные.

Третьим по значимости компонентом в комплексе является вулкано- 
терригенный материал. Он подразделяется на два основных минераль
ных типа, генетически связанных с разными породами ассоциациями и 
имеющих различную временную приуроченность.
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С нижней лавовой частью разреза комплекса связаны вулканотерри- 
генные песчаники разной структуры, иногда гравийные, состоящие преи
мущественно из обломков базальтов, андезитов и андезитодацитов, 
нацело хлоритизированных фрагментов и плагиоклазов. Материал угло
ватый и полуокатанный, не сортирован. Связующая масса в крупно
среднезернистых разностях обильная, мелкопесчано-алевритовая, пред
ставлена хлоритизированным стеклом, иногда слабопузыристым, одно
типность и характер обломков которого свидетельствуют о его тефро- 
генной природе. Песчаники формировались в пределах вулканических 
построек и особенно на их склонах синхронно с излияниями базальтои-. 
дов, причем по латерали и во времени их значимость возрастает; если 
мелкий стекловатый материал в песчаниках считать пирокластикой, то 
их следует определять вулканотерригенными туфопесчаниками, но он 
может быть связан и с переотложением гиалотефры.

Другой минеральный тип вулканотерригенного материала, тяготею
щий к верхней половине разреза комплекса и ассоциирующий со сред
ними и кислыми вулканитами, вулканообломочными образованиями и 
кремнистыми туффитами, представлен обломками андезитов, дацитов, 
фельзитов, плагиоклазовых и кварц-плагиоклазовых порфиров, изредка 
гранофиров; в мелкозернистых разностях наряду с литическими фраг
ментами встречаются плагиоклазы и магматогенный кварц. Материал 
слабо обработан и не сортирован.

В очень ограниченном количеств^ присутствует полимиктовый обло- . 
мочный материал. Он встречен в западных выходах комплекса в цент
ральной его части в виде двух пачек (10 и 15 м) переслаивания микти- 
товых конгломератов, гравелитов и крупно-среднезернистых песчани
ков. Они сложены фрагментами вулканитов от основных до кислых, 
хлоритизированными и эпидотизированными обломками; характерно 
обилие гранитоидного кварца, кислых плагиоклазов, калишпатов (ор
токлаз, микроклин), фрагментов пегматоидных и роговообманковых 
гранитов; попадаются зеленые роговые обманки, микропегматитовые 
сростки; из осадочных пород наблюдались вулканотерригенные и мик- 
титовые песчаники, иногда с вторичным карбонатным цементом, сили- 
циты и редкие фрагменты известкового детрита. Степень обработки ма
териала очень разнообразна, вплоть до хорошо окатанной. Поражает 
отсутствие его сортировки: в гравелитах и конгломератах размер ком
понентов колеблется от мелкоалевритового до среднегалечного, единич
ная хорошо окатанная галька гранитоидов достигает 10x20 см. Следу
ет отметить также, что прослои миктитового материала, обогащенные 
продуктами размыва гранитоидов, развиты в дистальных частях ком
плекса, где в его строении основную роль играют туфы и вулканотерри
генные породы, а лавовые потоки единичны и маломощны.

Формирование терригенно-туфово-лавового комплекса начинается с 
накопления довольно мощного (до 50 м) яшмового горизонта, прерван
ного последующими излияниями базальтоидов, но в периоды затухания 
вулканической деятельности кремненакопление продолжалось, образо
вывались маломощные (до 0,5—1 м) прослои и линзы яшм. Особенности 
состава и строения яшмовых горизонтов будут рассмотрены при описа
нии следующего комплекса, в котором они занимают такое же структур
ное положение и имеют сходный вещественный состав.

ТЕРРИГЕННО-ЛАВОВО-ТУФОВЫЙ КОМПЛЕКС

Этот комплекс преимущественно развит в хр. Гурван-Сайхан, и не
большие его выходы установлены в пределах массива Хадат-Ула в 
хр. Дзолен. Он тесно ассоциирует с наиболее крупными полями серпенти
нитов и серпентинитового меланжа. Облик комплекса определяется вул
канизмом (эффузивным и эксплозивным) и продуктами разрушения са
мих вулканических построек; существенно меньшую роль играет крем
нистый и глинистый материал; встречаются горизонты микститов (см. 
фиг. 2, II) .
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По химическому составу лавы отвечают базальтам, андезитобазаль- 
там и андезитам, причем последних очень мало. В формировании вулка
нического комплекса принимали участие вулканиты всех трех петрохими- 
ческих серий X. Куно с преобладанием щелочной оливин-базальтовой 
[1]. Лавы серые, зеленовато-серые, реже лиловато-серые и лиловые, 
слабоминдалекаменные; преобладают афировые базальты; отдельные по
токи сложены порфировыми плагиоклазовыми и пироксен-плагиоклазо- 
выми разностями. Потоки мощностью от 3—7 до 25 м характеризуются 
плитчато-блоковой отдельностью в основании и подушечной в кровле. 
Некоторые потоки нацело сложены подушечными лавами: подушки круп
ные уплощенные (2X0,7 м), более мелкие (0,3X0,25 м), реже изометрич- 
ные (1X1 м), часто ожелезненные по периферии. Лавовые потоки обра
зуют пакеты (45—110 м), разделенные прослоями (до 5 м) гиалокласти- 
ческих брекчий, пачками гиалотуфов, гиалокластитов и вулканотерриген- 
ных пород. Суммарная мощность лавовых образований составляет 600— 
700 м.

Среди лав в виде линз и прослоев толщиной до 4—5 м залегают гиа
локластические брекчии, состоящие из однородных фрагментов хлорити- 
зйрованного стекла разнообразной формы и размерности от алеврита до 
уплощенных валунов (20X10 и 40X10 см), расположенных субпарал
лельно. В крупных фрагментах стекол иногда заключены фенокристы 
измененного плагиоклаза; в некоторых наблюдается полигональная си
стема трещин, по которой.у периферии обломков намечается растрески
вание и начало отшелушивания. О том, что в основе образования этих 
брекчий лежит процесс растрескивания текущей лавы при ее быстром 
остывании в воде свидетельствуют также и конгруэнтные контуры гра
ниц двух смежных, уже слабо растащенных удлиненных стекловатых 
фрагментов. Иногда наблюдаются каплевидные образования. Изредка 
встречаются обломки ожелезненных спилитов, сходных с подстилающи
ми. Связующая масса вторичная — альбит-хлорит-эпидотовая. Эти обра
зования следует рассматривать как гиалокластические брекчии течения.

Не менее представительны в комплексе и тефровые накопления. Они 
минерально однотипны, но разнообразны по структуре. Это преимущест
венно базальтовые и андезитобазальтовые туфы — лиловато-, зеленова
то-серые, зеленые и лиловато-зеленые от крупно- до мелкообломочных, 
кристаллогиалокластические и гиалокластические. Они состоят преиму
щественно из двух видов стекол: сидеромеланового (замещенного аль- 
бит-хлорит-эпидотовым агрегатом) и «тахилитового» (импрегнированно- 
го гидроокислами железа), иногда с микролитами плагиоклазов; вариа
ций в количественном соотношении этих двух компонентов определяют 
цвет породы. Иногда встречаются стекловатые фрагменты причудливых 
очертаний, а также измененные плагиоклазы и моноклинные пироксены. 
Тонкообломочные разности, состоящие только из стекловатых обломков, 
можно определить как гиалотуфы или гиалокластиты. Туфы иногда сла
гают слоистые пачки (до 5—7 м) среди лав, но основная их масса накап
ливалась после излияния базальтоидов.

В комплексе многочисленны мелкие и крупные (до нескольких десят
ков метров) субвулканические тела плагиоклазовых и пироксен-плагио- 
клазовых порфиритов, средне-крупнокристаллических диабазов, габбро- 
диабазов, роговообманковых порфиритов. Таким образом, вулканические 
образования комплекса слабо дифференцированы, сначала преобладали 
излияния базальтоидов, а затем накопления гиалотуфов. Состав распла
ва, обилие гиалокластики, отсутствие резургентного материала говорят о 
существенной доле гидромагматических эксплозий типа суртсейских 
[10]; форма обломков тефры некоторых грубообломочных туфов пред
полагает и фонтанирование лавы.

В зоне седиментации терригенно-лавово-туфового комплекса происхо
дило переотложение гиалокластики донными и суспензионными потока
ми, образовались слоистые с прямым градационным распределением ма
териала в отдельных слойках пачки гиалотефроидов. К гиалокластике 
иногда «примешивались» радиолярии, формируя мелко- и тонкозерни
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стые туффиты, зеленые и зеленовато-серые, представляющие собой тон
кое срастание хлорита и землистого эпидота с включениями плагиокла
зов и обломков базальтоидов.

Тефроиды и туффиты наиболее развиты в дистальных по отношению 
к зонам лавовых излияний разрезах комплекса, где потоки лав единичны 
и маломощны; здесь же довольно представительны прослои и горизонты 
(до первых метров) туфопелитов, зеленых и зеленовато-серых, как пра
вило, алевритистых. Основная масса их — слюдисто-хлоритовая, иногда 
с эпидотом; импрегнированные гидроокислами железа разности имеют 
красный или лиловый цвет; алевритовый материал — плагиоклазы и хло- 
ритизированные фрагменты. Наряду с туфопелитами встречаются але- 
вритйстые аргиллиты с преобладанием гидрослюды над хлоритом (хло- 
рит-гидрослюдистые); алевритовая примесь состоит из хлоритизирован- 
ных фрагментов, плагиоклазов и кварца, иногда попадаются биотит и 
редкие радиолярии.

Велика роль вулканотерригенного материала, представленного преи
мущественно продуктами разрушения вулканических построек рассма
триваемого комплекса. Это обломки основных вулканитов разной струк
туры, хлоритизированные фрагменты, плагиоклазы (сильно соссюритизи- 
рованные), жильный кварц, встречается моноклинный пироксен, эпидо- 
тизированные фрагменты; иногда (не во всех прослоях) попадаются 
обломки фельзитов, оплавленный кварц, обломки иглокожих и эдафоген- 
ных аргиллитов. Материал от крупно- до мелкозернистого с рассеянным 
гравием не сортирован и по-разному обработан. Цемента, как правилб 
лейкоксеиизированного, немного. Кислый материал — пирокластического 
гёнезиса и связан с северным вулканогенно-осадочным комплексом, ко
торый будет рассмотрен ниже.

В восточных разрезах комплекса встречаются прослои полимиктовых 
(литических) песчаников от мелко- до крупнозернистых, часто с грави
ем, несортированных. Преобладают обломки кислых пород (фельзиты, 
кварц-полевошпатовые порфиры, гранитоиды, катаклазированные гра
ниты), меньше средних и основных (базальты, андезитобазальты, анде
зиты, пепловые туфы); встречается хлоритизированное стекло, эпидози- 
ты, глинизированные фрагменты, слюдисто-хлоритовые сланцы. В неко
торых песчаниках кроме вулканитов много осадочных пород: алевроли
тов, алевропелитов и известкового детрита (мшанки, криноидеи). Всег
да присутствуют плагиоклазы, измененные в разной степени; кварца не
много— гранитоидный, а иногда оплавленный магматогенный. Обломки 
угловатые и угловато-окатанные. Количество цемента от образца к об
разцу меняется: поровый, пленочный, реже базальный; меняется также 
состав: слюдисто-хлоритовый, хлоритовый. Источник гранитоидного ма
териала мог располагаться на севере либо северо-востоке.

В северных разрезах комплекса (хр. Гурван-Сайхан) наблюдаются 
гравийно-галечные микститовые горизонты (1—7 м), состоящие преиму
щественно из эдафогенного материала: туфопелитов, аргиллитов, вулка- 
нотерригенных песчаников и алевролитов, туффитов с подчиненными 
кремнистыми разностями. Обломки разных размеров и конфигураций; 
аргиллитовые фрагменты сильно вытянуты и деформированы, обуслов
ливая конформизм. Участками наблюдаются скопления алевромелкопес- 
чаного материала, в состав которого кроме отмеченных выше входят 
хлоритизированные фрагменты, плагиоклазы и моноклинные пироксены. 
Обломки погружены в глинистый матрикс. Породы не стратифицирова
ны и несортированы. Иногда попадаются глыбы (до 0,5 м) зеленых але
вропелитов, серых известняков, обрывки глинистых пластов и экзотиче
ские глыбы (0,6X 1; 3X6 м) розовых криноидно-коралловых известняков. 
Микститы формировались на сложно построенных вулканических скло
нах, когда уже полностью прекратилась эффузивная деятельность, на 
эпизодически еще происходили эрупции. По структурно-текстурным при
знакам микститы отвечают обвально-оползневым накоплениям.

Как и в предыдущем случае, образование терригенно-лавово-туфово- 
го комплекса начинается с накопления железисто-кремнистых илов; от
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личительной особенностью их являются значительно меньшие мощности 
(не более 10 м) и ассоциация с обломочными тефровыми и вулканотерри- 
генными породами основного состава, с прослоями (от 5—10 см до 3 м) 
полимиктовых разностей: кварц-полевошпат-литических (обломки основ
ных и кислых вулканитов, кварцитов, силицитов, серицитизированных 
и хлоритизированных пород, плагиогранитов и серпентинитов). Яшмы 
безрадиоляриевые и с радиоляриями (радиоляриты)— тонкокриптозер
нистые железисто-кварцевые породы; в глинистых яшмах присутствуют 
чешуйки гидрослюды и хлорита, изредка встречается известковый детрит 
(мшанки, криноидеи). Местами присутствует примесь песка и алеврита, 
состоящего из плагиоклазов, пироксенов, серпентинита и кварца. Харак
терна тонкая градационная отсортированное^, обусловленная скоплени
ем обломочного материала и раковин радиолярий в основании слойков, 
толщина которых не превышает 10 см. Тонкие прослои и линзы яшм 
встречаются и среди лав (в межподушечных пространствах) и среди об
ломочных пород.

Для обломочных образований комплекса характерна неравномерная 
стратификация, обусловленная чередованием пакетов двух типов:
1) крупно- и мелконапластованных с обилием грубого материала (как 
тефрового, так и вулканотерригенного); мощность пакетов от 8 до 16 м;
2) тонко- и мелконапластованных, в которых превалирует мелкообломоч
ный и глинистый материал (4—8 м).

Первые образованы пластами от 10 до 60 см, изредка 0,7—1,2 м с 
прямым градационным распределением материала от гравийного, чаще 
крупнозернистого в основании до средне- и мелкозернистого в кровле; 
типичны резкие, часто эрозионные нижние контакты. Такие пласты груп
пируются в пачки от 1 до 3—4 м, но обычно разделены тонкогоризон
тальнослоистыми алевритовыми и пелитовыми породами, толщина про
слоев которых варьирует от первых миллиметров до 25—30 см, редко до
стигает 1 м; среди алевролитов и аргиллитов встречаются пласты (5— 
15 см) мелкообломочных пород, отсортированных до алеврита. Горизон
тальная слоистость обусловлена как изменением гранулометрии, так и 

'цвета (переслаивание зеленых и красных пород разных оттенков созда
ет удивительно красочный пестрый вид обнажений комплекса).

Тонко- и мелконаслоенные пакеты — это чередование пластов (3— 
10, реже до 25 см) средне- и мелкозернистых пород, градированных до 
алеврита и алевропелита, толщиной от 1—2 мм до 1—2 см. Наблюдают
ся пакеты (до 10 м) горизонтально-слоистых алевропелитов, содержащих 
пласты (5—15 см) гравийных пород, градированных до крупно-средне
зернистых, имеющих резкие нижние и верхние контакты.

ЛАВОВО-ТУФОВО-ТЕРРИГЕННЫЙ КОМПЛЕКС

Этот комплекс наиболее широко распространен на рассматриваемой 
территории, особенно его верхняя туфово-терригенная часть. Нижняя—■ 
вулканическая часть — наиболее представительна на юге хр. Дзолен, 
небольшие ее фрагменты обнажаются в ядрах некоторых антиклиналь
ных структур на севере хр. Дзолен и на юге хр. Гурван-Сайхан. Веду
щая роль в формировании комплекса принадлежала ювенильному вул
каническому материалу и продуктам разрушения самих построек; по 
сравнению с другими комплексами здесь существенно больше кремнезе
мами глинистого вещества; характерны горизонты микститов (см. фиг. 2,

Лавовые накопления представлены широким спектром пород от ба
зальтов до дацитов, принадлежащих щелочной оливин-базальтовой и вы
сокоглиноземистой сериям X. Куно и по своим петрохимическим особен
ностям близких к современным вулканическим комплексам молодых 
островных дуг типа Курил, отличаясь от последних более существенным 
развитием пород основного состава, что сближает их с комплексами 
примитивных островных дуг [1]. Лавы серые, зеленовато-серые, реже 
лиловые, слабоминдалекаменные, наблюдаются как порфировые (пиро
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ксен-плагиоклазовые и плагиоклазовые), так и афировые разности. По
токи массивные с плитчато-блоковой отдельностью; подушечные встре
чаются лишь в верхах вулканической толщи, достигающей в наиболее 
мощных разрезах 1000 м. В некоторых пиллоу-лавах межподушечные 
пространства выполнены железисто-кремнистым материалом, проникаю
щим по трещинкам и в лавы, иногда розовым (импрегнированным гидро
окислами железа) мелкокристаллическим кальцитом. Потоки лав часто 
разделяются мощными (первые десятки метров) пачками туфов, тефрои- 
дов, вулканотерригенных пород и яшм. Разнообразны крупные и мелкие 
тела и силлы диабазов, диоритов, в том числе роговообманковых, кварц- 
плагиоклазовых порфиров, плагиогранитов и их биотитовых разностей.

В комплексе развиты брекчии, которые в рассмотренных выше отло
жениях не встречались. Они образованы хаотически расположенными 
фрагментами мелко-, тонкообломочных базальтовых гиалотуфов со сгла
женными, но чаще остроугольными* краями,, погруженными в обильную 
пренитовую основную массу; между далеко отстоящими крупными остро
угольными обломками рассеяны многочисленные мелкие «окатанные» 
фрагменты. В некоторых крупных фрагментах наблюдается их «раска
лывание» путем вклинивания в них пренитовой связующей массы. Фор
ма тел брекчий очень причудлива и разнообразна, иногда это неправиль
ные линзовидные раздувы мощностью до 10 м, развитые в слабо страти
фицированной пачке минерально и структурно сходных гиалотуфов. Осо
бенности залегания и строения брекчий предполагают формирование их 
под воздействием более поздних газово-гидротермальных проявлений; 
такого типа брекчии можно определить как поствулканические относи
тельно времени образования вмещающих их отложений (фиг. 3, б).

Фиг. 3. Фрагмент везикулярного гиалокластита (а), шлиф, николь один, увел. 170 и 
поствулканическая брекчия гиалотуфов (б) шлиф, николь один, увел. 170

В этом комплексе встречены везикулярные гиалокластиты, генетиче
ски связанные с лавовыми потоками и залегающие в их кровле в виде 
линз толщиной до 0,6 м. Они сложены сильнопузыристыми стекловаты
ми фрагментами причудливых очертаний, сцементированными мелко- и 
среднекристаллическим кальцитом (см. фиг. 3, а); характерны разной 
формы и размерности обломки базальтов, слагающих потоки. Механизм 
формирования везикулярных гиалокластитов уже обсуждался в литера
туре [9].

Тефровый материал разнообразен по составу и структуре, и характер 
распределения отражен на фиг. 2, III. Основной тефре свойственна тес
ная ассоциация с потоками базальтоидов, тонко- и мелкообломочная 
структура, обилие гиалокластики и плагиоклазов. В отличие от других 
комплексов стекло часто содержит лейсты и микролиты плагиоклазов; 
преобладают хлоритизированные стекла, но встречаются и ожелезнен- 
ные. Средняя и кислая тефры также представлены мелко- и тонкообло
мочными разностями, кристалловитрическими и витрическими, в целом 
занимающими более высокое стратиграфическое положение, чем базаль
товые туфы, и ассоциирующимися с обломочными, глинистыми и кремни
стыми породами.
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Таким образом, в северной части Заалтайского бассейна вулканизм 
имел гомодромную направленность; вулканическая серия непрерывно 
дифференцированная. Излияния лав чередовались с эксплозиями; роль 
последних во времени все возрастала, и в их продуктах резко доминиро
вала витрокластика.

В пределах вулканических построек происходили перемыв тефры и 
ее переотложение, приведшие к образованию тефроидов. Преобладаю
щая размерность тефры определила тонко- и мелкообломочные структу
ры тефроидов. Основные тефроиды сложены плагиоклазами, полуока- 
танными структурно однотипными эффузивами и железистыми гиалоба
зальтами, сцементированными обильным хлоритовым матриксом, воз
никшим по раздробленным стекловатым фрагментам. В андезитовых 
тефроидах резко доминируют плагиоклазы над полуокатанными изме
ненными стекловатыми обломками. Наиболее широко развиты кислые 
тефроиды, состоящие из обломков девитрифицированных стекол (кварц- 
альбитизированных или кварц-альбит-хлоритизированных), серицитизи- 
рованных кислых плагиоклазов и кварца; иногда попадаются обломки 
фельзитов; фрагменты угловато-окатанные и полуокатанные. Все те
фроиды среднесортированные, обычно образуют тонкие (0,1—1 см) про
слои среди сходных по составу туфов и туфопелитов.

В седиментации тефра смешивалась с осадочным материалом, что 
привело к образованию гаммы смешанных пород: разнообразных туффи- 
тов (>25% тефры)— обломочных, пелитоморфных, кремнистых, а так
же туфопесчаников и туфосилицитов.

Среди обломочных туффитов по характеру осадочной составляющей 
выделяются вулканотерригенные и миктитовые разности, а по составу 
тефры — основные, средние и кислые. Основная тефра в одних туффитах 
представлена хлоритизированным стеклом, иногда слабопузыристым или 
флюидальным, в других — фрагментами железистых гиалобазальтов 
плавных, часто «лапчатых» очертаний, плагиоклазами, иногда моноклин
ными пироксенами. Вулканотерригенный материал состоит только из об
ломков базальтов и андезитббазальтов разной структуры, обычно полу- 
окатанньтх; в миктиТовых туффитах к вулканитам примешаны в том или 
ином количестве эдафогенные фрагменты: алевролиты, алевро- и туфо- 
пелиты. Связующая масса хлоритовая (стекловатая), местами слабогло
булярная. Сортировка материала слабая или совсем отсутствует. Струк
турно туффиты разнообразны от мелко-среднезернистых до гравийных; 
генетически связаны с базальтойдами комплекса и ассоциируют с лава
ми, туфами, вулканотерригениыми породами и алевропелитами.

Андезитовая пирокластика в туффитах представлена слабо изменен
ными по сравнению с переотложенными плагиоклазами, иногда зональ
ными, и хлоритизированным стеклом, отдельные фрагменты которого об
ладают перлитовой отдельностью или флюидальной текстурой. Отличи
тельной особенностью, присущей только измененным андезитовым 
стеклам рассматриваемого комплекса, является их зеленовато-рыжий 
или буроватый цвет и относительно сильная интерференционная окрас
ка (наличие смешанослойной фазы?). Среди андезитовых туффитов раз
виты вулканотерригенные и миктитовые разности. В осадочной состав
ляющей первых преобладают обломки средних и кислых вулканитов, 
меньше базальтов и гиалобазальтов, измененных плагиоклазов, изредка 
попадается окатанный пироксен; во втором случае к этой ассоциации 
добавляются фрагменты алевро- и туфопелитов. Степень обработки ма
териала разная, сортировка отсутствует; размерность обломков колеб
лется от мелкого песка до гравия; в одних туффитах почти нет связую
щей массы и наблюдается конформизм и инкорпорация зерен, для дру
гих характерна обильная, алевроглинистая связующая масса, и породы 
можно определить как диамиктиты.

Кислые туффиты мелкообломочные, тефра в них представлена пла
гиоклазами, кварцем, фрагментами кварц-альбитизированного и кварц- 
альбит-хлоритизированного стекла; терригенный материал образован хо
рошо окатанными обломками основных и средних вулканитов, пелито-
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морфных пород, серицитизированными и хлоритизированными фрагмен
тами, попадаются единичные радиолярии. Андезитовые и риолитовые 
туффиты развиты в верхней туфово-терригенной части комплекса.

Обломочные породы, содержащие менее 25% пирокластики, опреде
лялись как туфопесчаники; по составу терригенного материала среди них 
преобладают вулканотерригенные разности, иногда встречаются и поли- 
миктовые, а по составу пирокластики среди них выделяются основные, 
средние и кислые. Как и туффиты, основные туфопесчаники наблюдают
ся в лавово-туфовой части разреза, а средние и кислые — в туфово-тер
ригенной.

К пелитоморфным туффитам отнесены тонкозернистые породы, осно
ву которых изначально составляла тонкая основная или средняя витро- 
кластика, к которой в том или ином количестве примешан биогенный 
кремневый материал, преимущественно раковины радиолярий; стекло 
превращено в хлорит-эпидотовый или хлоритовый агрегат; встречаются 
редкие алевритовой размерности плагиоклазы и кварц. В противополож
ность пелитоморфным кремнистые туффиты сложены кислым кристал- 
ловитрическим материалом; стекло, как правило, превращено в кварц- 
альбитовый агрегат, иногда попадаются реликты пепловой структуры; 
кроме радиолярий встречаются тонкие кремневые спикулы и раститель
ный детрит. Туфосилициты — более плотные породы, представляющие со
бой тонкое срастание альбита и кварца и небольшого количества хлори
та; иногда они импрегнированы гщцэоокислами железа; в некоторых из 
них попадаются перекристаллизованные радиолярии.

Осадочный материал комплекса разнообразен по составу и генезису. 
Наиболее представительны обломочные накопления, которые можно под
разделить на две группы: вулканотерригенную и полимиктовую. В пер
вой группе намечаются три минеральных типа. В одном преобладают 
фрагменты основных вулканитов разной структуры, им подчинены об
ломки из туфов, гиалокластитов, андезитов, плагиоклазы, реже пироксе- 
ны; иногда наблюдается примесь эдафогенных туфопелитов, аргиллитов 
и единичных обломков кислых вулканитов. В составе второго минераль
ного типа доминируют обломки кислых и средних вулканитов и плагио
клазы; в небольшом количестве присутствуют кварц, жильные кварци
ты, кварц-альбитйзированные и хлоритизированные фрагменты, попада
ются силициты и̂  аргиллиты. В этом типе выделяются две разновидно
сти: полевошпат-литическая с преобладанием обломков пород над пла
гиоклазами и литополевошпатовая с обратным соотношением этих ком
понентов. Третий тип вулканотерригенных пород, менее распространен
ный, смешанный, образован фрагментами вулканитов от основных до 
кислых, их туфов, плагиоклазами с примесью эдафогенных туфо- и але- 
вропелитов. Гранулометрически материал разнообразен — от алеврита 
до гравия, неокатан или полуокатан; сортировка плохая или отсутствует. 
Выделяются песчанистые алевролиты, алевритистые песчаники, преи
мущественно мелко-средне- и средне-крупнозернистые разности, гравий
ные песчаники и песчанистые гравелиты.

Распределение разных типов вулканотерригенных пород во времени 
довольно закономерно и обусловлено эволюцией состава вулканических 
продуктов. Первый тип встречается внутри и непосредственно выше ниж
ней лавово-туфовой части комплекса, а второй и третий являются неотъ
емлемой составляющей туфово-терригенных накоплений. Такая страти
графическая приуроченность разного по составу вулканотерригенного 
материала может быть использована при корреляции разрезов комплек
са, содержащих лавы, и мощных безлавовых туфово-терригенных накоп
лений, не охарактеризованных фаунистически. Так, на севере хр. Гурван- 
Сайхан развиты мощные (1,5 км) кремнисто-глинисто-терригенные тол
щи, в нижней половине которых резко доминируют основные вулканотер
ригенные породы, содержащие олистолиты андезитобазальтов, ассоци
ирующие с аргиллитами, туфопелитами и фтанитоидами, а в верхней пре
обладают среднекислые разности (II тип), переслаивающиеся с аргилли
тами, глинистыми силицитами и кислыми туфами. Низы толщи следует
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коррелировать по крайней мере с верхами лавово-туфовой части разреза 
комплекса, а верхи — с собственно туфово-терригенной (см. фиг. 4, 
XVIII).

Среди туфово-терригенных накоплений появляется полимиктовый ма
териал, количество которого увеличивается вверх по разрезу. В его со
ставе— полевые шпаты, по-разному измененные, гранитный и жильный 
кварц и много литических фрагментов: гранитоиды, кислые вулканиты; 
в меньшем количестве присутствуют андезиты, базальты, аргиллиты, 
микрокварциты, силициты, слюдисто-хлоритовые, гидрослюдистые и кар- 
бонатизированные обломки, попадаются разложенный биотит и известко
вый детрит (иглокожие, брахиоподы, мшанки). Степень обработки мате
риала разная, сортировка отсутствует. Структурно породы разнообраз
ны: от алевритовых мелко-среднезернистых песчаников до гравийных 
мелкогалечных конгломератов. Различаются две разновидности: в одной 
преобладают кислые вулканиты и гранитоиды, в другой — эдафогенные 
алевропелиты, аргиллиты, туфопелиты'. Приуроченность основной массы 
полимиктовых пород к верхам разреза и идентичность состава в них гра- 
нитоидного обломочного материала и гранитных тел, связанных с ниж
ней лавовой частью комплекса, свидетельствуют о преимущественно 
местном (внутрибассейновом) происхождении полимиктовой кластики, 
возникшей при разрушении сложно построенного вулканического соору
жения.

Характерные для верхов комплекса микститовые горизонты (от пер
вых до нескольких десятков метров) также образованы полимиктовым 
материалом. Хаотически рассеянные в обильной несортированной песча
но-гравийной связующей массе валуны и глыбы (0,5—50 м) представле
ны эффузивами от основных до кислых, габбро, диоритами, плагиограни- 
тами, туффитами, яшмами, песчаниками, алевролитами и экзотическими 
биогермными (коралловыми, мшанковыми, криноидными) известняками, 
реже гранитами и серпентинитами.

Неотъемлемым компонентом комплекса является глинистое вещест
во, формировавшее аргиллиты и алевропелиты, это серые, темно-серые 
и черные крипто-тонкозернистые существенно гидрослюдистые породы с 
примесью хлорита, кварцевого и плагиоклазового алеврита, импрегни- 
рованные рассеянным органическим веществом или содержащие расти
тельный детрит. В седиментации глинистое вещество в разных пропор
циях смешивалось с кремнистым (в том числе и биогенным — радиоля
рии, реже спикулы кремневых губок), что привело к образованию крем
нистых аргиллитов и глинистых силицитов (фтанитоидов). Эта триада 
пород приурочена к туфово-терригенной части комплекса, характеризую
щейся неравномерной ритмичной стратификацией.

Преимущественно с базальтами комплекса связан другой тип крем
нистых пород — яшмы. Они залегают в виде линз разной мощности сре
ди лав, а также замещают их по простиранию. Встречаются безрадиоля- 
риевые, радиоляриевые и спикуло-радиоляриевые разности; наиболее 

- распространены глинистые и алевритистые яшмы.

ОСОБЕННОСТИ СЕДИМЕНТАЦИИ И ВУЛКАНИЗМА ЗААЛТАЙСКОГО
БАССЕЙНА

На фиг. 4 представлена серия литологически наиболее изученных раз
резов вулканогенно-осадочных комплексов, расположенных с учетом 
палинспастических реконструкций с юга на север, вкрест простирания За- 
алтайского палеобассейна. При их корреляции использовались следую
щие критерии: палеонтологический, основанный на определениях радио
лярий, проведенных Б. Б. Назаровым (ГИН АН СССР), которые доволь
но представительны в отложениях, но часто неопределимы из-за плохой 
сохранности; структурный, использованный крайне ограниченно из-за 
широко развитых покровно-надвиговых нарушений, и, наконец, литоло
гический, явившийся основой выяснения взаимоотношений разрезов раз
ных тектонических пластин. Коррелятивные связи наиболее четко про-
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ХЛЫЕШГу

1уЯо1 wI°qv v I //[ЦЗ^ЕШ^^Я /4''-‘-->:v-i/j| °  Ы + I/7I x I /8
Фиг. 4. Ассоциативные разрезы вулканогенно-осадочных комплексов 

1 — яшмы; 2 — базальтоиды с прослоями яАм и основных вулканотерригенных пород; „ 
3 — базальтоиды с яшмами и кислыми вулканитами; 4 — основные, туфы и вулкано- 
терригенные породы с прослоями лав и кислыми телами; 5 — гиалотуфы, тефроиды, 
основные вулканотерригенные породы; 6 — туфопелиты, основные вулканотерриген- 
ные породы; 7 — то же, с прослоями базальтоидов, туфов, тефроидов; 8 — основные 
вулканотерригенные породы и андезитовые туфы; 9 — основные вулканотерригенные 
породы, аргиллиты, фтанитоиды; 10 — основные вулканотерригенные породы и кислые 
туфы; 11— среднекислые вулканотерригенные породы с прослоями андезитовых ту
фов (местами лав); 12 — кислые туфы и субвулканические тела, среднекислые вулкано
терригенные породы, кремнистые туффиты; 13 — кислые туфы, аргиллиты, местами с 
прослоями кремнистых туффитов и среднекислых вулканотерригенных пород; 14 — 
среднекислые вулканотерригенные породы, черные аргиллиты (местами фтанитоиды); 
15 — полимиктовые терригенные породы; 16 — олистолиты; 17 — наличие гранитного 
обломочного материала; 18 — места сбора определимых радиолярий с указанием воз

раста.
Разрезы комплексов: I—III — терригенно-туфово-лавового, IV—IX — терригенно- 

лавово-туфового, X—XVIII — лавово-туфово-терригенного.
Местоположение разрезов: I—II — юго-западнее колодца Убту, хр. Дзолен; III — 
южный склон горы Хадату, хр. Дзолен; IV — восточнее колодца Убту, хр. Дзолен; V— 
северный склон горы Баян-Цаган, хр. Гурван-Сайхан; VI — восточнее горы Хара-То- 
логой, хр. Гурван-Сайхан; VII — севернее родника Бага-Хавигайн, хр. Гурван-Сайхан; 
VIII — юго-западнее горы Бэрхэ, хр. Гурван-Сайхан; IX — западнее долины Хабцгай- 
тын-Гол, хр. Гурван-Сайхан; X — южнее колодца Убту, хр. Дзолен; XI—XII — запад
ное окончание хр. Дзолен (между разрезами 7 км по простиранию); XIII — юго-за
паднее колодца Тал, хр. Дзолен; XIV — северо-западнее колодца Тал, хр. Дзолен; 
XV  — юг пади Дувэнжийн-Хундий, хр. Гурван-Сайхан; XVI — южнее горы Баян-Сун- 
бэр, хр. Гурван-Сайхан; XVII — севернее колодца Хух-Сэрхийн, хр. Гурван-Сайхан;

XVIII — северо-западнее горы Номгон, хр. Гурван-Сайхан

являются при выделении различных породных ассоциации, которые и 
легли в основу построения разрезов.

В силуре Заалтайский бассейн был относительно глубоководной де
прессией, в которой шло накопление кремнистых и глинисто-кремнистых 
илов (см. фиг. 4, III, VII),  причем в садке кремнезема большую роль 
играли радиолярии. С севера в депрессию маломощными гравитацион
ными потоками привносился преимущественно тефровый и вулканотер- 
ригенный материал. Некомпенсированное осадконакопление во времени 
сменялось массовыми трещинными излияниями базальтоидов, приуро
ченными к трем основным зонам: южной (III), центральной (VII) и се
верной (XI, XII).  Каждая из них отличалась типом и характером вул
канизма, который в целом определял специфику вулканогенно-осадоч
ных отложений в разных частях палеобассейна.
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В южной зоне формировались дифференцированные толеитовые вул
канические серии с тенденцией к контрастности (/—III), по своим петро- 
химическим характеристикам сходные с вулканитами» преддуговых бас
сейнов. Они составляли осевую часть варисского палеобассейна Южной 
Монголии. Севернее, в центральной зоне, происходили излияния слабо 
дифференцированных вулканитов, сопровождаемые мощными накопле
ниями гиалокластитов (V—IX),  сопоставимых с базальтоидами из осно
вания островных дуг. На северной окраине депрессии шло образование 
непрерывно дифференцированного островодужного комплекса (X— 
XVIII),  сходного по петрохимическим характеристикам базальтоидов с 
вулканитами молодых островных дуг, отличаясь от последних более су
щественным развитием пород основного состава, что сближает его с 
комплексами примитивных островных дуг [1].

Фиг. 5. Литологический профиль через северную половину Заалтайского палеобассейна 
i—JII — комплексы (/ — терригенно-туфово-лавовый, II — терригенно-лавово-туфовый,. 

III — лавово-туфово-терригенный). Уел. обозн. см. фиг. 4

С позднего силура, а в северной зоне — с раннего девона массовые 
лавовые излияния сменялись преимущественно эксплозивным вулканиз
мом (фиг. 5). Характер распределения тефрового материала, главным 
образом в островодужном комплексе, свидетельствует о появлении аппа
ратов центрального типа с преимущественно средним или кислым соста
вом тефры. Продукты эксплозий имели более широкий ареал распрост
ранения, чем лавы, и «вклинивались» в седиментацию смежных вулка
нических зон. Особенно четко такое влияние проступает в контрастных 
по составу вулканических продуктов комплексах. Одним из наиболее 
ярких примеров является нижняя часть разреза IV (см. фиг. 4). Экспло- 
зии поставляли в зону седиментации значительные массы ювенильной 
(тефровой) кластики и в то же время способствовали разрушению са
мих вулканических построек, приводившему к образованию огромного 
количества вулканотерригенного материала, который благодаря гравита
ционным процессам (обвально-оползневым и автокинетическим), вызван
ным той же вулканической деятельностью, поступал на террасированные 
склоны вулканов, формировал их подножия (наряду с тефровым мате
риалом) и сносился в депрессионные участки бассейна.

Становление островной дуги в девоне приводит к обособлению к се
веру от нее тыловодужного бассейна (см. фиг. 4, XIII—XVIII),  в котором 
кроме накопления гравититов шла садка тонкой витрокластики, кремне
зема и главным образом глинистого и органического вещества. С остро
водужного поднятия вулканотерригенная кластика поступала и в предду- 
говый бассейн, но в существенно меньших количествах; здесь преобла
дала гемипелагическая седиментация витрического, кремнистого и гли
нистого материала. В конце девона вулканическая деятельность затуха
ет и усиливаются эрозионные процессы, приведшие к накоплению поли- 
миктового материала, который возникал главным образом при разруше
нии сложно построенного островодужного сооружения, формируются 
флишоидные накопления с неравномерной стратификацией, содержащие 
местами микститовые горизонты.
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Морфология Заалтайского бассейна была сложной и менялась в про
цессе его развития. В целом она определялась тектоникой. На начальных 
этапах при спокойном тектоническом режиме в относительно глубоко
водной депрессии не существовало сколько-нибудь существенного релье
фа. Усиление тектонических движений приводит к возникновению спре- 
динговых зон и связанных с ними излияний базальтов; компенсирующие 
усилия концентрируются на севере депрессии, где возникает субдукцион- 
ная зона, в пределах которой формируется островодужный комплекс [7].

Учитывая покровно-надвиговое строение Заалтайской зоны, можно 
утверждать, что палеозойский бассейн был (примерно в 3 раза) шире 
современной структуры зоны, т. е. ширина исследованной территории 
первоначально составляла не менее 300 км. Однозначных критериев глу
бины образования вулканогенно-осадочных комплексов нет. Однако со
вокупность данных свидетельствует о преобладании относительно глу
боководных условий седиментации. В отложениях отсутствует бентосная 
фауна, характерны радиолярии; фрагменты известковых организмов и 
растительности являются переотложенными и встречаются в гравититах. 
Последние составляют основную группу генетических типов, создавших 
неравномерно ритмичностратифицированные толщи. Почти по всей мощ
ности комплексов не наблюдается седиментационного карбоната, он по
является лишь,в самых верхних частях разрезов и связан с полимик- 
товой пластикой, примешиваясь к ней или образуя единичные тонкие 
прослои серых тонкокристаллически^ известняков, в то время как извест
няки (в том числе рифогенные) широко развиты по всему разрезу крае
вых (особенно северной) зон варисцид Южной Монголии.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е  
№ 5, 19 8 8

УДК 549.67:551.736(575.4)

АНАЛЬЦИМОВЫЕ ПОРОДЫ ПЕРМСКИХ ОТЛОЖЕНИИ 
ТУАРКЫРА (ТУРКМЕНИЯ)

П О Г Р Е Б Н Я К  И . Я.

Показано, что найденный в туфогенных породах и туфах позднеперм
ской фазы вулканизма Туаркыра анальцим образовался при диагенезе, 
замещает кислое вулканическое стекло и сопровождается кальцитом и 
монтмориллонитом. Это первая находка значительных скоплений анальци- 
ма в пределах Туранской плиты.

Аутигенный анальцим широко распространен в вулканогенно-осадоч
ных отложениях верхнего палеозоя Приуралья, Сибирской платформы и 
Алтае-Саянской области [2, 3, 11]. Автором впервые в пределах Туран
ской плиты выявлены и изучены анальцимсодержащие породы. Место
рождение их — Туаркырская зона дислокаций, примыкающая с востока 
к Кара-Богазскому своду, верхняя часть обнаженного мощного разреза 
красноцветной аманбулакской свиты перми.

По литологическим особенностям свита расчленяется на четыре под
свиты (снизу вверх): туфогенную (980 м), песчаниково-конгломератовую 
(760 м), алевролито-аргиллитовую (920 м) и конгломератовую (700 м). 
Анальцим присутствует во всех литологических разностях пород, сла
гающих верхнюю 400-метровую часть толщи алевролито-аргиллитовой 
подсвиты. Выходы этих слоистых стратифицированных отложений ранее 
описывались как монотонное 'переслаивание аргиллитов, алевролитов и 
подчиненного количества мелкозернистых песчаников. Нами здесь обна
ружены пласты мощностью до 0,4—0,6 м доломитов, туфов и опоковид- 
ных порол, а также установлено присутствие туфогенного материала в 
остальных терригенных породах. Описываемая толща туфогенных аналь- 
цимсодержащих пород отделена от известных [4] вулканогенно-осадоч
ных образований туфогенной подсвиты 1300-метровой толщей нормально
осадочных пород, что позволяет выделить две фазы пермского вулканиз
м а— ранне- и позднепермскую. Продукты вулканизма раннепермской 
фазы распространены в районе пос. Кизыл-Кая, а позднепермской 
фазы — слагают северо-восточный склон возвышенности Аманбулак. 
Протяженность выхода последних 2,5 км, ширина 600—700 м, к юго-во
стоку погружаются под нижнеюрские образования, к югу и юго-западу 
перекрываются конгломератовой подсвитой перми, а на северо-западе — 
четвертичными эоловыми песками. Падение пород ЮЗ 220—240°, угол 
падения 30—50°. По окраске и физическим свойствам толща анальцимсо- 
держащих пород почти не выделяется среди вмещающих пермских отло
жений. В целом она красноцветная с линзами сероцветных пород, коли
чество последних увеличивается в разрезе по направлению к северо-во
стоку, где они содержат углистое вещество и характеризуются медно-мо
либденовой минерализацией. Для толщи характерна фациальная измен
чивость и частая перемежаемость пород.

Новообразования анальцима уверенно диагностируются рентгено
структурным, термовесовым и минералогическим анализами. В туфах и 
туфогенных песчано-алевритовых породах анальцим развивается по об
ломкам кислого вулканического стекла и образует самостоятельные изо- 
метричные хорошо ограненные восьми- и шестигранники размером 0,1 — 
0,05 мм, прозрачные изотропные, с показателем преломления 1,489 (фи
гура, а, б). Между содержаниями этого минерала и пирокластики при 
этом устанавливается прямая зависимость. В туффитовых пелитах аналь
цим встречается в криптокристаллцческой форме. В таком же виде он 3
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Микрофотографии шлифов туфопесчаников (а, б) и опоковидных пород (в, г) с аналь-
цимом

а — новообразования анальцима (восьми- и шестигранники) и кальцита по вулкани
ческому стеклу, николи ||; б — то же, николи + ; в — криптокристаллический анальцим 

и кальцит, николи ||; г — то же, николи + ; увел. 100.

находится в опоковидных породах, представляющих собой под микроско
пом тонкую смесь практически неполяризующего анальцима и кальцита 
(см. фигуру, в, г). Границы между минералами расплывчатые, при трав
лении шлифа соляной кислотой обнаруживается сплошное развитие 
анальцима, содержание которого, по данным рентгеноструктурного ана
лиза, достигает 85%.

Растертые до пудры (0,078—0,008 мм) пробы анальцимсодержащих 
пород дважды разделялись в тяжелых жидкостях с удельным весом 2,2 
и 2,3 г/см3 на центрифуге ОС-6М. Центрифугировались в течение 30 мин 
в режиме 2500 об/мин. Чистой мономинеральной фракции получить не 
удалось, микроскопическое изучение и рентгеноструктурный анализ по
казали присутствие в ней до 5—10% кварца, полевого шпата, монтморил
лонита и кальцита в различных комбинациях. Полное разделение, види
мо, невозможно, так как эти минералы образуют мелкие агрегатные 
сростки с анальцимом. Выход фракции 2,2—2,3 г/см3 составляет в туфах 
25—30%, в туфопесчаниках 15—20%, в туффитовых пелитах 5—10%. 
В количестве до 1 % анальцим выделен из туфов раннепермской фазы 
вулканизма (пос. Кизыл-Кая), в которых другими видами анализов он 
не обнаруживается.

Микрохимические испытания выделенных фракций дали положитель
ные реакции на кремнезем и натрий. Растворением в 50%-ной НС1 и 
действием на раствор алюминоном устанавливается присутствие алюми
ния. В закрытой трубке фракция выделяет воду и легко плавится в более 
пузыристое стекло.

Пересчет химических анализов анальцимсодержащих пород (табл. 1) 
на нормативные минералы при условии, что анальцимом поглощается 
только весь натрий, показывает, что содержание анальцима в породах 
колеблется от 20 до 40%. Подсчеты в шлифах дают несколько большие 
(от 20 до 55%) концентрации, а для опоковидных пород — до 80%, при 
этом устанавливается отчетливая закономерность: с уменьшением раз
мерности обломочных частиц в туфогенных породах увеличивается со
держание анальцима. Химический анализ мономинеральных фракций 
указывает (см. табл. 1) на постоянное присутствие в анальциме СаО^
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Таблица i
Усредненный химический состав анальцимовых и безанальцимовых пород Туаркыра, мас.%

Компо-
нент

Туфы Туфопесчаники Ту фоал евроли
ты

Туфогенные
аргиллиты Опоко-

видные
породы

(3)

Фракция
анальцима

СКВ (3)
k -k  (6); А-Б (3) K-K (10) А-Б (2) K-K (5) А-Б (7) К-К (3) А-Б (13) 0236 0237

S i0 2 79,52 63,17 67,27 68,28 73,12 64,38 57,90 54,80 51,44 62,90 60,69 1,58
ТЮ2 0,31 0,21 0,34 0,32 0,32 0,42 0,52 0,46 0,22 0,15 0,12 0
а 126 3 11,58 12,99 10,43 12,72 10,99 13,67 12,47 16,14 13,81 17,50 16,90 10,87
Fe20 3 1,08 1,09 2,16 2,42 2,42 2,95 4,86 5,83 2,17 1,18 2,18 1,62
FeO 0,76 0,72 1,50 0,91 0,58 0,81 1,01 0,88 1,17 — — —
MnO 0,02 0,16 0,09 0,07 0,06 0,07 0,12 0,10 0,34 0,01 0,05 0,30
MgO 0,57 1,89 1,18 1,Г6 0,95 2,12 2,39 3,54 0,85 1,62 1,82 0,81
CaO 0,55 5,05 4,04 3,03 2,19 3,13 5,04 3,35 9,4 0,50 1,68 9,4
Na*>0 1,59 4,55 3,30 3,39 2,58 3,66 2,68 3,06 5,93 5,73 5,86 4,17
K«0 1,55 1,44 0,91 2,68 1,73 2,41 2,80 3,42 1,08 2,0 1,48 0,06
p 2o 5 0,05 0,05 0,39 0,06 0,10 0,11 0,59 0,13 0 0,01 0,04so3 0,10 0,05 0,12 0,16 0 0,06 0,19 0,10 0,12 0,10 0,10 0,03
CO, 0,61 4,08 5,58 1,21 1,30 1,24 6,16 1,92 7,14 — — —
HoCT 0,43 0,59 0,23 0,30 0,39 0,77 0,28 1,14 0,16 0,55 0,04 —
H20 + 2,89 3,94 0 3,28 2,97 3,52 2,47 6,06 6,0 7,59 8,69 —

Примечание. В скобках — число анализов; К-К — вулканогенно-осадочные образования раннепермской 
фазы вулканизма района Кизыл-Кая, А-Б — то же, верхнепермской фазы района г. Аманбулак, СКВ — 
солянокислая вытяжка опоковидных пород.

К20  и Fe20 3. Первые два окисла могут быть связаны с микровключения
ми, но, вероятнее всего, обусловлены вариациями его состава. О примеси 
вайракита косвенно свидетельствует довольно высокий (1,489) показа
тель преломления. Магний, частично кальций, калий и натрий входят в 
состав примеси монтмориллонита и кальцита, образующих сростки с зер
нами анальцима в выделенных фракциях. В туфовых горизонтах аналь- 
цим светлый, желтоватый, в туфогенных породах мясо-красный, очевид
но, за счет окислов железа.

При выявлении анальцимовых пород в основном применялся рентге
ноструктурный анализ. Сравнение дифрактограмм выделенных фракций 
с эталоном [9] показывает почти полное совпадение по всем отражени
ям, свойственным анальциму (табл. 2). После прокаливания проб аналь
цима до 1000° С структура его разрушается; рентгеноструктурным ана
лизом устанавливается кварц и отмечаются некоторые сильные рефлек
сы муллита.

Термографическое изучение анальцимсодержащих пород и выделен
ных фракций анальцима проведено на венгерском дериватографе 
(3-1500Д. Анализировали пробы с размерами частиц 0,078—0,008 мм, 
эталон а-А120 3, скорость нагрева 10°/мин. На кривых ТГ четко выделяют
ся три стадии потери веса. Незначительный низкотемпературный эндо
термический эффект с максимумом 75—90° С сопровождается потерей 
веса до 1,5%. Второй довольно широкий (120—410°С) эндоэффект обу
словлен дегидрадацией анальцима, потеря веса составляет 5—6%. 
Третья стадия уменьшения веса до 3% заканчивается в области темпе
ратур 750— 800° С и при более высоких температурах кривые ДТА, ДТГ 
и ТГ становятся почти прямолинейными. Она, возможно, обусловлена 
разложением примесей карбонатов и монтмориллонита.

Деалюмииирование анальцимовых пород проводилось обработкой 
проб разбавленной соляной кислотой по ГОСТ 5382-72. В туффитовых 
пелитах в раствор переходят 5—6% алюминия или 30% его общего со
держания. В опоковидных породах растворимый алюминий составляет 
65—70% валового (см. табл. 1).

Аналыщм характерен для красноцветных формаций аридного клима
та и образование его связывается с разложением пеплового материала 
в щелочной среде лагун или застойных водоемов в раннюю [5] или позд
нюю L7] стадию диагенеза. Существует также мнение [8], что он на
капливался в результате природного синтеза сложных алюмосиликатов
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Рентгенограммы анальцима
Таблица 2

Эталон РДР-19-1180 I II ш IV

/ d, А / d, А / d, А / d, А / d, А

60 5,60 64 5,54 76 5,59 68 5,55 70 5,56
20 4,85 13 4,80 10 4,84 14 4,82 12 4,82

2 4,15 10 4,23 10 4,26 13 4,24 4 4,25
2 3,80 2 3,72 — — 2 3,76 2 3,75
8 3,67 5 3,63 4 3,65 3 3,64 5 3,65

100 3,43 100 3,41 100 3,43 100 3,41 100 3,41
2 3,24 4 3,26 4 3,18 26 3,18 9 3,18

50 2,93 41 2,90 43 2,92 41 2,91 44 2,91
8 2,80 5 2,78 5 2,79 4 2,79 4 2,79

16 2,69 13 2,67 15 2,68 13 2,68 14 2,68
14 2,50 13 2,49 И 2,49 10 2,49 13 2,49

8 2,42 9 2,41 7 2,42 7 2,41 6 2,417
40 2,22 10 2,21 7 2,22 8 2,22 6 2,22

2 2,17 3 2,19 1 2,16 — — — —
8 2,12 — — 2 2,12 3 2,12 — —

14 1,90 9 1,895 9 1,895 9 1,895 12 1,895
8 1,868 6 1,858 6 1,87 5 1,86 10 1,86
2 1,835 6 1,81 5 1,817 5 1,81 2 1,81

20 1,74 14 1,73 14 1,74 13 1,73 13 1,735
6 1,716 4 1,70 5 < 1,71 4 1,71 4 1,71
6 1,69 5 1,68 5 1,68 6 1,68 5 1 ,6 8 '
2 1,665 3 1,66 2 1,66 — — 2 1,658
2 1,617 2 1,61 — — 2 1,61 — —
6 1,595 5 1,59 4 1,59 6 1,59 5 1,59
2 1,498 4 1,495 1 1,495 4 1,49 — —
4 1,48 3 1,47 2 1,475 3 1,47 — —

Примечание. Фракция анальцима из: I — туфов; И — туфопесчаников; III — туфов раннепермской фазы 
вулканизма; IV — опоковидных пород.

в поверхностно-водных условиях. В целом, как отмечает А. Г. Коссовская 
L6J, для образования анальцима в красноцветных формациях необходи
мо сочетание двух условий: 1) соответствующих фациальных обстановок,
2) присутствие свежего алюмосиликатного материала. Наличие или от
сутствие этих условий позволит, видимо, объяснить различную степень 
развития анальцима в вулканогенно-осадочных образованиях ранне- и 
позднепермской фазы вулканизма единой красноцветной толщи перми.

Для выяснения некоторых особенностей седиментации туфогенных об
разований были использованы известные [12, 14] показатели обстановки 
осадконакопления, применяемые для изучения пестроцветов. Величина 
Fe20 3/Fe0, являющаяся мерой окислительных или восстановительных 
обстановок седиментации, для всех рассматриваемых пород значительно 
выше единицы, что указывает на устойчивые окислительные условия при 
образовании красноцветов перми Туаркыра. При седименто- и диагенезе 
существовала щелочная среда, способствовавшая отложению известко- 
вистого цемента. Имело место изменение щелочности в процессе разви
тия бассейна. Горизонты доломитов и доломитистых известняков, тяго
теющие к наиболее щелочным типам водоемов [12], развиты в низах раз
реза, тогда как в верхней анальцимсодержащей части толщи распростра
нен исключительно кальцит. Такой порядок осаждения карбонатов свя
зан также с опреснением водоема. Для всех пород, кроме туфов, отмеча
ется возрастание вверх по разрезу величины Fe/Mn с одновременным 
убыванием значений Sr/Ba, что свидетельствует об обмелении и опресне
нии бассейна. К тому же в нижних горизонтах перми встречаются соля
ные минералы (каменная соль) и гипс. Таким образом, с определенной 
достоверностью можно утверждать, что эволюция пермского закрытого 
водоема в целом происходила в сторону обмеления, опреснения и умень
шения щелочности. Эти изменения не столь существенны, чтобы смогли 
оказать влияние на процессы образования анальцима, тем более, что 
формирование пород, содержащих этот минерал, может происходить в 
условиях от пресноводно-континентальных до засоленно-лагунных [11].
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Туфы разных горизонтов перми отличаются по минеральному и хими
ческому составам. В туфогенной подсвите развиты образования дацито- 
вого состава, содержащие обломки серидитизированного андезина. Об
ломки кислого вулканического стекла очень редки. Из глинистых мине
ралов распространены каолинит и гидрослюда. Для анальцимсодержа- 
щих туфов верхних горизонтов перми весьма показательна ассоциация 
анальцихма и монтмориллонита. Плагиоклазы здесь представлены олиго* 
клазом, наиболее существенным компонентом являются реликты облом
ков кислого вулканического стекла. Для сравнения отметим, что туфы 
раннепермской фазы, не содержащие анальцим, хотя и отличаются по
вышенным содержанием Si02, но значительно обеднены Na20, CaO, MgO 
(см. табл. 1). Из элементов-примесей в обоих разновидностях туфов 
установлены Си, Pb, Zn, Mo, Sc, Y, Yb. В анальцимовых туфах постоянно 
фиксируется олово в концентрациях 2—7 г/т, причем в шлиховых пробах 
отмечаются знаки касситерита.

Исходный состав туфов, а именно содержание реакционноспособного 
кислого вулканического стекла, обогащенного Са, Na и К, обусловили 
формирование анальцимовых пород. На это косвенно указывает также 
присутствие в туфах островных реликтов кислых и средних плагиокла
зов, не замещенных ни анальцимом, ни другими кальцийсодержащими 
цеолитами (ломонтит, гейландит), образующимися на тех же уровнях 
эпигенетических изменений пород по обломкам плагиоклазов.

Таким образом, вулканическая активность в конце перми в Туаркы- 
ре характеризовалась высокой эксплозивностью с широким развитием 
тонкой пироклэстики риолитового состава, которая накапливалась в бас
сейне закрытого типа со щелочной и окислительной средой, подвергалась 
диагенетическим преобразованиям и обусловила формирование анальци
мовых пород. Это первая находка значительных скоплений анальцима в 
пределах Туранской плиты. Выявление анальцима важно, так как он 
является индикатором щелочных условий осадконакопления и минера
лом, обладающим свойствами цеолитов. Он содержит воду цеолитного 
характера, растворим в солярной кислоте с переходом алюминия в рас
твор, а по адсорбционным, ионообменным и каталитическим свойствам 
близок к цеолитам. Многие исследователи [10, 13] относят его к узкопо
ристым плотным цеолитам. Кроме того, результаты деалюминирования 
дают основание предполагать, что анальцимовые породы в перспективе 
могут иметь практическое значение в качестве источника получения 
алюминия. Известно [1], что в 30-е годы один завод в Италии ежегодно 
давал 10 тыс. т глинозема из лейцитов Везувия, а в последние годы 
проводились опыты по извлечению глинозема из вулканических пород с 
содержанием лейцитов 20—30%. К этому следует добавить, что запасы 
анальцимовых пород Туаркыра весьма значительны, а горно-геологиче
ские условия благоприятны.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е  
№ 5, 19 8 8

УДК 552.55 : 551.76(479)

КРЕМНИСТЫЕ ОБРАЗОВАНИЯ В КАРБОНАТНЫХ 
И ТЕРРИГЕННО-КАРБОНАТНЫХ ПОРОДАХ МЕЗОЗОЯ 

БОЛЬШОГО КАВКАЗА

В И Ш Н Е В С К А Я  В. С. ,  С Е Д А Е В А  К.  М.

На основании детального .биолитостратиграфического исследования 
кремнистых образований из карбонатных разрезов Большого Кавказа по
казано, что ведущим генетическим типом является биогенный с породооб
разующими спикулами кремневых губок, радиоляриями и диатомеями.

Кремнистые образования, или, как их называет Г. И. Теодорович 
[12], силициты, весьма широко распространены в карбонатных и терри- 
генно-карбонатных породах мезозоя Большого Кавказа. Однако деталь
ным изучением кремнистых образований в этих отложениях исследова
тели не занимались, поэтому остается спорным вопрос об их генезисе 
и распределении.

Силициты наблюдались нами в обнажениях, реже в кернах буровых 
скважин, среди карбонатных и терригенно-карбонатных отложений верх
ней юры — мела Кавказа и Предкавказья, образовавшихся в различных 
геотектонических обстановках. Геотектоническая обстановка каждого 
конкретно описываемого района определялась его положением в обла
сти сочленения района Скифской плиты и геосинклинальных зон Кав
каза, а также характером тектонического режима, господствовавшего в 
то или иное время на различных участках региона. Кремнепроявление 
наблюдается как среди флишевых карбонатных и терригенно-карбонат
ных комплексов (преимущественно Западный Кавказ), так и в платфор
менных и квазиплатформенных карбонатных комплексах (Центральный 
Кавказ, Предкавказье, северо-восточный склон Большого Кавказа 
и др.). Детальное их исследование показывает, что форма нахождения 
с|илидитов в разрезе самая различная: кремневые желваки, линзы и 
четко видные прослои, неравномерно окремнелые участки и мелкие до 
микроскопических размеров отдельные включения, очень редко секре
ции (фиг. 1).

К п е р в о м у  (преобладающему) виду кремнепроявлений относятся 
четко обособленные желваки, конкреции, в меньшей степени стяжения 
и микролинзы разнообразных форм и размеров. Он приурочен к наибо
лее известковой части разреза мезозойских отложений, т. е. к известня
кам и распределен в них крайне неравномерно как в вертикальном, так 
и в горизонтальном направлении, но наибольшая концентрация наблю
дается в более или менее определенных частях разреза или горизонтах. 
Кремни встречаются в нижней, реже в средней частях трансгрессивных 
циклов. Кремневые конкреции изолированы друг от друга. Обычно они 
занимают определенные уровни, на которых располагаются в виде це
почек по наслоению. Отмеченный тип кремнепроявлений встречен в кел- 
ловее — Оксфорде, титоне, валанжине, сеномане, сантоне, кампане Цен
трального Кавказа, Предкавказья, Юго-Восточного Кавказа. Для Бак- 
санского разреза (фиг. 2) приуроченность кремней к двум циклам: 
оксфорд-кимериджу и титону была показана еще Н. А. Кузнецовой [10]. 
Такой же характер кремнепроявлений описан для Западного Кавказа 
[1], где установлены келловей-оксфордская, кимеридж-титонская, готе- 
рив-барремская, сеноман-туронская и сантон-кампанская эпохи кремне- 
проявления, Абхазии [9], юга Осетии, Кахетии [15, 16] и др.
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Фиг. 1. Литологическая характеристика позднеюрских отложений Северной Осетии 
(междуречье Псычан-Су —: Фиагдон, Северный склон Большого Кавказа)

1—12 — известняки: 1 — пластические, 2 — микритовые, 3 — биокластовые, 4 — биоген
ные полидетритовые с редкой макрофауной, 5 — оолитовые, 6 — полидетритовые с круп
ной макрофауной, 7 — радиоляриево-детритовые, 8 — биомикритовые, 9 — песчано-гли
нистые с примесью глауконита, смектита и монтмориллонита, 10 — глинистые толсто
слоистые, 11 — глинистые тонкослоистые литографического типа, 12 — автобрекчии в 
карбонатных отложениях; 13 — биосилищгш; 14 — железистые оолиты; 15—19 — при
месь: 15 — терригенная, песчано-галечная; 16 — то же, глинистая; 17 — то же, алевро- 
пелитовая; 18 — глауконитовая; 19 — пирокластическая (а — более 10%, б — менее 
10%); 20 — лавы и туфы основного и среднего состава; 21 — гипсоносные толщи; 22— 
35 — биоостатки: 22 — двустворки (а — мелкие, б — иноцерамы); 23 — фораминиферы 
(а — плактонные, б — мелкий бентос, в — крупный бентос); 24 — иглокожие; 25 — га- 
строподы; 26 — р — редкие, У — многочисленные; 27 — диатомеи; 28 — водоросли; 29 — 
замковые брахиоподы; 30 — макрофауна (а — аммониты, б — белемниты); 31 — губки 
(а — губки, б — их спикулы); 32 — кораллы; 33 — серпулы; 34 — биодетрит (а — круп
ный, б — мелкий); 35 — мшанки; 36—39 — морфологические группы радиолярий: 36 — 
сфероидная (а — сурингокапсиды, б — циртокапсиды, в — сфереллярии); 37 — дискоид- 
ная (а — хагиастриды, б — триподисциды, в — диктиастриды); 38 — пруноидная (а — 
стихокапсы, б — подобурсы, в — эллипсоидеи); 39 — циртоидная (а — неосцидиокапсы, 
б — танарлы, в — псевдодиктиомитриды, г — диктиомитры); 40—42 — источники крем
незема: 40 — экзогенный; 41 — эндогенный; 42 — полигенный; 43—47 — характер крем- 
непроявлений: 43 — линзы; 44 — конкреции и стяжения; 45 — неполное окремнение; 
46 — агрегатно-рассеянное кремневыделение; 47 — секреции; 48—49 — способы осажде
ния кремнезема: 48 — биогенный; 49 — хемогенный. А — ярус, Б — литология, В — кар
бонатные биоостатки, Г — кремнистые; аллохтонная примесь: Д — карбонатная, Е — 
терригенная, Ж — пирокластическая, 3 — мощность, И — вид кремнепроявлений, К — 

способ осаждения кремнезема, Л — предполагаемый источник кремнезема
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Фиг. 2. Литологическая характеристика позднеюрско-раннемеловых отложений Кабар
дино-Балкарии (р. Баксан, северный склон Большого Кавказа)

Уел. обозн. к фиг. 2, 5, 6, 8 см. фиг. 1

Между цепочками кремней, сосредоточенными на отмеченных страти
графических уровнях, встречаются лишь одиночные конкреции или стя
жения, реже желваки. Распределение кремней по плоскостям наслоения 
неравномерное: беспорядочное (на разных расстояниях друг от друга) 
и в виде полосы. Трудно объяснить, чем вызвана такая неравномерная 
концентрация кремней по плоскостям наслоения. Вероятнее всего, это 
связано с количеством и распределением кремнезема, выпавшего на дно 
водоема.

Микроскопические исследования шлифов показали, что кремни пред
ставляют собой в различной степени раскристаллизованный кремнезем, 
иногда с незначительной примесью окислов железа и зернышек или уча
стков карбоната. Содержание кремнезема колеблется от 60 до 90%. Ми
нералами, слагающими эти образования, являются халцедон, микрозер- 
нистый кварц и опал. Последний встречается редко, в очень малых ко
личествах, небольшими и неясными изотропными участками среди крип
токристаллического халцедона. В подавляющем большинстве кремней 
карбонаты отсутствуют. Они встречаются лишь в периферической, бо
лее пористой и светлоокрашенной части конкреций и стяженцй. Изредка 
в светлоокрашенных желваках кальцит встречается в срединной части. 
Во всех случаях он является реликтом замещаемого кремнеземом из
вестняка. Таким образом, по минеральному составу кремни можно на
звать кварц-халцедоновыми и халцедоновыми образованиями, причем 
чаще всего встречаются последние в виде неправильных агрегатных об
разований криптомикрозернистой структуры. Часто на их фоне отмеча
ются сферолитовые участки. Внимательное исследование таких сферо- 
литов показывает, что они образовались по спикулам кремневых губок 
или по скелетным остаткам радиолярий (фиг. 3, 4). Микрозернистый 
кварц-халцедон также развивается по кремнистому биогенному детри
ту — мелким обломкам спикул губок, иглам и другим скелетным элемен
там радиолярий (см. фиг. 3). Однако структуры и текстуры этих крем
нистых образований реликтовые, в значительной степени унаследован
ные от известняка или доломита, подвергшегося окремнению. Этот тип 
окремнения литологи неоднократно отмечали в известняках сантона, 
кампана, Маастрихта хорошо изученного месторождения Хаян-Корт [7]
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Фиг. 4. Известняк микритовый, поздняя юра. Сферолиты развиты по ра
диоляриям. Увел. 150

и др. Окремнелые известняки часто именовались сферолитовыми, мик- 
росферовыми или известняками со сферолитами, но происхождение 
сфер авторы не расшифровали.

Ко в т о р о м у  (более редкому) виду кремнепроявлений относятся 
линзовидные силициты. Они содержат массовые количества остатков 
кремневых организмов (радиолярий, диатомей и губок), т. е. являются 
первично-кремнистыми, существенно биогенными образованиями и из
бирательно локализованы как в пространстве, так и в стратиграфиче
ском разрезе (фиг. 5). На это обстоятельство обратили внимание еще 
И. Э. Карстенс [8], Вялов О. С. [6], А. Л. Цагарели [14] и др. Кремни
стые образования в виде тонких прослоев, отдельных линз, мелких обо
собленных включений в известняке образуют целые линзы или даже 
самостоятельные горизонты. Они встречаются в известняках верхнеюр-

4L



Фиг. 6. Литологическая характеристика позднемеловых отложений Грузии (Сурами
Чиатура, Грузинская глыба)

ского возраста, карбонатных и терригенно-карбонатных породах. При
мером таких кремней может служить ананурский горизонт, протягиваю
щийся вдоль южного склона Большого Кавказа от Туапсе, через всю 
Абхазию (см. фиг. 5), Кутаисский район (фиг. 6), Южную Осетию до 
Ананури и далее через Кахетию на юго-восток Азербайджана. Отдель
ные кремнистые горизонты хорошо известны в позднем титоне Гойтх- 
ской и Чвежипсинской зон, готерив-барреме, сеноман-туроне и сантон- 
кампане Абхазской зоны. Такие же кремнистые горизонты, но большей 
(до 300 м) мощности, чрезвычайно характерны для одновозрастных кар
бонатных толщ Малого Кавказа [3]. Во всех кремнях второго вида
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кремнезем представлен халцедоном, реже кварцем. Кремнистое вещест
во состоит как из первичного кремневого детрита (спикулы губок, ра
диолярии), так и вторичного, аутигенного кремнезема, который заме
щает карбонатный детрит, как правило, иглы ежей, членики криноидей 
и створки или обломки раковин призматического слоя иноцерамов, реже 
других моллюсков, фораминифер.

К т р е т ь е м у  (сравнительно редкому) виду кремнистых проявле
ний относится неполное и неравномерное окремнение отдельных участ
ков карбонатного разреза в виде «пропитки» кремнистыми минералами. 
В этих участках порода наряду со своими обычными окрасками и тек
стурно-структурными особенностями приобретает заметный сероватый 
оттенок, стеклянный блеск с отливом, резко повышенную крепость, мас
сивность, издает характерный звон при ударе молотком. Местами окрем
нение происходит в виде многочисленных мелких изолированных друг 
от друга участков, или соединяющихся между собой неправильных тел. 
Формы и размеры окремнелых тел не всегда известны из-за труднодо
ступное™, так как часто выходы образуют вертикальную стенку высо
той до 50 м и более, на поверхности которых часто хорошо видны зер
кала скольжения (северный склон Большого Кавказа, Баксанский раз
рез, см. фиг. 2; Карабахская зона Малого Кавказа, разрезы гор Кара- 
вул, Шиштепе, левобережья р. Левчай, у сел. Багырсах, Камышлы и 
др.). Здесь также кремнистое вещество представлено биогенным крем
неземом (фиг. 7). Это преимущественно решетчатые фрагменты кремне
вых губок, их спикулы, значительно реже радиолярии. По спонгиевому 
материалу развивается халцедон, кварц-халцедон. Вследствие раство
рения мельчайшего кремневого биогенного детрита и перераспределения 
вещества происходит замещение биогенного известкового детрита крем
неземом и окремнение целых участков пласта или серии пластов. Этот 
тип окремнения характерен для всего Большого Кавказа. Он встреча
ется в довольно узком стратиграфическом интервале — в основном среди 

v келловей-оксфордских, реже кимериджских отложений. Такой вид крем- 
непроявления можно наблюдать в полидетритовых известняках оксфорд
ского яруса верхней юры Центрального и Восточного Кавказа (Скали
стый и Джинальский хребты). Он известен также в одновозрастных из
вестняках Малого Кавказа (разрез гор Сарыбаба, Шиштепе, Учтыг). 
Нередко данный вид кремней приурочен к зонам поперечных разломов 
второго порядка, контролирующим позднеюрские рудопроявления поли
металлов, и к которым тяготеют источники минеральных вод, битумо- 
проявления и т. д. [6]. Возможно, появление такого вида окремнения 
отчасти обусловлено дополнительным привносом тепла или эндогенного 
кремнезема.

Ч е т в е р т ы й  (микроагрегатно-рассеянный) вид кремнепроявлений 
развит практически повсеместно как в карбонатных (см. фиг. 2, 5, 6), 
терригенно-карбонатных (см. фиг. 1), так и в терригенно-глинистых раз
резах (фиг. 8). Визуально он диагностируется с трудом. Однако на све
жем сколе или на выветрелой отпрепарированной поверхности можно 
наблюдать едва заметные точки или даже контуры спикул или радио
лярий со стеклянным блеском, рассеянные по породе.

Агрегатно-рассеянный вид окремнения характеризуется тем, что зер
на халцедона и кварца, реже опала образуют либо мельчайшие скопле
ния (агрегаты) среди карбонатной или терригенно-карбонатной массы, 
либо рассеяны в виде микровкраплений в основной их массе. Довольно 
часто такое окремнение наблюдается вблизи четко обособленных крем
нистых образований: конкреций, желваков, стяжений и тогда их можно 
считать ореольными (см. фиг. 1, 2, 8). Реже этот вид окремнения развит 
самостоятельно. В одном случае он, вероятно, обусловлен массовым 
привносом кремневых организмов течениями из открытых частей океана 
(например, многочисленные радиолярии в разрезе мела юго-восточного 
склона Большого Кавказа, см. фиг. 8), в другом — обогащенностью ме
стных вод кремнеземом и, следовательно, кремневой органикой (радио
лярии, диатомеи), возможно, за счет обилия пирокластического мате-
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Фиг. 7. Кремнистые биогенные остатки в окремнелом известняке, ти- 
тон-неоком. Увел. 250 (а — при параллельных николях, б — при скре

щенных)

риала и подводных излияний, на что указывает парагенез этого вида 
кремней с бентонитовыми глинами, среднекислыми туфами, лавами ос
новного и среднего состава (разрезы южного склона Большого Кавказа, 
см. фиг. 5, 6).

Наконец, к п я т о й  форме кремнепроявлений относятся секреции, 
реже жеоды, где кремнезем в отличие от ранее описанных форм не за
мещает кальцитовое вещество, а заполняет готовые пустоты (см. фиг. 1). 
Это происходит путем выделения кремнезема, образующегося за счет 
ближайшего местного источника, возможно, привноса его с суши в кол- 
лидальном виде, где в это время в условиях аридного климата разви
вались коры выветривания по гранитным массивам (например, Лабино- 
Малкинскому). Особенно это хорошо видно в разрезе титонских отло
жений в междуречье Черек — Кубань, на реках Малке, Баксан, Куме, 
где среди кавернозных известняков и доломитов отмечаются небольшие 
секреции. Как правило, эти образования встречаются исключительно в 
нижней и средней частях регрессивных циклов (известняки и доломиты 
титонского яруса верхней юры). Размер секреций от десятых долей сан
тиметров до 5 реже 7 см. Сложены они микрозернистым кварцем или
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халцедоном, изредка опалом. Эти секреции, приуроченные, как правило, 
к поверхностям перерыва, свидетельствуют о приостановке седимента
ции. Такие поверхности представляют собой цементированные карбонат
ные осадки, корродированные процессами растворения. Часто выше их 
в разрезе залегают глины гидрослюдисто-каолинитового состава слабо 
размокающие, с известковистыми стяжениями (водорослевые желваки) 
или алеврито-песчанистые известняки, содержащие окремнелые секре
ции эллипсоидной формы серого или черного цвета.

Итак, форма, состав, строение, расположение и взаимоотношение с 
вмещающей породой большей части кремнистых образований свидетель
ствуют о том, что они возникли в результате сингенетичного окремнения 
осадка на месте его образования при процессах диагенеза. Это под
тверждается следующими фактами:

1) длинные оси четко обособленных кремнистых образований обычно 
располагаются параллельно поверхности слоя;

2) для каждого стратиграфического интервала характерна своя фор
са кремневыделения, причем часто выявляется довольно тесная их связь 
с определенными стратиграфическими горизонтами (ананурским, зарат- 
ским, керкетским и др.), которые можно использовать в качестве мар
кирующих стратиграфических реперов;

3) остатки фауны, как правило, прекрасно сохраняются в кремневых 
конкрециях, тогда как в самой породе они разрушены;

4) приуроченность кремней к первичным структурам и текстурам по
роды, повторное чередование слоев известняка с кремнями или крем
несодержащими слоями.

Таким образом, в мезозойских породах Большого Кавказа обнару
живаются три совершенно различных по генезису типа кремнистых об
разований: биосилициты, кремни замещения и кремни заполнения (таб
лица). Первые два типа приурочены преимущественно к трансгрессив
ной части цикла,, третий — к регрессивной. Минерально-петрографиче
ское изучение кремнесодержащих пород разных генетических типов по
казало практическое отсутствие в породах и их нерастворимых остатках 
примеси терригенного кварца и преобладающее развитие аутигенного 
кремнезема, главным образом в форме халцедона, в меньшей степени — 
микрокристаллического кварца и еще реже — опала.
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Кремнистые образования Большого Кавказа

Форма нахождения
Основные парагенезисы Обстановка

Генезис пород осадконакопления геотектоническая

Линзы Сингенетич- 
ные первичные 
биосилициты

'Различные вулкани
ты, фораминиферовые 
известняки с высоким 
содержанием радиоля
рий и диатомей

Внешний
шельф

Активная

Желваки, 
конкреции, стя
жения

Диагенетиче- 
ские (кремни 
замещения)

Полидетритовые из
вестняки с остатками 
иглокожих, полихет, 
иноцерамов, радиоля
рий, диатомей, спикул 
губок и др.

Открытый
шельф

Пассивная 
или квазиплат- 
форменная и 
платформенная

Неполное
неравномерное
окремнение

То же Водорослево-поли
детритовые, полидет
ритовые, радиолярие- 
во-детритовые  ̂ органо
генно-обломочные из
вестняки, песчаники

Внутренний
шельф

То же

Микроагрегат-
но-рассеянное

» Биокластовые, кри- 
ноидные, водорослево- 
детритовые,* криноид- 
но-детритовые и микри- 
товые известняки с 
детритом и реже ооли- 
тами, мергели, глины

Приливно-от
ливные ложби
ны литорали

»

Жеоды, сек
реции

Эпигенетиче
ские (кремни 
заполнения)

Биокластовые ооли
товые, водорослево- 
детритовые известняки, 
ракушечники и седи- 
ментогенные доломиты

Отмели волно
вой зоны субли
торали

»

Широкое развитие аутигенного кремнезема в разновозрастных кар
бонатных и терригенно-карбонатных отложениях мезозоя Кавказа, оче
видно, свидетельствует о том, что кремненакопление происходило при 
некотором общем обогащении вод бассейна кремнекислотой. Это могло 
способствовать развитию ассимилирующих кремнезем организмов (ра
диолярий, кремневых губок, водорослей и др.), переводящих кремнезем 
из растворенного в воде состояния в осадок. Находки во всех типах 
кремневых образований радиолярий, спикул губок и крайне редко обло
мочного материала эолового происхождения подтверждают одновремен
ность их образования с осадком, а дальнейшая их морфологическая неод
нородность, очевидно, обусловлена различным геотектоническим режи
мом, влиянием воздействия глубинных разломов антикавказского про
стирания, заметно активизировавшихся в позднем мезозое [5] и (или) 
опусканием или поднятием отдельных геоблоков по ним [11]. Вследст
вие этого различна степень изменения исходных образований первых 
двух типов.

Кремнезем большей частью поступал в осадок в биогенной форме за 
счет погибших кремневых организмов в виде опаловых скелетных остат
ков (радиолярий, губок, диатомей), значительно реже— неорганическо
го (обломочного, пирокластического) кремнезема, поступавшего в бас
сейн седиментации с суши флювиальным и эоловым путями или в ре
зультате подводных излияний. Причем флювиальным путем кремнезем 
в заметных количествах и на большие площади, по-видимому, мог по
ступать в регрессивные эпохи седиментации, а в трансгрессивные — пре
имущественно эоловым (пирокластический, реже терригенный).

Весьма интересным является факт приуроченности морфологически 
разнообразных кремневых образований к различным литологическим 
типам известняков (см. таблицу), сформировавшихся в разных морских
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обстановках осадконакопления: от отмельной волновой зоны подвижно* 
го мелководья до зоны внешнего шельфа, соответствующей, по класси
фикации П. П. Тимофеева [13], обстановке относительного мелководья. 
Проследив распределение по отдельным горизонтам, приходим к выво
ду о том, что четко обособленные кремнистые образования (линзы, 
крупные конкреции, желваки и стяжения) приурочены к относительно 
глубоко- и спокойноводным обстановкам внешнего шельфа, а нечетко 
обособленные образования, представленные в виде окремнения отдела 
ных участков, встречающиеся в парагенезе с водорослево-детритовыми 
и полидетритовыми известняками,— к внутренним частям мелководного 
шельфа, относительно удаленного от берега. Мелкие включения и жео
ды, наблюдающиеся среди криноидных, биокластов.ых и оолитовых из
вестняков и седиментогенных доломитов образовались либо на отмели 
волновой зоны, либо в обстановке приливно-отливных ложбин, т. е. в 
зоне подвижного мелководья.

Подтверждением такой приуроченности кремнепроявлений к обста
новкам осадконакопления является характер распределения радиоля
рий, спонгий и другой фауны в изученных разрезах.

Так, раннекелловейские известняки Северной Осетии (см. фиг. 1) и 
Кабардино-Балкарии (см. фиг. 2) не содержат радиолярий. Это 
мелководные глинистые и песчано-глинистые известняки, часто со 
значительной примесью глауконита. Обилие терригенного материала 
свидетельствует о близости береговой линии. Фауна здесь только кар
бонатная крупнораковинная. В среднем келловее происходит общее уг
лубление бассейна. Если в Северной Осетии появляются коралловые 
рифы и обильные губковые поселения, по-видимому, фиксирующие бров
ку континентального склона, то в кабардино-балкарском разрезе сосед
ство оолитовых известняков с карбонатными турбидитами, обогащенны
ми в верхних частях ритмов сфероидными радиоляриями, указывает на 
существование наряду с мелководными нишами близрасположенного 
внутреннего шельфа переуглубленных участков на внешнем шельфе, ко
личество которых возрастает'по направлению к подножию континен
тального склона. Примером таких относительно глубоководных осадков 
могут служить келловейские карбонатные турбидиты района Туапсе — 
Западный Дагомыс. Они уже переслаиваются с чистыми радиоляриево- 
спикуловыми кремнистыми илами —типичными осадками континенталь
ного склона. Повсеместное появление в разрезах Западного (Абхазия) 
и Центрального (Осетия, Кабардино-Балкария, Кахетия) Кавказа в 
келловей-оксфордских известняках планктонных фораминифер и радио
лярий преимущественно сфероидной и дискоидной морфологических 
групп указывает на дальнейшее трансгрессивное развитие бассейна или 
поступление водных масс из открытых частей океанического бассейна в 
область шельфа, где# шло интенсивное накопление карбонатно-кремни
стого детрита за счет водорослей, решетчатых и разрозненных фрагмен
тов кремневых губок, спикул и другого органогенного детрита. Сделан
ное предположение подтверждается анализом видового состава радио
лярий, который показывает преобладание тропических форм (см. фиг. 2). 
Во всех перечисленных районах в радиоляриевых популяциях резко 
преобладают разветвленные дискоидные формы типа Paronaella, Сги- 
cella, Histiastrum, Hagiastrum. В то же время появляются циртодеи, ши
роко распространенные в одновозрастных осадках Малого Кавказа, 
Карпат, других районов Средиземноморья и даже Японии — например 
такие, как Cinguloturris carpatica, Hsuum maxwelli [4].

Начиная с позднего келловея в исследованных осадках становится 
заметной примесь вулканогенного материала. Обращает на себя внима
ние также тот факт, что, несмотря на сравнительно тонкий состав, мощ
ность осадков позднего келловея — Оксфорда максимальная.

Отмеченный характер осадконакопления сохраняется и в раннем ки- 
меридже. Но в Северной Осетии уже намечается изменение режима (см. 
фиг. 1): из кремневой фауны остаются только спикулы, продуцируемые 
губками, расселенными вдоль бровки шельфа, а из карбонатной — ред
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кие ауделлы, гастроподы и мелкие бентосные фораминиферы. В позднем 
кимеридже-раннем титоне фауна значительно скуднее. В разрезе Бак- 
сана (см. фиг. 2) еще отмечаются единичные радиолярии сфероидной 
и дискоидной групп, спикулы кремневых губок, но планктонные фора
миниферы полностью пропадают, отсутствует нектон. В разрезах повсе
местно ощущается нарастание терригенной примеси, появляются авто* 
брекчии карбонатных пород. Только на самом юге Краснодарского края 
и в Абхазии в титоне продолжают накапливаться радиолярйево-спику- 
ловые илы. Радиолярии представлены еще всеми морфологическими 
группами. Их осаждение происходит на фоне все возрастающей турбид- 
ной аккумуляции карбонатного, а местами и алевропесчаного материа
ла. Все же в эту область бассейна донные течения периодически постав
ляют обилие отсортированного спикулового материала. Прямым дока
зательством этого служат тонкие спикуловые и радиоляриево-спикуло- 
вые прослои или горизонты кремневых конкреций в известняках и алев- 
ропесчаных известняках. Сходные детритовые известняки с обилием 
спонгиевого материала и немногочисленными радиоляриями неритиче- 
ского комплекса отмечены в титоне — валанжине юго-западного склона 
Большого Кавказа (Абхазия), титоне Скалистого хребта северного 
склона Большого Кавказа (Осетия, Балкария). Фораминиферово-водо- 
рослевые и биомикритовые известняки с единичными мелкими радиоля
риями обедненного комплекса встречены и в готерив-барреме Западно
го и Центрального Кавказа. Это указывает на их накопление в условиях 
внутреннего шельфа. В то время как в валанжин-барреме восточного 
склона преобладают более глубоководные циртоидные формы, указы
вающие на пелагические фации (см. фиг. 8), береговая линия по-види
мому испытывает существенную миграцию. В позднем титоне в разрезе 
Ваксана зафиксированы гипсы, в разрезах Осетии — перерыв в осадкона- 
коплении, а в Азербайджане он представлен песчано-гравийной толщей 
с конгломератами. И только на Малом Кавказе в это время происходи
ло активное кремненакопление. Берриас-барремские осадки Западных 
склонов Большого Кавказа преимущественно терригенные, Централь
ного Кавказа — органогенно-обломочные. Радиолярии в них практи
чески отсутствуют. На восточном склоне, начиная с валанжина, в тон
ких известково-глинистых илах в изобилии встречаются все морфоло
гические группы радиолярий, особенно циртоидной, характерной для 
открытых участков моря. Здесь же по всему разрезу присутствует из
вестковый планктон (фораминиферы), нектон (аммониты). Периодиче
ски в барреме появляются внутриформационные горизонты песчаников, 
гравелитов, но спикуловые осадки в этой области бассейна отсутствуют.

Известняки, известковые глины и мергели апт-альба восточного скло
на Большого Кавказа с обилием радиолярий и планктонных форамини- 
фер, богатой аммонитовой и ауцелиновой фауной также свидетельствует 
о наличии устойчивой связи с океанскими водами. В апт-альбе западно
го склона радиолярии нами не были обнаружены. Только на Централь
ном Кавказе в альбских известняках Боргустанского хребта встречаются 
редкие радиолярии и планктонные фораминиферы. Но в вышележащих 
раннесеноманских кремнистых известняках уже изобилуют спикулы 
кремневых губок, появляются радиолярии дискоидной группы. И начи
ная с сеноман-турона на всем протяжении Большого Кавказа от Туапсе 
до побережья Каспия в осадках доминирует кремневый планктон (ра
диолярии, диатомеи), которому часто сопутствует кремневый бентос. Во 
всех этих районах радиолярии встречаются совместно с планктонными 
фораминиферами. Радиолярии как в разрезах западного склона Боль
шого Кавказа (Абхазии, см. фиг. 5), так и в разрезах Центрального Кав
каза (Сурами, Чиатури, Ананури, см. фиг. 6) и восточного его склона 
(Азербайджан, см. фиг. 8) представлены всеми морфологическими груп
пами. -Богатый тропический комплекс радиолярий и диатомей в кремнях 
и карбонатно-глинистых породах ананурского горизонта (сеноман-ту- 
рон) также подтверждает трансгрессивный характер циклов с линзовид
ным кремнепроявлением. Обилие радиолярий различных морфологиче
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ских групп, среди которых многочисленны циртоидеи, указывает на ус
ловия открытого внешнего шельфа (см. фиг. 5, 6).

Небольшие потоки базальтов (например, Адлерская депрессия) [2] 
среди кремнистых пород ананурского горизонта Краснодарского края 
(сеноман-турон), кремней сантона Абхазии и Центральной Грузии, по
всеместная ассоциация сантонских кремней с бентонитовыми глинами 
свидетельствуют о синхронной с кремненакоплением вулканической дея
тельности. Косвенно это подтверждает вулканическая примесь, содер
жащаяся в кремнистых породах.

• Наличие многочисленных радиолярий и планктонных фораминифер 
в известняках коньяка, сантона, кампана и Маастрихта также подтвер
ждает связь с открытым океаном. Особенно разнообразна радиолярие- 
вая фауна коньяк-сантона Западного и Центрального Кавказа, пред
ставленная всеми морфологическими группами. В популяциях домини
руют циртоидная и дискоидная группы.

Начиная с сантона, на фоне устойчивой кремнисто-карбонатной се
диментации возникает терригенная, роль которой в кампане усилива
ется, а в Маастрихте резко возрастает и затмевает кремнистую. Радио
лярии кампана и раннего Маастрихта преимущественно сфероидные и 
циртоидные. В осадках Грузии из кремнистых биоостатков присутству
ют только спикулы губок. В позднем Маастрихте по всему Кавказу 
кремненакопление уже отсутствует и, вероятно, не происходило.

Таким образом, на основании изложенного можно заключить:
— кремнепроявление на Большом Кавказе имело место в разных гео

тектонических обстановках, но приурочено к определенным возрастным 
интервалам;

— практически все исследованные силициты имеют биогенный спо
соб осаждения, источник кремнезема — полигенный;

— в кремнях замещения и заполнения преобладают мелководные 
морфологические группы радиолярий, в линзовидных и конкрецион
ных — более глубоководные;

— кремнистые образования Большого Кавказа формировались в са
мых разнообразных обстановках — от относительно спокойноводных от
крытого моря до высокоподвижных мелководной зоны.

Несомненно дальнейшее изучение, характера выдержанности гори
зонтов с кремнями и конкрециями кремней, а также радиолярий в позд- 
Цемезозойском разрезе Большого Кавказа поможет разрешить спорные 
вопросы генезиса, времени и условий формирования радиоляритов офио- 
литовых зон Малого Кавказа.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е  
№ 5, 19 8 8

УДК 553.444:551.72(477)

К ПРОБЛЕМЕ ГЕНЕЗИСА СТРАТИФОРМНОИ 
БАРИТ-ПОЛИМЕТАЛЛИЧЕСКОИ МИНЕРАЛИЗАЦИИ 
В ВЕНДСКИХ ОТЛОЖЕНИЯХ УКРАИНСКОГО ЩИТА

Ш У М Л Я Н С К И Й  В. А.,  К О Р О С Т Ы Ш Е В С К И Й  И.  3.,  К У З Н Е Ц О В А  С.  В.,  
И В  А Н Т И Ш И Н А  О. М. ,  Д У Д А Р  Т.  В.

Рассмотрены условия образования стратиформной барит-полиметалли- 
ческой минерализации в базальных обломочных отложениях венда на юго- 
западном склоне Украинского щита. Доказывается ее эпигенетическое про
исхождение и формирование восходящими углеводородно-хлоридными тер
мальными растворами на стадии регионального глубинного катагенеза.

Юго-западная граница Украинского щита (УЩ) с вендскими обра
зованиями древнего платформенного чехла прослеживается под мело
выми и более молодыми отложениями от г. Одессы почти до широты 
г. Хмельницкий на протяжении около 400 км. В большей части эта гра
ница простирается вдоль Подольской зоны разломов, а на крайнем юго- 
востоке проходит по Одесскому разлому субмеридионального направ
ления. Характерная черта юго-западного склона УЩ —очень пологое 
( —1°) погружение поверхности кристаллических пород, на которой за
легает терригенно-обломочный базальный горизонт венда. В отложени
ях венда установлены разрывные нарушения Подольской зоны, ширина 
которой достигает 50 км, однако вертикальные перемещения по отдель
ным швам не превышают 50 м. В базальных слоях на всем протяжении 
Подольской зоны разломов локализовано множество проявлений флюо
рита, барита, сфалерит-галенит-пиритовой минерализации, относимых к 
барит-флюорит-полиметаллической рудной формации. Наиболее круп
ные из них, в том числе Бахтынское флюоритовое месторождение, изве
стны в Подольском Приднестровье (северо-западная часть описываемо
го склона УЩ) [13], юго-восточная же часть склона протяженностью 
почти 200 км до недавнего времени не была изучена. В последние годы 
здесь выявлено несколько новых проявлений барит-флюорит-полиметал- 
лической минерализации. Все они, как и ранее изученные, характеризу
ются вкрапленной и, реже, прожилково-вкрапленной минерализацией, 
образующей стратиформные залежи в терригенно-обломочных отложе
ниях венда. Изредка минерализация прослеживается в архей-протеро- 
зойский кристаллический фундамент, где образует цемент тектониче
ских брекчий, небольшие жилы и прожилковые зоны. Особенности выяв
ленной минерализации позволяли предполагать как осадочный [13], так 
и не связанный с магматизмом гидротермальный генезис [6].

Изученная нами барит-полиметаллическая минерализация, обнару
женная в Подольской зоне разломов западнее г. Котовска, типичный 
представитель проявлений Приднестровья, хотя обладает и определен
ными особенностями, проливающими дополнительный свет на генезис 
этих образований.

Котовское рудопроявление расположено на склоне УЩ, осложнен
ном пологой антиклиналью, высота свода которой составляет лишь 25— 
30 м при ширине 6—7 км. Отложения верхнего мела и миоцена образуют 
более обширную антиклиналь, входящую в систему Подольской гряды 
неотектонических поднятий.

Разрывные нарушения Подольской зоны разломов, контролирующие 
минерализацию, имеют северо-западное направление. Милониты и ка- 
таклазиты развиты преимущественно вдоль контактов метаморфических
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пород бугской серии с гранитоидами бердичевского комплекса нижнего 
протерозоя. В платформенный чехол разрывные нарушения прослежи
ваются в виде зон повышенной трещиноватости и маломощных мило- 
нитовых швов сдвигового типа.

Разрез платформенного чехла начинается красноцветными делюви
альными отложениями сорокской свиты, заполняющими Подольский 
«ров», вытянутый вдоль Подольской зоны разломов и расположенный 
в 4—5 км к юго-западу от описываемого проявления минерализации. 
Мощность отложений сорокской свиты не превышает 18 м, они состоят 
из мелкообломочной осадочной брекчии, конгломератобрекчии или мел
когалечного конгломерата, переходящих выше в гравелитопесчаники и 
разнозернистые полимиктовые песчаники. Отложения сорокской свиты 
в пределах «рва» перекрыты базальтами каменской свиты мощностью 
до 23 м. Определения возраста базальтов калий-аргоновым методом 
противоречивы, наиболее ранние даты указывают на рифей [14], одна
ко, согласно корреляционной схеме вендских отложений УЩ, каменскую 
свиту принято относить к волынской серии венда [3].

На породах кристаллического фундамента и покрове базальтов раз
вита гидроокисно-каолинито-гидрослюдистая кора выветривания мощ
ностью в среднем около 2 м. Она перекрыта отложениями венда, в осно
вании которых почти повсеместно в этом районе расположена красно
цветная пачка переслаивающихся делювиально-пролювиальных обло
мочных пород и аргиллитов хрустовской свиты (фиг. 1).

На породах хрустовской свиты с размывом залегают аллювиальные 
отложения нижнего горизонта старотатаровской свиты [2] — аркозовые 
гравелиты, гравелитопесчаники и разнозернистые песчаники розовато
бурой окраски. В пределах Котовского проявления барит-сульфидной 
минерализации они эпигенетически восстановлены, зеленовато-серые, со
держат лишь реликты первичной окраски. Верхний горизонт старотата
ровской свиты сложен сероцветной пачкой чередующихся пойменных, 
озерных и прибрежно-морских аргиллитов и песчаников. В основании 
пачки песчаники разнозернистые аркозовые, иногда глинистые, анало
гичные песчаникам нижнего горизонта, но в вернхей части пачки они 
становятся среднезернистыми, кварцевыми, каолинистыми, белого цве
та, аналогичными песчаникам перекрывающих косоуцких слоев.

Косоуцкие прибрежно-морские кварцевые песчаники белого цвета 
на Котовском проявлении минерализации без видимого размыва залега
ют на отложениях старотатаровской свиты. Мощность песчаников до
стигает 10 м, в южном направлении они выклиниваются.

Общая мощность базальных отложений венда, представленных хрус
товской, старотатаровской свитами и косоуцкими слоями дерловской 
свиты, составляет здесь около 40 м. На базальной пачке повсеместно 
залегают мелководно-морские серые аргиллиты лядовских слоев дер
ловской свиты. В районе описываемого проявления минерализации они 
венчают разрез венда, так как более поздние отложения венда — палео
зоя уничтожены предпозднемеловой эрозией.

Песчаники венда испытали региональные изменения, которые выра
зились в регенерации обломочных зерен, обрастании их кварцем, обра
зовании отдельных участков регенерационного кварцевого цемента (до 
15%), спорадическом развитии диккита по каолиниту в глинисто-гидро
слюдистом цементе песчаников. Указанные изменения позволяют оце
нить степень прогрессивного катагенеза пород. Как известно, регенера
ционный кварцевый цемент в песчаниках образуется в условиях, отве
чающих средним стадиям метаморфизма углей (Ж, К), а каолинит на
чинает переходить в диккит на стадии ОС [5, 10]. Соответствующие пре
образования пород на стадии Ж происходят на глубине 4 км, К — 4,35, 
ОС —4,65 км [11]. Определение степени изменения пород по открытой 
пористости кварцевых песчаников косоуцких слоев (12—16%) также 
указывает на стадии Ж —К [9]. Таким образом, условия прогрессивно- 
катагенетического изменения базальных осадочных отложений венда 
отвечают погружению пород на глубины 4—4,65 км, где температура
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Фиг. 1. Детальный разрез нижней части осадочного чехла на Котовском барит-полиме- 
таллическом рудопроявлении (верхняя часть отложений венда, мезозоя и кайнозоя 

мощностью около 200 м не,показана)
1 — аргиллиты; 2 — песчанистые аргиллиты; 3 — аргиллиты с остроугольными облом
ками пород фундамента; 4 — песчаники; 5 — мелкогалечные конгломераты, гравелиты, 
гравелитопесчаники; 6 — красноцветы; 7 — лейкократовые граниты; 8 — мигматиты, 
гнейсы; 9 — галенит-сфалеритовая минерализация; 10 — барит; 11 — разрывные нару
шения; 12 — буровая скважина и ее номер. Стратиграфический разрез: 1 — протерозой 
кристаллического фундамента; II— VI — венд осадочного чехла (II — хрустовская сви
та; III, IV  — соответственно нижний и верхний горизонты старотатаровской свиты;

V, VI — соответственно косоуцкие и лядовские слои дерловской свиты)

составляла 115—140° С [8]. Эти данные позволяют по-новому взглянуть 
на историю геологического развития региона, предположив, что здесь 
ранее существовал осадочный чехол, включавший в себя отложения не 
только венда, но и кембрия, срдовика и силура (общая мощность их в 
западной части Подолии 3,7 км), а также часть днестровской серии 

♦нижнего девона, полная мощность которой составляет около 1,3 км [12].
Достоверно установлено, что в описываемом регионе от среднего де

вона до позднего мела был перерыв осадконакопления, который в конце 
палеозоя — начале мезозоя сопровождался быстрым эпейрогеническим 
воздыманием [6]. Следовательно, прогрессивно-катагенетическое изме
нение пород произошло до конца палеозоя. Этот вывод важен для опре
деления возраста барит-флюорит-сульфидной минерализации, которая 
наложена на породы, претерпевшие катагенетические преобразования.

Эпигенетические процессы, проявившиеся на всем протяжении По
дольской зоны разломов, выразились в кальцитизаций и пиритизации 
проницаемых обломочных пород — песчаников, гравелитов венда и па
леозоя. Эти процессы могут быть также обязаны катагенезу, протекав
шему в условиях элизионного бассейна [16]. Более локально, вдоль не
которых разрывных нарушений, в виде полос шириной в сотни метров — 
первые километры наблюдается эпигенетическое восстановление крас- 
ноцветов. Обломочные отложения приобрели зеленовато-серую окраску 
в результате восстановления окисного железа, выноса железа и частич
ного его закрепления в породах в виде новообразованных пирита и си
дерита. В эпигенетически восстановленных породах остаются реликты 
первичной окраски в виде пятен и полос красноватого цвета.

На Котовском проявлении минерализации эпигенетически восста
новлены обломочные породы хрустовской й старотатаровской свит. 
Кальцит в песчаниках венда образует цемент порового и базального ти
пов, иногда развитый в виде гнезд и прослоев по типу пойкилитовых 
текстур. Кальцит метасоматически замещает глинистый цемент и кор-
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Таблица 1
Изотопный состав углерода в кальците проявлений минерализации 

Подольской зоны разломов

Номер
сква
жины

Стратиграфический уровень Характер минерализации
Температура 

гомогенизации 
ГЖВ в каль

ците, °С
в“ С, %о

209 Нижний горизонт старота- 
таровской свиты

Кальцитовый цемент песча
ников, ниже зоны минерали
зации

227—192 —17,1

220 То же Кальцитовый цемент песча
ников, со сфалеритом 

Кальцитовый цемент пес
чаников, выше зоны минера
лизации .

181—179 —13,6

210 Косоуцкие слои 235-130 —12,0

221 То же Кальцитовый прожилок 
с галенитом

— —11,2

221 Верхний горизонт старота- 
тгровской свиты

Кальцитовый цемент со 
сфалеритом и твердыми угле
водородами

146 —14,8

238 Нижний горизонт старота- 
таровской свиты, 24 км на 
запад от Котовского прояв
ления

Кальцитовый прожилок 
с галенитом

—12,35

248 Каменская свита, 24 км 
на запад от Котовского про
явления

Кальцитовая жила, секу
щая древнюю кору выветри
вания базальта. В ГЖВ в 
кальците—жидкие углеводо

194—138
и

90—77

—22,72

194 Каменская свита, 14 км на 
юго-запад от Котовского про
явления

роды
Кальцитовая жила в ба

зальте
— —12,67

183 Каменская свита, 16 км 
на юг от Котовского прояв
ления

Кальцит, заполняющий 
миндалины в базальте

—18,77

родирует обломочные (в том числе регенерированные) зерна минералов. 
В зонах трещиноватости он образует прожилки. За пределами проявле
ния минерализации прожилки и небольшие жилы кальцита встречаются 
в породах фундамента и базальтах каменской свиты, в последних он за
полняет также пустоты (миндалины).

Изотопный состав углерода в кальците для всех разновидностей до
вольно близкий (табл. 1). Изотопный состав углерода кальцита, содер
жащего галенит и сфалерит, и безрудного, а также кальцита, образовав
шегося при более высокой (227—192° С) и относительно низкой (146° С) 
температуре, существенно не отличается.

Температура гомогенизации газово-жидких включений (ГЖВ) в 
кальците изменяется в широких пределах (от 235 до 53°С), причем вы
деляются четыре интервала, характеризуемые наибольшим числом за
меров температуры: 235—230, 190—170, 140—130 и 60—53°С (фиг. 2). 
Визуально разновидности кальцита, образованные при разных темпе
ратурах, неразличимы. Не исключено, что они отложились из непрерыв
но поступавшего раствора и отражают его остывание по мере фильтра
ции в сторону от подводящего канала (трещины). В этом случае изо
термы, построенные по минимальным температурам гомогенизации 
ГЖВ в кальците, указывают направление движения раствора (фиг. 3).

Интервал температуры 190—170° С характеризует кальцит, ассоци
ирующий с кварцем и ранним баритом. По-видимому, при отложении 
этого кальцита происходили растворение и переотложение кремнезема 
в виде вторичного кварца. Температура гомогенизации ГЖВ в этом 
кварце находится в интервале 182—175° С.

Твердые углеводороды встречаются в кальците и барите, отложив
шихся при 190—170° С, в виде черных или коричневых лапчатых, ком
коватых и волосовидных выделений. В кальците и кварце твердые угле-
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Фиг. 2. Гистограмма распределения температур гомогенизации газово-жид
ких включений в минералах по числу N замеров 

1 — кальцит; 2 — барит; 3 — кварц; 4 — температурный интервал катаге
неза вмещающих пород

2Z1 210 220 209

щ Фиг. 3. Распределение минимальных температур гомогенизации газово-жид
ких включений в кальците цемента песчаников 

1 — место отбора образца, максимальная и минимальная температуры го
могенизации ГЖВ; 2 — изотермы по минимальным температурам; 3 — 
предполагаемое направление потока термального раствора. Остальные ус

ловные обозначения см. на фиг. 1

водородные включения иногда находятся на стенках вакуолей, запол
ненных жидкостью и газом. В этих случаях присутствуют также выде
ления коричнево-желтых и бурых жидких углеводородов, образующих 
шарик. При нагревании газово-жидкие включения с углеводородами не 
гомогенизируются; они либо взрываются при 290—280° С, либо твердая 
фаза увеличивается за счет жидких углеводородов, которые почти исче
зают приблизительно при 370° С.

Нами выполнен газохроматографический анализ содержимого ва
куолей в кальците из прожилка в зоне тектонической трещиноватости, 
секущей базальт (скв. 196). В кальците установлены (в мл/кг породы): 
С 0 2 28,0; СО 3,0; СН4 1,16; С2Н6 0,184; H2S 0,76. Таким образом, 85% 
газовой фазы представлено углекислым газом, а 3,7% —метаном и 
этаном.

Изредка в описываемом кальците встречаются кристаллики пирита 
и сфалерита. Эти минералы более характерны для относительно низко
температурного кальцита, гомогенизация ГЖВ в котором происходит 
при 150—110° С. Обращает внимание, что температура отложения этого 
кальцита практически совпадает с температурой катагенеза (140— 
115° С), хотя основные катагенетические преобразования породы про-
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Таблица 2
Содержание некоторых химических элементов в пирите из различных горизонтов 

венда Котовского проявления минерализации, г/т

Стратиграфический уровень
Число
анали

зов
Ni Со Мо Ag Т1 As

Лядовские слои 3 0—8 0 0—1 0 ,1—2 10—100 0 -5 0 0
Косоуцкие слои 5 0—8 0—3 0(2)* 0—1 0—400 0—300
Верхний горизонтстаро 3 0 - 6 0 5—6 0,4—1 0 (1000) 100—1000

татаровской свиты ? о "е
л 0—40 0—150Нижний горизонт старо 3 0—2 0—5 0—4

татаровской свиты
0,1—0,5 0—50 0—100Хрустовская свита 3 0—5 0 0—2

* В скобках приведено содержание в одной пробе.

изошли ранее, до процесса карбонатизации. Он также образует поровый 
и пойкилитовый цемент, встречается в секущих прожилках. На Котов
ском проявлении для кальцита, отложившегося при 150—110° С, менее 
характерны включения углеводородов, но шире распространена вкрап
ленность сульфидов. В прожйлках кальцита, секущих породы фунда
мента в Подольской зоне разломов на значительном удалении от Котов
ского проявления минерализации, также отмечается кальцит двух гене
раций, причем кальцит-1 образовался при 210—190° С, а кальцит-2 — 
приблизительно при 120° С (Думбравенское барит-флюорит-сульфидное 
проявление).

Пирит широко распространен на Котовском проявлении минерализа
ции, образуя тонкорассеянную вкрапленность в цементе песчаников, от
дельные кристаллы и агрегаты кристаллов, скопления неправильной 
формы, базальный цемент в отдельных прослоях, желваки, корочки на 
стенках трещин. По-видимому, наряду с эпигенетическим пиритом в 
сероцветных отложениях лядовских, косоуцких слоев и верхнего гори- 
зота старотатаровской свиты может встречаться диагенетический пирит. 
Нами выполнен спектральный анализ 17 мономинеральных проб пирита 
из различных горизонтов венда (табл. 2). Пирит из песчаников, обра
зующих тонкие слойки среди аргиллитов, в лядовских слоях относитель
но обогащен серебром, в верхней части старотатаровской свиты — се
ребром, мышьяком и молибденом. Возможно, элементы извлекались из 
глинистых пород еще на стадии диагенеза, но не исключено^ выщела
чивание их эпигенетическими растворами.

Изотопный состав серы пирита на Котовском проявлении минерали
зации довольно разнообразен (табл. 3). В зоне полиметаллической ми
нерализации, в пределах верхней части старотатаровской свиты, сера пи
рита, галенита и сфалерита наиболее обогащена легким изотопом по 
сравнению с подстилающими отложениями (фиг. 4). Известные до сих 
пор данные об изотопном составе серы S34S сульфидов в вендских отло
жениях Подолии (пирита от 0 до +29,2%о, галенита и сфалерита от —1,1 
до +10,2%а) [13], а также результаты наших исследований изотопного 
состава серы пирита семи проб на Думбравенском проявлении барит- 
флюорит-сульфидной минерализации в Молдавском Приднестровье (от 
+  17,9 до +30,6%о) указывают на специфические, отличные от других 
проявлений Приднестровья, условия формирования сульфидной мине
рализации в пределах Котовского проявления.

Галенит-сфалеритовая минерализация обогащает нижнюю часть ко
соуцких слоев и верхний горизонт старотатаровской свиты, встречаясь 
иногда в кровле нижнего горизонта старотатаровской свиты (см. фиг. 2). 
Следовательно, свинцово-цинковая минерализация локализована пре
имущественно в первично-сероцветных породах, но отдельные, менее 
мощные и богатые прослои, а также рассеянная вкрапленность галенита 
и сфалерита встречаются и в эпигенетически восстановленных красно-
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Изотопный состав серы в сульфидах Котовского проявления минерализации
в отложениях венда

Таблица 3

Номер
скважины Минерал Стратиграфический уровень Характер минерализации 6“ S. % '

209 Галенит Верхний горизонт старо
татаровской свиты

Вкрапленность в песча
нике

—11,3

1 То же То же —12,7
Пирит » Вкрапленность в песча

нике вместе с галени
том и сфалеритом

—19,5

То же —14,7
» Вкрапленность в песча

нике ниже горизонта 
с галенитом и сфале
ритом

—18,1

Хрустовская свита Вкрапленность в песча
нике вместе с редким 
халькопиритом

—5,8

210 » То же Вкрапленность в каль- 
цитовом цементе песча
ника

—9 ,8

220 I » То же — 4 ,0

221 Галенит Верхний горизонт старо
татаровской свиты

Вкрапленность в песча
нике

—12,0

Сфалерит То же То же —8,9
Галенит » » —17,5
Пирит Нижний горизонт старо

татаровской свиты
» + 1 8 ,8

225 Сфалерит Верхний горизонт старо
татаровской свиты

» —11,6

цветах. Общая мощность разреза, обогащенного полиметаллами, состав
ляет 7 м, причем верхняя часть зоны обогащена свинцом, нижняя — 
цинком. Галенит и сфалерит образуют вкрапленность в эпигенетическом 
карбонатном цементе и сами цементируют регенерированные пластиче
ские зерна песчаников косоуцких слоев и старотатаровской свиты. Кро- 
М£ того, они вместе с пиритом встречаются в тонких (1—2 мм) секущих 
прожилках кальцита среди аргиллитов лядовских слоев, песчаников 
базальной толщи венда, а за пределами Котовского проявления — в ба- 
рит-кальцитовых и кальцитовых прожилках и небольших жилах, секу
щих базальты каменекой свиты (скв. 196) и кристаллические породы 
фундамента. Сфалерит образует кристаллы медово-желтого, буро-ко
ричневого, ярко-оранжевого, бутылочно-зеленого цвета. Последние 
обычно содержат мелкие включения углеродистого вещества. Установ
лено, по данным спектрального анализа, обогащение сфалерита из верх
него горизонта старотатаровской свиты кадмием и серебром, в меньшей 
мере —галлием и оловом (табл. 4). Наиболее характерной примесью 
галенита служит серебро, содержание которого в галените из косоуц
ких слоев, по данным трех анализов, составляет 0,5—0,8 г/т, из верхнего 
горизонта старотатаровской свиты — 0,1 —1,0 г/т.

Халькопирит встречается вместе с галенитом, сфалеритом, пиритом 
и баритом в протолочках песчаников косоуцкой свиты, а также само
стоятельно—в виде мелких тетраэдров в порах песчаников нижнего го
ризонта старотатаровской свиты, хрустовской свиты, иногда в базальтах 
каменекой свиты и кварцевом цементе конгломератобрекчий сорокской 
свиты.

Барит образует цемент и отдельные мелкие выделения в песчаниках 
косоуцких слоев, старотатаровской и хрустовской свит. Он корродирует 
и замещает обломочные зерна. Характерно, что барит встречается как 
в серо-, так и в красноцветных породах. Вместе с кальцитом он образует 
прожилки, секущие базальты каменекой свиты и кристаллические поро-
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Содержание некоторых химических элементов в сфалерите из различных 
горизонтов венда, г/т

Таблица 4

Стратиграфический уровень
Число

анализов Ag Sn Ge Cd Ga

Косоуцкие слои 3 0,1—2 0—10 0 100—300 От—15
Верхний горизонт старо- 

татаровской свиты
3 1,5—2 1—20 0—2 500—1000 15—20

ды фундамента. Обычно барит находится выше или ниже зоны, обога
щенной свинцово-цинковой минерализацией, или же замещает ее по 
простиранию. Содержание барита в минерализованных породах, по дан
ным спектрального анализа, колеблется от 0,2 до 10% и более. В этих 
же породах повышается содержание стронция (барит содержит его до 
1%).  Предполагается несколько генераций барита. Первая установлена 
вместе с кварцем и кальцитом. Температура гомогенизации ГЖВ в этом 
барите составляет 201 —145° С. Наряду с газово-водными включениями 
присутствуют лапчатые, ветвистые включения твердых черных углево
дородов.

За пределами Котовского проявления минерализации установлен 
низкотемпературный (ниже 60° С) бар^т, завершающий минералообра- 
зование [13].

В целом для Котовского проявления намечается последовательность 
отложения минералов (фиг. 5), которая, по-видимому, несколько отли
чается от последовательности на других проявлениях Приднестровья.

Результаты изучения Котовского проявления позволяют оценить ус
ловия образования барит-сульфидной минерализации в отложениях вен
да на юго-западном склоне УЩ.

1. Барит-сульфидная минерализация образовалась в породах на ста
дии катагенеза, соответствующей метаморфизму углей марок Ж —К — 
ОС. Эпигенетическое минералообразование началось на глубинах около 
4—4,65 км, происходило на фоне воздымания и завершилось при поло
жении рудоносного горизонта на глубине около 2 км от поверхности.

2. По косвенным геологическим данным, барит-сульфидное минера
лообразование должно было начаться не ранее конца палеозоя. Возрас^ 
рудно-битумной минерализации Подольской зоны разломов, по-видимо- 
му, генетически сопряженной с описанной барит-полиметаллической ми
нерализацией, составляет 180±40 млн. лет [6, 17].

3. Образование барит-сульфидной минерализации происходило из 
нагретого раствора, который проникал по разрывным нарушениям из 
фундамента в базальные отложения платформенного чехла. Минерали
зующий раствор в отложениях чехла двигался по проницаемым слоям 
обломочных пород (гравелитов, песчаников), откладывая эпигенетиче
ские минералы под экранами аргиллитов. По мере движения раствора 
от подводящего канала и смешивания с пластово-поровыми водами его 
температура падала (см. фиг. 3). Подводящие каналы фиксируются зо
нами развития жильной и прожилковой минерализаций в базальтах ка- 
менской свиты и кристаллических породах фундамента. Отсутствие до- 
рудных гидротермальных изменений вмещающих пород может объяс
няться относительно низкой температурой растворов (максимум 235°С), 
существенным прогревом пород на стадии прогрессивного катагенеза 
(120—140° С) или высокой скоростью фильтрации минерализующего рас
твора, превышающей скорость метасоматических реакций.

4. Состав эпигенетического минералообразующего раствора, судя по 
комплексу мигрировавших в нем элементов (Ва, Sr, Pb, Zn, Си, Fe, Мп, 
F), был хлоридным, а наличие в минералах включений твердых, жидких 
и газообразных углеводородов указывает на углеводородно-хлоридный 
характер раствора. Первичные включения в галените из проявления ми
нерализации в районе г. Могилев-Подольский свидетельствуют о при-
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221 210 ПО 209

Фиг. 4. Изотопный состав сульфидов в рудной зоне и безрудных песчани
ках базальных отложений венда

Цифры при точке отбора образца, изотопный состав сульфидной серы, 
г — галенит; с — сфалерит; остальное — пирит. Условные обозначения см.

на фиг. 1 и 4

М и н е р а л гго  zoo т  wo т  по то во тл
I Г 1 1 I 1 1 Г I 1 I Г Т 1 Г 1 1 1

Кальцит

Барит

К варц

Углеводороды

П ирит

Х алькопир ит

С ф алерит

Галенит

—

*

Фиг. 5. Последовательность выделения эпигенетических минералов в отложениях вен
да из термального раствора на Котовском барит-полиметаллическом проявлении 

Сплошные линии разной ширины указывают относительные количества выделившихся 
минералов, пунктирная линия — редкие, непостоянно присутствующие выделения ми

нералов

сутствии в рудообразующем растворе Na, К, Са, а также сульфатного 
и хлоридного анионов [7]. Наряду с углеводородсодержащими барит- 
полиметаллическими и флюоритовыми проявлениями в Подольской зоне 
разломов имеются существенно баритовые, барит-полиметаллические и 
флюоритовые проявления без углеводородов, которые указывают на 
переход от углеводородно-хлоридного раствора к хлоридному.

5. Отложение свинца, цинка, меди и железа из углеводородно-хло
ридного раствора происходило, возможно, в результате взаимодействия 
с сульфатсодержащими пластово-поровыми водами. Широкое распро
странение пирита с «тяжелой» серой и ассоциирующегося с ним каль
цита с изотопно-легким углеродом позволяет предполагать, что серово
дород и углекислота образовались в результате сульфатредукции при 
участии углеводородов. По данным Г. И. Амурского и др. [1], восста
новление серы сульфатов, растворенных в пластовой воде, возможно в 
результате абиогенного взаимодействия с углеводородными газами уже 
при 100—150°С. Исследования Ч. С. Спиракиса [18], однако, указывают 
на неблагоприятные условия для сульфатредукции в интервале 200— 
100° С, когда отложилась основная масса сульфидов. По его мнению, 
наиболее вероятно восстановление серы растворенных тиосульфатов.
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Аномально легкий изотопный состав серы в сульфидах минерализо
ванной зоны Котовского проявления может объясняться процессом мно
гократного окисления — восстановления серы в обменных реакциях ме
жду S042-, S20 32" и HS- .

Отложение барита из раствора происходило при взаимодействии его 
с сульфатными пластовыми водами на удалении от очагов сульфатре- 
дукции (на периферии зон сульфидной минерализации) или при отсут
ствии в хлоридном растворе существенного количества углеводородов.

6. Описанный процесс минералообразования, широко проявившийся в 
Подольской зоне разломов почти на протяжении 400 км вдоль юго-за
падного склона УЩ, относится к углеводородно-хлоридному термально
му эпигенезу. Он связан с былой разгрузкой восходящих углеводородно- 
хлоридных термальных вод в базальный водоносный горизонт отложе
ний венда. Эта разгрузка вызывалась активизацией разрывных струк
тур в начале мезозоя, синхронной формированию рифтовой системы 
Мезотетиса, куда непосредственно прослеживается Подольская зона 
разломов [17]. В настоящее время в этой зоне также происходит раз
грузка хлоридных, сульфатно-хлоридных и гидрокарбонатно-хлоридных 
вод, содержащих повышенные концентрации Вг, I, Не, F, С02, СН4, 
иногда В и H2S. Составом и высокой минерализацией они резко отли
чаются от ультрапресных гидрокарбонатных вод верхних водоносных 
горизонтов платформенного чехла.

Источник минерализующих термальных растворов остается неясным. 
После рифея — раннего венда в Подольской зоне разломов отсутствуют 
проявления магматизма, поэтому термальные растворы нельзя связы
вать с магматической деятельностью. Можно предположить, что углево- 
дородно-хлоридные и хлоридные растворы являются элизионными во
дами глубоких горизонтов Днестровского перикратонного прогиба, ко
торые разгружались в зоне бортовых разломов. Источником элизионных 
вод служила, по-видимому, терригенная, преимущественно глинистая 
толща венда — кембрия, претерпевшая региональные катагенетические 
изменения при погружении на глубины 4—4,5 км. Не исключено, что не
которая часть кальцитового цемента песчаников в базальных отложениях 
венда имеет элизионно-катагенетическое происхождение. В. Н. Холодов 
[15, 16] показал, что элизионные флюиды, состоящие из воды, С 02, H2S 
и битумоидов, могут быть рудообразующими. Подобные растворы в ус
ловиях платформенного прогибания отжимаются не только в песчани
ковые водоносные горизонты чехла, но и в разломно-трещинные зоны 
фундамента, формируя в последнем резервуар минерализованных угле- 
водородно-хлоридных вод. Как известно, воды такого состава практиче
ски повсеместно распространены на глубине нескольких километров в 
кристаллическом фундаменте платформ, а на щитах находятся доволь
но бликзо к поверхности [4]. В эпоху киммерийской тектонической акти
визации, сопровождавшейся подновлением разломов и увеличением глу
бинного теплового потока, в Подольской и других тектонических зонах 
происходила разгрузка нагретых углеводородно-хлоридных вод.

По-видимому, эти углеводородно-хлоридные растворы — причина ши
рокого распространения появлений барит-флюорит-полиметаллической 
рудной формации в осадочном чехле Восточно-Европейской платформы 
[17], в том числе ее юго-западной окраины.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е  
№ 5, 19 8 8

УДК 550.4:551.35(729.1)

СОЕДИНЕНИЯ ЖЕЛЕЗА И СЕРЫ В ДОННЫХ ОСАДКАХ 
ЗАЛИВА БАТАБАНО (КУБА)

В О Л К О В  И .  Г Е Р Р А  />., Г И Л  А ., М О Р О З О В  А .  А .

Изучены превращения соединений реакционноспособного железа и на
копление восстановленной серы в донных осадках зал. Батабано. Показа
но, что в условиях отсутствия биогенного кремненакопления и ослаблен- 

* ного терригенного питания при достаточно интенсивных процессах бакте
риальной сульфатредукции в спектре состава реакционноспособного железа 
в осадках значительно преобладают сульфидные формы. При слабых про
цессах образования сероводорода в сильнокарбонатных осадках предпола
гается образование сидерита, а в бескарбонатных — аутигенного магнетита.

Данные об окислительно-восстановительных условиях в донных осад
ках прибрежной зоны и шельфа тропических островов практически от
сутствуют. В литературе имеются лишь отдельные указания о наличии 
восстановительных условий в толще осадков заливов, лагун, фиксируе
мые по проявлениям сульфидов Железа (гидротроилита) или свободно
го H2S. Исключением является шельф Кубы, на примере осадков кото
рого была выполнена работа по формам железа [12, 21], в том числе 
изучены две колонки осадков зал. Батабано у западного и северного 
побережий о-ва Хувентуд (Пинос).

Как известно, баланс железа в донных отложениях складывается из 
суммы обломочного и реакционноспособного железа: Реобщ = ¥ереа1Щ-\- 
+ Р е обл. В диагенезе осадков обломочное железо в основном инертно; из
менения происходят только в составе РереаКц, баланс которого, по 
Н. М. Страхову, представляется следующим образом [18, 19]:

F ереакц =  Fe (III) +  Fe (И) +  FeFeS, +  FeFes.
В зависимости от степени диагенетических преобразований осадков в 
восстановительном диагенезе соотношения между отдельными форма
ми, составляющими РереаКц, могут быть различны. В глубоких морских 
бассейнах основной формой его поступления на дно является Fe (III) в 
виде гидроокислов трехвалентного железа разной степени окристалли- 
зованности, которые являются также основной формой миграции FepeaKp 
во взвеси рек, питающих морские водоемы осадочным материалом. 
Именно гидроокислы Fe (III) в большинстве случаев являются исходной 
формой трансформации состава FepeaK4 в диагенезе. Помимо гидроокис
лов Fe (III) может входить в состав аутигенных силикатов (глауконита, 
монтмориллонита), образованных в процессах диагенеза. Основными 
формами диагенетически образованных форм несульфидного Fe(II) 
могут быть силикаты (глауконит, хлориты, смектиты) и карбонат (си
дерит). Сульфидные формы двухвалентного железа, образующиеся в вос
становительном диагенезе, представлены в основном пиритом (FeFeS2) 
[2, 5]. Сульфидное железо кислоторастворимых сульфидов (FeFeS) вхо
дит в состав таких минералов, как рентгеноаморфный гидротроилит, 
раскристаллизация которого может привести к образованию в осадках 
маккинавита, канзита‘, грейгита (мельниковита) и смайтита. Роль этой 
сульфидной формы железа, обычно подчиненной по отношению к пириту, 
в некоторых случаях может быть высокой и даже существенно преобла
дающей в осадках [3, 5].

Восстановленные соединения серы — производные бактериального 
H2S (или S2-) образуются в осадках в результате восстановления серы 
сульфатов иловых вод за счет энергии органического вещества. Баланс
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суммы восстановленных форм серы складывается из следующих форм: 

2 Sh,S =  SFeS* ”Ь SpeS +  S° +  Sopr.

Основной формой восстановленной серы в осадках является сера, 
связанная в пирите и кислоторастворимых сульфидах железа. Вне зави
симости от преобладания той или иной формы с железом связано не ме
нее 90% (от общей суммы) восстановленной серы. Заметную роль в 
2SHas играет органическая сера Sopr, достигающая иногда 10% от 
2SH2s* Д оля элементной серы S0 пренебрежимо мала [5]. Поэтому в 
первом приближении без больших погрешностей SH2s соответствует сум
ме sFeS2+s FeS*

Бактериальная сульфатредукция является наиболее энергоемким про
цессом диагенеза восстановительного типа, и она главным образом от
ветственна за анаэробную минерализацию органического вещества в диа
генезе. С бактериальной сульфатредукцией в процессах диагенеза пря
мо связаны метаморфизация основного солевого состава иловых вод 
(в предельном случае изменение типа воды с морского на хлоридно-ще- 
лочной), направление и интенсивность аутигенного минералообразова- 
ния, интенсивность обмена химическими элементами на границе вода — 
дно.

Настоящая работа, посвящена изучению форм соединений железа и 
серы в осадках залива, выполнена по результатам экспедиционных ра
бот 1985 г. на судне «Ксифиас». Местоположение станций, где отобраны 
пробы для исследования, показано на фиг. 1. Следует заметить, что две 
станции (10а и 52) находятся в русле рек Негро и Куягуатехе на рас
стоянии 0,5—1 км выше устья. Пробы отбирали ударной трубкой с внут
ренним диаметром ^ 4  см и вырезкой, изготовленной из винипластовой 
трубы длиной ~ 4 0  см и внутренним диаметром ~ 1 0  см. Во втором 
случае они были получены водолазом-нырялыциком. Отобранные для  
исследования образцы осадков до анализа хранили в стеклянных труб
ках, закрытых резиновыми пробками.

Определение форм реакционноспособного железа проводили мето
дом, описанным в работе [16]. Fe(II) и Fe(III) определяли после обра
ботки пробы 3NH2S 04 на холоду. Данные по FeFeS и FeFeS2 получали 
пересчетом результатов соответствующих форм серы. Анализ форм со
единений серы проводили методом, описанным в работе [6]. Содержа
ния СаС03 определяли методом Соколова [17], Сорг— Люцарева [И] .

Данные по гранулометрии и общая геохимическая характеристика 
изученных осадков приведены в табл. 1. В табл. 2 сведены результаты 
исследования форм серы и железа в осадках. Как принято в настоящее 
время [5], состав форм железа (в процентах от суммы форм реакционно- 
способного железа) и изменения его в диагенезе показаны на фиг. 2—4.

Изучаемые осадки зал. Батабано представлены в основном мелко
алевритовыми и пелито-алевритовыми илами. Исключением является 
зал. Броа (ст. 10а в устьевой части р. Хатигуанико), где резко преобла
дают пелитовые илы. Карбонатность осадков и содержание органиче
ского вещества в пределах зал. Батабано изменяются в значительных 
пределах. Малокарбонатные осадки (от 2 до 17% СаС03) распростра
нены в устьевой части р. Куягуатехе и в заливе напротив устья (см. 
табл. 1). Карбонаты полностью отсутствуют в осадках ст. 30, располо- 
женной в зал. Сигуанеа вблизи западного побережья о-ва Пинос (един
ственное место в зал. Батабано, где пляжевый материал представлен 
чистым кварцевым песком). В то же время осадки глубокой части 
зал. Сигуанеа (ст. 32) являются высококарбонатными (67—79% СаС03) 
вследствие присутствия известных водорослей (халимеда). Наиболее 
высокое содержание СаС03 (75—81%) в осадках благодаря развитию 
халимеды отмечается в пределах области с глубинами более 10 м 
(ст. 40). ‘
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Фиг. 1. Схема располо
жения станций, на кото
рых отобраны пробы для 

исследования 
1 — станция и ее номер; 
2—колонки осадков, при- 
веденные в работе [12]);

3 — изобаты, м
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Общая гранулометрическая и геохимическая характеристика осадков зал. Батабано
Таблица 1

8

Номер
станции

Орудие
сбора Местоположение; координаты Глубина,

м
Горизонт,

см
Влаж

ность, % Md, мм So

10а Вырезка р. Хатигуанико; _ 0 - 5 72,8 _
22°31' с. ш., 5—10 73,4 — —
81°37,3' з. д. 10—15 77,4 — —

15—20 79,8 — —
20—25 77,6 — —

25 » Залив западнее о-ва 2,5 0—3 74,5 0,072 2,0
Хувентуд; 3—6 68,3 —
21°50,0° с. ш.; 10—15 58,9 0,052 2,9
83°39,6' з. д. 15—20 51,6 0,051 2,8

30 Трубка Залив Сигуанеа: 4,0 1 - 5 — __ __
21°40,1' с. ш., 12—18 46,5 — _
83°01,4' з. д. 25—30 72,1 , 0,028 2,8

48—55 75,9 0,010 3,7
57—65 77,1 —
7 7 -85 83,8 — —

32 Вырезка Там же; 10,0 0,5—2 50,2 0,029 3 ,4
21°38,6' с. ш., 2 - 5 47,7 —
83°05,0' з. д. 5—10 50,3 — _

15—20 40,4 0,056 6,5
20—30 38,6 0,115 6,9

40 Трубка Внутри изобаты 10 м; 12 0—5 54,3 _ _
22°05,8' с. ш., 5 -1 0 52,6 — _
83°21,2' з. д. 10—15 51,6 _ _

20—25 46,7 _ _
3 5 -4 0 49,4 0,03 2,8

49 » Около устья р. Куягуа- 0—3 — _ __
техе; 3—6 56,1 _ __
22°05,0' с. ш., 6—10 54,2 _ _
83°57,2' з. д. 15—20 54,5 0,029 1,6

35—40 45,1 0,022 1,6
55—60 36,8 _

52 Вырезка р. Куягуатехе; 0—3 69 ,0 — _
22°04,9' с. ш., 8—10 — __ __
83°58,8' а. д.

СаС03 °орг

49.4
49.5
38.2
31.7
32.7
31,9
27.0
36.3
10.0

Не обн.

67.2  
68,8 
67,9  
78,7
73.3
78,4
79.1
76.2  
75,0
81.3
4 .9
6 .9
3 .9  

12,1 
17,0  
15,5
4 ,6
1.9

9.44  
10,89 
14,54 
14,69  
14,04

7,47
5,23
4.21
2.95
1,35
3.05  
1,80

10,35
11,94
24,12

1.22
1.44  
1,50  
0,89
1.13
2,46
2.30
3.45
1,44

2,73
2.95
3.06
3.14
2.30  
1,84
3,18  
2,77

Содержание, %

Fe Мп А1

1,01
0,79
1,22
1,31
1,40

0,010
0,007
0,012
0,010
0,010

1,18
0,98
1,44
1,60
1,57

1 Г58
1,27
0,79
1,14

0,031
0,024
0,018
0,011

2,91
2,25
0,91
1,44

0,58
0,86
2,96
3,29
0,95
2,72

0,004
0,004
0,005
0,006
0,003
0,006

1,08
1,18
3,62
4,25
2,52
2,35

1,27
1.31 
1,49  
1,09
1.31

0,018
0,020
0,023
0,018
0,019

2,12
2,09
2,22
1,31
1,83

0,18
0,18
0,22
0 ,08
0,26

0,007
0,008
0,006
0,005
0,008

0,20
0,21
0,28
0,16
0,36

3,62
3,50
3,58
3,05
5,47
5,03
4,44
4,32

0,046
0,045
0,037
0,044
0,059
0,062
0,068
0,096

2,71
7,81
5,10
4,21
2,97
3,00
9,44
6,89

TI

0,08
0,07
0,08
0,09
0,09
0,16
0,24
0,18
0,27
0,14
0,12
0,23
0,230,22
0,11
0,12
0,14
0,15
0,09
0,13
0,03
0,02
0,02
0,01
0,02
0,25
0,25
0,24
0,16
0,16
0,18
0,29
0,29



Фиг. 1. Схема располо
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1 — станция и ее номер; 
2—колонки осадков, при- 
веденные в работе [12]);
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5 Л
итология и полезны

е ископаем
ы

е, №
 5

Общая гранулометрическая и

Й

Номер
станции

Орудие
сбора Местоположение; координаты Глубина,

м
Горизонт,

см
Влаж

ность, %

10а Вырезка р. Хатигуанико; 0 - 5 72,8
22°ЗГ с. ш ., 5—10 73,4
81°37,3' з. д. 10—15 77,4

15—20 79,8
20—25 77,6

25 » Залив западнее о-ва 2 ,5 0—3 74,5
Хувентуд; 3—6 68,3
21°50,0° с. ш.; 10—15 58,9
83°39,6' з. д. 1 5 -2 0 51,6

30 Трубка Залив Сигуанеа: 4 ,0 1—5 —
21°40,1' с. ш., 12—18 46,5
83°01,4' з. д. 25—30 72,4

4 8 -5 5 75,9
57—65 77,1
77—85 83,8

32 Вырезка Там же; 10,0 0 ,5 —2 50,2
21°38,6' с. ш ., 2 - 5 47,7
83°05,0' з. д. 5—10 50,3

15—20 40,4
20—30 38,6

40 Трубка Внутри изобаты 10 м; 12 0 - 5 54,3
22°05,8' с. ш., 5—10 52,6
83°21,2' з. д. 10—15 51,6

2 0 -2 5 46,7
3 5 -4 0 49,4

49 » Около устья р. Куягуа- 0—3 —
техе;
22°05,0' с. ш.,

3—6 56,1
6—10 54,2

83°57,2' з . д. 15—20 54,5
35—40 45,1
55—60 36,8

52 Вырезка р. Куягуатехе; 0 - 3 6 9 ,0
22°04,9' с. ш., 
83°58,8' 8. д .

8 - 1 0

характеристика осадков зал. Батабано
Таблица 1

Md, мм So

Содержание, %

СаСОз ^орг Fe Мп А1 Ti

_ _ 49,4 9,44 1,01 0,010 1,18 0,08
— — 49,5 10,89 0,79 0,007 0,98 0,07
— — 38,2 14,54 1,22 0,012 1,44 0,08
— — 31,7 14,69 1,31 0,010 1,60 0,09
— — 32,7 14,04 1,40 0,010 1,57 0,09

0,072 2,0 31,9 7,47 1г58 0,031 2,91 0,16
— 27,0 5,23 1,27 0,024 2,25 0,24

0,052 2,9 36,3 4,21 0,79 0,018 0,91 0,18
0,051 2,8 10,0 2,95 1,14 0,011 1,44 0,27

— — Не обн. 1,35 0,58 0,004 1,08 0,14
— — » 3,05 0,86 0,004 1,18 0,12

0,028 2,8 » 1,80 2,96 0,005 3,62 0,23
0,010 3,7 » 10,35 3,29 0,006 4,25 0,23

— 11,94 0,95 0,003 2,52 0,22
— — » 24,12 2,72 0,006 2,35 0,11

0,029 3,4 67,2 1,22 1,27 0,018 2,12 0,12
— 68,8 1,44 1,31 0,020 2,09 0,14
— — 67,9 1,50 1,49 0,023 2 ,2 2 0,15

0,056 6,5 78,7 0,89 1,09 0,018 1,31 0,09
0,115 6,9 73,3 1,13 1,31 0,019 1,83 0,13

— — 78,4 2,46 0,18 0,007 0,20 0,03
— — 79,1 2,30 0,18 0,008 0,21 0,02
— — 76,2 3,45 0,22 0,006 0,28 0,02
— — 75,0 1,44 0,08 0,005 0,16 0,01

0,03 2,8 81,3 — 0,26 0,008 0,36 0,02
— — 4,9 2,73 3,62 0,046 2,71 0,25
— — 6,9 2,95 3,50 0,045 7,81 0,25
— — 3,9 3,06 3,58 0,037 5,10 0,24 *

0,029 1 ,6 12,1 3,14 3,05 0,044 4,21 0,16
0,022 1 ,6 17,0 2,30 5,47 0,059 2,97 0,16

— — 15,5 1,84 5,03 0,062 3,00 0,18
— — 4,6 3,18 4,44 0,068 9,44 0,29
— — 1,9 2,77 4,32 0,096 6,89 0,29



Таблица 2
Содержание форм серы и железа в осадках зал. Батабано, %

Номер
станции

Горизонт,
см s FeS s FeS* S S H,S Fe(III) Fe(II) ,FeFeS2 FeFeS Р̂ереакции реобл ^евал

10а 0—5 0,093 0,673 0,766 He обн. 0,14 0,59 0,16 0,89 0,12 1,01
5—10 0,058 0,767 0,825 0,14 0,67 0,10 0,91 — 0,79

10—15 0,049 0,971 1,020 » 0,06 0,85 0,08 0,99 0,23 1,22
15—20 0,047 1,294 1,341 » 0,03 1,13 0,08 1,24 0,07 1,31
20—25 0,047 1,093 1,140 » 0,06 0,95 0,08 1,09 0,31 1,40

52 0—3 0,152 1,334 1,486 » 1,19 1,16 0,26 2,61 1,83 4,44
25 0—3 0,157 0,925 1,082 » 0,42 0,81 0,27 1,50 0,08 1,58

3—6 0,058 0,793 0,851 l 0,04 0,69 0,10 0,83 0,44 1,27
10—15 0,022 0,630 0,652 i 0,02 0,55 0,04 0,61 0,18 0,79
15—20 0,020 0,886 0,906 » He обн. 0,76 0,04 0,80 0,34 1,14

30 1—5 0,017 0,217 0,234 » » 0,20 0,03 0,23 0,35 0,58
12—18 0,021 0,691 0,712 » i 0,60 0,04 0,64 0,22 0,86
25—30 0,046 4,440 4,486 » » 3,87 0,08 3,95 — 2,96
48—55 0,001 2,980 2,981 » 0,01 2,60 Следы 2,61 0,68 3,29
57—65 0,020 0,620 0,640 i 0,01 0,54 0,04 0,59 0,36 0,95
77—85 0,001 1,850 1,851 » 0,06 1,61 Следы 1,67 1,05 2,72

32 0 ,5—2 0,046 0,055 0,101 0,27 0,46 0,05 0,08 0,86 0,41 1,27
2—5 0,065 0,246 0,311 0,24 0,52 0,22 0,11 1,09 0,22 1,31
5—10 0,031 0,214 0,245 0,33 0,61 0,19 0,05 1,18 0,31 1,49

15—20 0,025 0,248 0,273 0,20 0,28 0,22 0,04 0,74 0,35 1,09
20—30 0,001 0,205 0,206 0,31 0,54 0,18 Следы 1,03 0,28 1,31

40 0—5 0,036 0,132 0,168 He обн. He обн. 0,12 0,06 0,18 0 0,18
5—10 0,032 0,116 0,148 » » 0,10 0,06 0,16 0,02 0,18

10—15 0,020 0,174 0,194 » » 0,15 0,03 0,18 0,04 0,22
20—25 0,001 0,132 0,133 » 0,01 0,12 Следы 0,13 — 0,08
35—40 0,001 0,260 0,261 » 0,01 0,23 » 0,24 0,02 0,26

49 3—6 0,083 0,520 0,603 0,19 1,10 0,45 0,14 1,88 1,62 3,50
6—10 0,095 0,734 0,829 0,25 0,89 0,64 0,17 1,95 1,63 3,58

15—20 0,055 0,611 0,666 0,46 1,71 0,53 0,10 2,80 0,25 3,05
35—40 0,024 0,943 0,967 0,69 0,44 0,82 0,04 1,99 3,48 5,47
55—60 0,001 0,761 0,762 1,35 0,71 0,66 Следы 2,72 2,31 5,03

Содержание органического вещества (ОВ) изменяется сильно в 
осадках залива. По данным, приведенным в табл. 1, содержание С0рР 
колеблется от 0,9 до 24%. Сравнительно низкие концентрации ОВ на
блюдаются в сильнокарбонатных осадках и объясняются разбавляющим 
действием СаС03; наиболее высокие — в торфообразных осадках, обра
зовавшихся в субаэральных условиях доголоценового времени [10] (на
пример, горизонт 77—85 см ст. 30 в зал. Сигуанеа). Высокие концентра
ции Сорг отмечены и в русловых осадках некоторых рек, например р. Ха- 
тигуанико (ст. 10а), дренирующей болота п-ова Сапата.

На содержание валового Fe оказывает влияние как минеральный со
став абиогенной части .осадков, так и разбавляющее влияние СаС03, а 
иногда и ОВ. Как видно из данных табл. 1, содержание валового железа 
изменяется в изучаемых осадках очень сильно (от 0,08 до 5,5%).

Данные, приведенные в табл. 1 и 2 показывают, что независимо от 
местоположения и содержания Сорг и СаС03 изученные осадки полностью 
лишены поверхностного окисленного слоя. Как известно, в этом слое не 
происходит анаэробное микробиологическое восстановление сульфатов, 
практически отсутствуют соединения Fe(II) в составе реакционноспособ
ного железа, и присутствуют соединения Mn(IV) [14, 15, 20 и др.]. В ли
тературе описаны также случаи, когда анаэробные процессы начинаются 
в осадках прямо на поверхности раздела вода — дно в бассейнах с нор
мальной аэрацией водной толщи [7, 13, 14]. Такие явления возникают не 
в результате отсутствия кислорода в наддонной воде, а из-за очень ин
тенсивного его потребления в тех участках поверхности дна, где осадки 
богаты сравнительно свежим органическим веществом. Вследствие это-
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го интенсивно развиваются популяции аэробных бактерий-сапрофитов, 
утилизирующих это органическое вещество, что приводит к большому по
треблению кислорода и созданию его дефицита в самом верхнем слое 
осадков [4, 5]. При этом в микроочагах (на поверхности органического 
детрита) или во всей массе осадка уже на поверхности дна создаются 
восстановительные условия, благоприятные для жизнедеятельности ана
эробных бактерий, в том числе и сульфатредуцирующих. По-видимому, 
такой случай имеет место в зал. Батабано (ст. 25, 30, 32, 40, 49).

Фиг. 2. Распределение форм Fe, Сорг и 2 S h 2s в осадках ст. 10а (русло
р. Хатигуанико)

1 — С о р г ;  2 — 2 Р е р е а к ц ;  3 —2 S h2s; 4 — Fe (III); 5 — Fe (II); 6 —
Feresa; 7 — Fepea

Несколько иные условия могут быть в русловых осадках рек Хати
гуанико и Куягуатехе (ст. 10а, 52). При зарегулированном водном стоке 
этих достаточно глубоких в устьевой части рек морская вода проникает 
далеко от устья в русловую часть. Пресная вода здесь стекает в тонком 
(первые дециметры) слое по жидкому дну (морская вода), частично 
смешиваясь с последней в слое соприкосновения. Слабое ветровое пе
ремешивание (или полное его отсутствие), а также повышенные концент
рации органического вещества в нижнем слое морской воды (и особенно 
на дне) приводят к стагнации и созданию дефицита кислорода уже в 
нижнем слое морской воды в русле. Можно предположить, что застой
ные условия у дна могут трансформироваться в полностью анаэробные, 
что неизбежно при развитии процессов бактериальной сульфатредукции 
на поверхности таких речных осадков. Полное насыщение осадков серо
водородом (недостаток реакционноспособного железа) способствует вы
ходу свободного H2S в придонные слои воды.

Анализ осадков ст. 10а (р. Хатигуанико) свидетельствует о том, что 
ситуация здесь близка к описанной выше. Высокая (~ 10% ) концентра
ция Сорг приводит к интенсивному образованию H2S уже в поверхност
ном слое и сравнительно высокому накоплению пирита и кислотораст
воримых сульфидов в осадках (>0,7%  SSH2s). Из фиг. 2 видно, что по 
глубине осадков изменения Сорг, Ререакц и SSH2s происходят практиче
ски синхронно. В составе FepeaKq полностью отсутствуют соединения 
Ре(III), и уже на поверхности дна в составе Ререакц приблизительно 85% 
представлено сульфидными формами (FeS2+FeS). Ниже горизонта 
10 см содержание Сорг повышается до уровня >14%  и доля несульфид
ных форм Fe(II) уменьшается до 3—6%. Если принять во внимание, что 
даже в присутствии свободного H2S в составе FeveaKn> могут быть несуль
фидные формы железа, то осадки ст. 10а практически насыщены серо-
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Фиг. 3. Распределение форм железа, С0Рг и 2 S h 2s в осадках ст. 25 (а) 
и 30 (б). Условные обозначения см. на фиг. 2

а
0,5 1,0 1,5 CoprtFe,%
---------------- 1----------------г гГвреакц, °/о

Фиг. 4, Распределение форм Fe, С0рг и 2 S h2s в осадках ст. 32 (а) и 
49 (б). Усолвные обозначения см. на фиг. 2



водородом и дальнейшее образование его приведет к выходу в наддон- 
ную воду и к созданию в воде строго анаэробных условий.

Ситуация не столь критична в приповерхностном слое (0—3 см) 
осадков русла р. Куягуатехе (ст. 52), где выше концентрация Ререакц 
(2,6%) и меньше содержание Сорг. Несмотря на то что содержание 
2 S h 2s в  э т и х  осадках высоко (близко к 1,5%) (см. табл. 2), в составе 
FePeaK4  сульфидные формы составляют только около 60% и на этой стан
ции соединения Fe(III) отсутствуют уже в поверхностном слое.

Видимо, можно полностью исключить наличие застойных явлений у 
поверхности дна в открытых частях мелководного зал. Батабано. Тем не 
менее поверхностный окисленный слой здесь, судя по химическим дан
ным, отсутствует полностью или он трансформирован до очень тонкой, 
практически неуловимой пленки. Данные табл. 2 и фиг. 3 показывают, 
что ни в поверхностном слое, ни в глубине осадков на ст. 25, 30, 40 со
единения Fe (III) не обнаружены.

Состав реакционноспособного железа в осадках ст. 25 практически 
сходен с осадками ст. 10а, а на ст. 30 и 40 в составе реакционноспособ
ного железа на ряде верхних горизонтов все железо представлено толь
ко сульфидными формами. На этих двух станциях не только относитель
ные концентрации несульфидного Fe(II) в составе Ререакц, но и абсолют
ные (в расчете на сухое вещество осадков) очень малы (см. табл. 2). 
Таким образом, осадки и этих станций или насыщены бактериальным се
роводородом, или близки к насыщению. Важно подчеркнуть, что в рас
пределении по вертикали осадков между Ререакц и ESH2s наблюдается 
хорошо выраженная синхронность, в то время как концентрации Сорг из
меняются независимо.

Как известно, в диагенетических процессах современных морских 
осадков основным конкурентом процессов сульфидообразования являет
ся аутигенное силикатообразование [18]. В то же время диагенетиче- 
ское сидеритообразование в современных осадках развито относительно 
слабо. Значительно большая растворимость карбоната железа FeC03 по 
сравнению даже с простым метасиликатом FeSi03 и рентгеноаморфным 
сульфидом FeS делает карбонат неконкурентоспособным в процессах 
диагенеза. Сидеритообразование может проявляться только в осадках 
со слабым восстановительным процессом, где бактериальная сульфат- 
редукция в силу определенных причин подавлена, и (или) в том случае, 
когда осадки практически не получают в ходе осадконакопления аморф
ной кремнекислоты. Как известно, осадки шельфа Кубы характеризуют
ся практически полным отсутствием биогенного кремненакопления 
[ 1, 10].

Одним из важных следствий этого факта является своеобразный со
став форм реакционноспособного железа, наблюдаемого нами выше (см. 
фиг. 2 и 3). Отсутствие конкурирующего силикатообразования приводит 
к практически полному переводу Ререакц только в сульфидную форму, 
главным образом в пирит. В осадках ст. 10а, 25, 30, 40 наблюдается тен
денция, впервые отмеченная при изучении осадков Готландской впади
ны Балтийского моря, которые характеризуются слабым поступлением 
аморфной кремнекислоты [8, 9]. В осадках Готландской впадины низ
кое содержание аморфной кремнекислоты приводит к явному преобла
данию сульфидных форм Fe (пирит) над несульфидными в составе 
FepeaK4. В осадках зал. Батабано практическое отсутствие биогенного 
кремненакопления способствует почти полному господству сульфидного 
железа в составе его реакционноспособных форм.

Вторым важным следствием отсутствия биогенного кремненакопле
ния в осадках шельфа Кубы является потенциальная возможность си- 
деритообразования в диагенезе, В пределах зал. Батабано аутигенный 
сидерит достаточно часто отмечается в единичных зернах в тяжелой 
фракции алеврита. Наиболее сильные его проявления зафиксированы в 
осадках северо-западной части зал. Сигуанеа на глубинах более 5 м. 
Здесь в составе тяжелой фракций алеврита сидерит составляет до 50— 
70% и явно преобладает над пиритом [1]. Именно в этом районе
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зал. Сигуанеа расположена ст. 32 (фиг. 4). По данным табл. 1, осадки 
этой станции сильнокарбонатны (67—78% СаС03) и содержат сравни
тельно невысокое количество органического вещества (0,9—1,5% Сорг). 
Содержание FepeaK4 изменяется в пределах 0,7—1,2% (см. табл. 2). Эта 
часть залива характеризуется повышенной скоростью осадконакопле- 
ния [10].

Из фиг. 4 видно, что в распределении по вертикали между Сорг и 
Ререакц наблюдается хорошо выраженная синхронность, a SSH2s этой 
закономерности не следует.

Накопление SSH2s завершается в верхнем (2—5 см) слое и характе
ризуется невысоким (0,2—0,3%) уровнем. В поверхностном горизонте 
содержание серы кислоторастворимых сульфидов сопоставимо с пирит- 
ной серой, ниже пиритная сера преобладает. В составе форм реакцион
носпособного железа преобладающей является несульфидное Fe(II), со
держание Fe(III) наблюдается во всем 30-сантиметровом слое н доволь
но постоянно (0,24—0,33% в расчете на осадок и около 30% в составе 
Ререакц)- Несколько севернее ст. 32 формы реакционноспособного Fe 
были изучены по колонке осадков длиной около 4 м (ст. 472) [12]. При 
некотором сходстве состава форм Fe на этих двух станциях имеются и 
существенные различия. Для верхнего(30—50 см) слоя осадков на ст. 472 
несколько меньше (10—20%) Fe (III), сульфидное железо преобладает 
над Fe(II). Следует заметить, что в осадках ст. 472 в целом содержания 
Сорг выше (2,5—4,5%) и, видимо, выше накопление SSH2s-

В зал. Кортес (ст. 49) в осадках н*е зафиксировано накопления за
метных количеств сидерита. По данным табл. 1 и 2, химические характе
ристики осадков ст. 49, взятой в заливе напротив устья р. Куягуатехе и 
в русле реки (ст. 52), весьма сходны. И те, и другие характеризуются 
низкой карбонатностью, близкими концентрациями Сорг и РереаКц. В рус
ловых осадках реки содержание SSH2s заметно (примерно в 2 раза) 
выше, чем в осадках залива. Состав РереаКц (см. фиг. 4) в осадках ст. 32 
и 49 в общем сходен с той разницей, что на ст. 49 сверху вниз содержание 
Fe (III) в составе Ререакц непрерывно возрастает с ~ 1 0  до ~50%  на го
ризонте 55—60 см. Поскольку аутигенные силикаты отсутствуют, можно 
предположить, что минеральные формы Fe(II) выражены сидеритом. 
Увеличение содержания Fe (III) по вертикали осадков ст. 49, как, впро
чем, и постоянство Fe (III) по вертикали ст. 32 не находят объяснения в 
рамках теории восстановительного диагенеза (при неизвестных мине
ральных формах). Предположительно эти факты могут быть связаны с 
образованием аутигенного магнетита, который (по результатам лабора
торных синтезов) растворим в 3NH2S04 на холоду, однако его присутст
вие в исследуемых осадках не доказано.

Для теории восстановительного диагенеза представляет безусловный 
интерес выявление взаимосвязей в системе органическое вещество — на
копление восстановленной серы — ресурс реакционноспособного железа 
в осадках. При таком сопоставлении выявляется роль седиментационных 
факторов: терригенного (FepeaKq) и биогенного (Сорг) в диагенетических 
превращениях (SSH2s), протекающих в осадках водоема. Ранее- было 
показано, что при невысоких ( < 2 —3%) концентрациях органического 
вещества и избытке FepeaKp определяющим фактором накопления произ
водных бактериального сероводорода в терригенных осадках служит 
именно органическое вещество, в результате наблюдается хорошо выра
женная корреляция между содержаниями Сорг и SSH2s. При этом диа- 
генетический потенциал органического вещества реализуется значитель
но полнее по сравнению со случаем, когда в осадках имеется избыток 
(> 3 % ) органического вещества и недостаток реакционноспособного 
железа. Тогда лимитирующим фактором накопления продуктов бакте
риальной сульфатредукции становится содержание FepeaK4, способного 
связать образующийся сероводород в труднорастворимые сульфиды же
леза. В последнем случае корреляция между содержаниями Сорг и SSH2s 
ослабляется или полностью исчезает, но проявляется хорошо выражен
ная корреляция FepeaKU — SSH2s [5].
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В изучаемых осадках зал. Батабано эта закономерность прослежива
ется достаточно отчетливо (фиг. 5). Расчет коэффициентов парной кор
реляции показывает, что между содержаниями в осадках 2S H2s и Ререакц 
наблюдается сильная взаимосвязь (г =  0,86). В то же время корреляция

Фиг. 5. Зависимость накопления восстановленной серы от кон
центрации С0рг и 2  FePeaK4 в осадках зал. Батабано

\
между Сорг и 2 SH2s сильно ослаблена (г=0,56, при статистически зна
чимой величине 0,55). Недостаток Ререакц при крайне высоких содержа
ниях органического вещества не дает возможности накопления эквива
лентных количеств производных бактериального H2S в осадках.

Осадки зал. Батабано могут служить примером кардинально перера
ботанных в восстановительном диагенезе отложений и должны занять 
свое место наряду с отложениями древнечерноморских сапропелей 
(Черное море), отложениями Гцтландской впадины (Балтийское море), 
Перуанско-Чилийского апвеллинга (Тихий океан). Специфическими чер
тами осадков Батабано по сравнению с другими бассейнами являются 
полное отсутствие диагенетического силикатообразования и возможно
сти аутигенного сидеритообразования. Вопрос об образовании аутоген
ного магнетита остается открытым и требует дальнейших 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  
№ 5, 19 8 8

УДК 550.4 :551.35 (265/266) 1

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

СООБЩЕНИЕ 2. ВЛИЯНИЕ ВЕЩЕСТВЕННОГО СОСТАВА ОСАДКОВ 
НА РАСПРЕДЕЛЕНИЕ РЕДКОЗЕМЕЛЬНЫХ ЭЛЕМЕНТОВ

БОЙКО Т.  Ф., Л И С И Ц Ы Н А  Н. А.,  Б У Т У З О В А  Г .  Ю.

В статье рассмотрено влияние гранулометрии и минеральных фаз на 
уровень содержания и состав РЗЭ в океанских осадках и сделаны выводы 
о причинах зонального распределения лантаноидов на профиле океанской 
седиментации.

В предыдущем сообщении1 была показана зональность распределе
ния лантаноидов и Y на реальном профиле океанской седиментации и 
рассмотрена взаимосвязь РЗЭ с другими компонентами осадков. Для 
выявления причин, обусловивших зональность, необходимо проанали
зировать также влияние на нее гранулометрического и минерального со
става океанских илов. Это и служит темой данного сообщения.

ВЛИЯНИЕ ГРАНУЛОМЕТРИИ И МИНЕРАЛЬНЫХ ФАЗ НА УРОВЕНЬ 
СОДЕРЖАНИЯ И СОСТАВ РЗЭ В ОСАДКАХ

В составе осадков на профиле в большинстве случаев присутствуют 
лишь три гранулометрических класса: субколлоидный (<0,001 мм), пе- 
литовый (0,001—0,01 мм) и мелкоалевритовый (0,01—0,1 мм). Несмотря 
на то что число анализировавшихся проб, разделенных на фракции, было 
ограничено и не все литолого-фациальные зоны охарактеризованы ими в 

* равной степени (по мелкоалевритовой фракции имеются данные только 
для западной части профиля), основные тенденции распределения РЗЭ 
в гранулометрических классах проступают достаточно ясно.

Тонкие фракции (<0,001 и 0,001—0,01 мм). Рассмотренные в сооб
щении 1 изменения состава и уровня содержания РЗЭ и Y для осадков в 
целом характерны и для глинистых их фракций. Так, в направлении к 
центру океана в тонких гранулометрических классах донных илов наблю
дается тенденция роста содержания каждого индивидуального ланта
ноида и Y (табл. 1, фиг. 1). При этом доля ПРЗЭ увеличивается, значе
ние ТРЗЭ и Y падает, а положение ЛРЗЭ остается сравнительно стабиль
ным (табл. 2). Одновременно происходит и увеличение доли глинистых 
фракций в составе осадков от ~50%  у побережья до 80—90% в области 
распространения пелагических глин [14]. Расчеты показывают, что в 
пелагических илах глинистые фракции обычно сосредоточивают 80—90% 
от общего количества каждого индивидуального лантаноида и Y. В при
брежных осадках эта доля не превышает 50%. Гемипелагические и пе
реходные илы занимают промежуточное положение. Эти данные под
тверждают представления о том, что основные тенденции в распреде
лении РЗЭ и Y на профиле океанской седиментации определяются уве
личивающейся ролью в осадках тонких классов [7].

Изменения в составе и уровне содержания РЗЭ и Y в глинистых фрак
циях происходят на фоне перемен в их минеральном составе. И у запад
ного, и у восточного побережья океана в тонких классах донных илов 
преобладают аллотигенные образования: минералы монтмориллонито- 1

1 Литология и полез, ископаемые. 1988. № 3. С. 3—13,
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Содержание РЗЭ и Y в гранулометрических фракциях осадков тихоокеанского
профиля, г/т

Таблица 1

Эле
мент

Западная часть профиля Г авайские 
острова Восточная часть профиля

- 1 и ш IVBi V IVB* VI IVB ш и I

La 13 21 41 54 5 8 (110) 51 35 36 47 18 28
15 20 30 110 52 (98) 49 26 61 53 — 30
22 11 13 195 — — 26 — — — —

Се 22 40 66 95 91 (170) 103 81 83 103 43 51
23 36 52 169 106 (202) 105 46 114 96 — 62
47 26 34 391 — — 48 — — — —

Sm 2 ,6 3 ,8 6 ,2 10 13 (24) 8 t3 7 ,6 7,1 11,5 3 ,6 5 ,5
2 ,9 3 ,8 4 ,8 32 13 (24) 7,6 7 ,6 14,5 13,5 — 5 ,8
3 ,6 3 ,0 4 ,1 48 — 6 ,9 — — — —

Е й 0 ,8 1,6 1 ,7 2 ,3 3 ,6  (6 , 7) 2 ,0 2 ,5 2 ,0 3 ,7 1,1 1 ,0
1,1 1,4 1 ,4 9 ,4 4 ,5  (8 , 3) 4,1 3 ,2 5 ,0 4 ,1 1,1
0 ,8 1 ,2 1 ,0 14,6 1 ,8 — — —

Yb 2,1 2 ,4 2 ,6 5 ,0 5 ,0  (9 , 5) 3 ,2 3 ,2 3,1 4 ,0 1 ,8 2 ,8
1,7 1,8 3 ,1 17,0 5 , 5 (10 , 4 ) 2 ,0 2 ,7 7 ,4 7 ,0 2 ,2
1 ,9 1,3 2 ,0 26 ,4 — — 3 ,6 — — —

Lu 0,37 0,43 0 ,53 1,34 1 Д  (2 , 0) 0,^6 0,61 0 ,7 0,75 0,35 0,71
0 ,37 0,43 0 ,57 2 ,90 0 ,8  (1 , 5) 0,53 1,1 0 ,96 — 0,35
0 ,37 0,34 0 ,40 4 ,30 — 0,44 — —

Y 20 16 24 88 56 (85) 32 40 40 60 — —
28 28 40 160 1 1 2 (171) 88 56 96 92 — 40
28 24 24 520 — — 48 •— — — —

П р и м е ч а н и е . П ервое зн ачени е — ф р а к ц и я  <0,001 мм; второе — 0,001—0,01 мм; т р е ть е  — 0,01—0,1 мм . 
Ц и ф ры  в скобках  — содерж ан ие элем ентов в  п ересчете на бескарбонатное вещ ество.

Таблица 2
Состав РЗЭ в тонких фракциях ( < 0 901 мм) осадков в целом по профилю

З о н а

2  Р ЗЭ Y L a + C e S m + E u Y b + L u
Y (в % от 
2  Р З Э + Y )

г /т в  % о т  2  Р З Э

I 68,30 30 88,40 7 ,6 4 ,0 30,5
II 67,33 25 88,35 7 ,9 3,75 27,1

III 137,27 54 88,1 8 ,5 3 ,4 28 ,2
1УБ 196,50 70 87,88 8 ,5 3,62 26 ,2

вого ряда (до 70%) при подчиненном положении гидрослюд, хлорита, 
каолинита. Присутствуют также незначительные количества аморфных 
гидроокислов Fe и Мп, биогенного аморфного S i02 и биогенного CaCOs 
[14]. Существенно монтмориллонитовые фракции прибрежных осадков 
характеризуются относительно невысоким уровнем содержания РЗЭ и 
Y, а также повышенной ролью ТРЗЭ и дефицитом Се в составе ланта
ноидов (фиг. 2, а). Следует обратить внимание на близость составов РЗЭ 
монтмориллонита из зоны I западной части профиля, имеющего несом
ненно аллотигенный характер [14], и монтмориллонитовой глины из пе
лагической области Тихого океана, генезис которой связывается с про
цессами, происходящими на дне океана (см. фиг. 2, а). Д. Пайпер [29] 
интерпретирует дефицит Се в составе лантаноидов этой глины как сви
детельство океанского источника РЗЭ и соответственно аутигенности ее 
происхождения.

По мере продвижения к центру океана уровень содержания РЗЭ, а 
также роль ПРЗЭ и Се в составе лантаноидов монтмориллонитовых 
фракций возрастают (см., например, зону III восточной половины про
филя, фиг. 2, а). В то же время значение монтмориллонитовой группы
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Фиг. 1. Состав РЗЭ в тонкой (а) и грубой (б) фракциях осадков профиля 
I—V I— литолого-фациальные зоны; 1 — андезит-дациты о-ва Хоккайдо (по 27 пробам) 

[27]; 2 — вулканический пепел ст. 674

минералов в составе донных илов постепенно убывает. В западной части 
профиля, начиная с переходных осадков зоны III, среди глинистых мине
ралов преобладают гидрослюды, доля которых в пелагических районах 
океана достигает 65%. В восточной части профиля область преимущест
венного развития монтмориллонита значительно шире, чем в западной, 
и в зоне пелагических глин содержания монтмориллонита и гидрослюд 
примерно равны [14]. % >

Содержание РЗЭ й Y в существенно гидрослюдистых фракциях осад
ков подобно монтмориллонитовым растет в направлении к центральной 
части океана при одновременном увеличении значения ПРЗЭ в составе 

% лантаноидов (см. табл. 1 и фиг. 2, б). Гидрослюдистые фракции, выде
ленные из пелагических глин зоны IVA и IVB западной части профиля, 
по параметрам распределения РЗЭ оказались весьма близки к гидро
слюдистой глине из северной части Тихого океана, а также к глинистым 
фракциям осадков из этого же региона (среднее по 50 пробам), данные 
по которым приведены в работе Д. Пайпера [28]. Все эти океанские 
глины показывают уровень содержания и состав лантаноидов, близкие 
тем, которые характерны для глинистых сланцев континентов (см. фиг. 2, 
б). Ни в гидрослюдистых, ни в монтмориллонитовых фракциях осадков 
профиля мы не обнаружили состава РЗЭ, бесспорно подобного составу 
лантаноидов океанских вод и оцениваемого как свидетельство аутиген- 
ности глинистых минералов донных илов [29].

Одновременно с изменениями минерального состава глин в направ
лении от прибрежных литолого-фациальных зон океана к его пелагиали 
в тонких фракциях осадков профиля отмечается тенденция увеличения: 
содержания таких фаз, как реакционноспособные гидроокислы Fe и Мп, 
цеолиты, и уменьшения роли биогенного Si02 и СаС03 [10, 14], которая 
коррелирует с трансформациями в составе и уровне содержания РЗЭ во 
фракциях. Необходимо, однако, отметить, что рост содержания подвиж
ных форм Fe и Мп в донных илах профиля выглядит весьма неустойчи
вым и скромным. Более существенно, по-видимому, качественное изме
нение состава этих форм: в прибрежных осадках преобладают аллоти- 
генные, а в более глубоководных зонах возрастает значение аутигенных 
форм, возникших при участии биоса или же в результате гидротермаль
ных процессов на океанском дне (например, зоны II и III восточной час
ти профиля).
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Фиг. 2. Состав РЗЭ 
монтмориллонитовых (a) 
и гидрослюдистых (б) 
фракций из осадков Ти

хого океана
1 — монтмориллонитовая 
фракция из осадков юж
ной части Тихого океана 
[29]]; 2 — гидрослюди
стая фракция из осадков 
северной части Тихого 
океана [28]; 3 — сред
ний состав РЗЭ глини
стых фракций (по 50 
пробам) из осадков се
верной части Тихого 

океана [28]



Прямые определения форм нахождения РЗЭ и Y в океанских осад
ках с помощью фазового анализа, выполненного рядом исследователей 
[12, 24, 25, 30], показали, в частности, что в пелагических глинах с лег
корастворимой фазой может быть связано более 50% Y и лантаноидов 
с составом, представляющим зеркальное отражение состава РЗЭ глубо
ководной океанской воды. Это позволяет предполагать, что в пелагиче
ских илах вследствие низких скоростей осадконакопления увеличивается 
доля гидрогенных форм вещества, поглощенных из океанской воды аути- 
генными и аллогигенными сорбционными системами.

Мелкоалевритовая фракция. Тенденции распределения РЗЭ и Y в 
мелкоалевритовом классе донных илов на профиле отличны от тех, ко
торые свойственны тонким фракциям и осадкам в целом (см. табл. 1, 3 
и фиг. 1, б). Так, содержание лантаноидов и Y во фракции 0,01—0,1 мм 
прибрежных илов зоны I выше или равно содержанию этих элементов в 
глинистых их классах. При переходе к гемипелагическим илам и далее, 
до зоны пелагических глин, прослеживается уменьшение концентрации 
La и Се во фракции 0,01—0,1 мм, т. е. наблюдается противоположная 
картина по сравнению с тонкими гранулометрическими классами и осад
ком в целом (см. табл. 1). Содержание же остальных лантаноидов:' Sm, 
Eu, Yb, Lu, а также Y или незначительно увеличивается, или остается на 
прежнем уровне. В результате мелкоалевритовая фракция гемипелаги- 
ческих и переходных илов (зоны II и III) по сравнению с глинистыми 
их классами становится более бедной РЗЭ (см. табл. 1). В соответствии 
с изменениями в содержании элементов роль ЛРЗЭ в составе лантанои
дов фракции 0,01—0,1 мм заметно уменьшается, а доля ТРЗЭ, Y и ПРЗЭ 
растет (см. табл. 3 и фиг. 1, б).

П р и б р е ж н ы е  о с а д к и .  Изменения параметров распределения 
РЗЭ и Y в мелкоалевритовом классе донных илов совпадают с транс

формацией его минерального состава. Грубые классы осадков шельфа 
и континентального склона представлены в основном терригенными ком
понентами, которые отражает состав денудируемых почв и пород при
брежных провинций, а также продуктами деятельности вулканов анде
зитовой зоны Тихого океана [14]. Указанный материал, очевидно, и оп
ределяет состав лантаноидов, близкий к среднему для осадочных пород, 
при более низком уровне их содержания (см. фиг. 1, б). Аутигенные об
разования занимают гораздо более скромное место в составе песчано
алевритовой размерности прибрежных илов. Среди них преобладает 
глауконит [14]. Чисто отобранный диагенетический глауконит из осад
ков континентального склона у побережья Мексики с глубины 1450 м 
оказался довольно беден РЗЭ (см. табл. 4 и фиг. 3). Близкий уровень 
содержания лантаноидов в аутигенном глауконите из зоны шельфа это
го же района отмечался в работе [2]. Однако составы РЗЭ этих глауко
нитов резко отличны (см. фиг. 3). В проанализированной нами пробе 
относительно велика роль ТРЗЭ и отсутствует обогащение Се. Положи
тельная цериевая аномалия не обнаружена также в восьми пробах диа- 
генетического глауконита из различных регионов Мирового океана с 
глубины 150—750 м, описанных А. Дж. Флит с соавторами [23] (см. 
фиг. 3). Можно согласиться с выводами этих исследователей о том, что 
вопреки мнению авторов [2] роль лантаноидов, поглощенных из океан
ской воды, в балансе РЗЭ глауконита не является определяющей. По-ви
димому, уровень содержания и состав РЗЭ в основных чертах зависят от 
характера аллотигенного материала, поступающего в донный осадок и 
являющегося материнским при диагенетическом процессе образования 
глауконита. Наследуется, очевидно, и роль Се в составе РЗЭ. Влияние 
же морских вод с разной ролью Се в составе их лантаноидов, на что об
ращается внимание в работе [23], вряд ли может заметно проявляться, 
так как морская вода содержит мизерное количество этого элемента 
((0,3—1,2) -10-9%) [20, 25].

Таким образом, незначительная доля аутигенных образований в со
ставе грубых фракций прибрежных илов и невысокий уровень содержа
ния в них РЗЭ позволяют предполагать, что их влияние на распреде-
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Состав РЗЭ в мелкоалевритовой (0,01—0,1 мм) фракции осадков западной
половины профиля

Таблица 3

Зона
2  РЗЭ Y La-fCe Sm-fEu Yb+Lu

Y (в % от 
2  РЗЭ-bY)

г /т в % от 2  РЗЭ

I 75,70 28 91,20 5 ,8 3,0 27,0
II 42,84 24 86,38 9 ,8 3,82 35,9

III 54,50 24 86,25 9,35 4,4 30,5
IVB ( ст. 6176) 679,30 520 86,35 9,14 4,51 43,3
VI 86,74 48 85,32 10,02 4,66 35,6

Таблица 4
Содержание РЗЭ в различных компонентах осадков на профиле, г/т

Зона Номер
станции Компонент осадка La Се Sm Ей Yb Lu 2  РЗЭ

I 6159 Пемза 11,0 29,6 2,9 1,0 1,0 0,26 45,76
670 Глауконит 2,6 5,2 1 ,1 0,2 0 ,8 0,17 10,07

III 674 Вулканический пепел ан 65 111 15,2 3 ,7 8,5 1,67 205,07
дезит-дацитового сос
тава %

V 612 Филлипсит 16 26,6 5,5 2 ,0 3,1 0,35 53,55
613 Фораминиферы 17 30,6 3,8 1,1 2,4 0,53 55,43

Вмещающий осадок 39 53 9,5 2 ,8 4 ,6 0,7 109,6
686 Вулканический пепел ба 14,4 32,0 6,2 2,5 2,6 0,44 58,14

зальтового состава
VI 641 Диатомеи 3,4 7,3 1,2 0,51 < 0 ,6 1 < 0 ,2 9 - 1 3 ,0

Вмещающий осадок 19 48 5,5 1,9 2,7 0,35 77,45
678 Авгит 3,2 5,2 1,2 0,43 0,7 0,17 10,9

Магнетит 14,4 33,6 5,8 2 ,4 1,76 0,35 58,31

ление лантаноидов в песчано-алевритовых классах осадков шельфа и 
материкового склона невелико.

О с а д к и  II и III зон.  В гемипелагических и переходных илах зон II 
и III, в составе фракции 0,01—0,1 мм, возрастает роль пеплового мате
риала, поставляемого вулканами андезитовой зоны Тихого океана [14]. 
С этим материалом, очевидно, связан в среднем невысокий уровень со
держания РЗЭ и Y в мелкоалевритовом классе осадков, а также умень
шение доли ЛРЗЭ и увеличение долей ПРЗЭ и ТРЗЭ в составе ланта
ноидов по сравнению с прибрежными илами (см. табл. 3 и фиг. 1, б). 
В то же время анализ вулканического пепла андезит-дацитового состава 
из донных илов ст. 674 (слой 530—550 см) III зоны восточной части про
филя показал гораздо более высокое (205 г/т) содержание РЗЭ при той 
же повышенной роли средних и тяжелых лантаноидов (см. табл. 4 и 
фиг. 1,6).  Вполне вероятно, что вулканический материал подобного со
става, заносимый эоловым путем в центральные части океана, может 
оказывать значительное влияние на формирование пелагических глу
боководных глин зон IVA и IVB и их лантаноидные характеристики.

П е л а г и ч е с к и е  г л и н ы  ( з о н а  IV). Уровень содержания всех 
лантаноидов и Y во фракции 0,01—0,1 мм поверхностного слоя осадков 
зоны 1УБЬ которую представляет станция 6176, резко возрастает (см. 
фиг. 1, б). Значительно повышается концентрация указанных элементов 
и в тонких классах илов этой станции. И все же в мелкоалевритовой 
фракции содержание РЗЭ в 2—3 раза, a Y в 4 с лишним раза выше по 
сравнению с глинистой составляющей и достигает максимальных значе
ний, наблюдавшихся в осадках профиля (см. табл. 1). О подобной же 
обогащенности РЗЭ и Y фракции >0,01 мм пелагических глин ст. 6176 
и в меньшей степени расположенной рядом ст. 6177 сообщается в рабо
те [9]. Эта обогащенность, как уже отмечалось, связана с присутствием
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Фиг. 3. Состав РЗЭ аутигенного глауконита из океанских осадков 
1 — глауконит с шельфа Калифорнии [2]; 2 — глауконит ст. 670; 3 — средний состав 

РЗЭ океанских глауконитов из разных районов (по восьми пробам) [23]

Фиг. 4. Состав РЗЭ в океанском костном фосфате 
7 — средний состав РЗЭ по 3. С. Альтшулеру [17]; 2 — данные М. Верно [19]; 3 — 

анализы А. М. Блоха и А. В. Коченова [5]

в донных илах значительных количеств костного фосфата, содержание 
которого в грубых классах осадка гораздо выше, чем в тонких [9]. Из
вестно, что костный фосфат пелагической зоны океана концентрирует Y 
и РЗЭ. Содержание и состав лантаноидов в нем весьма сильно варьиру
ет (фиг. 4).
* Ориентировочный расчет возможной роли фосфатного детрита в ба
лансе РЗЭ и Y в осадках показал следующее. Среднее содержание Р в 
пелагических глинах из зоны IV,B составляет 0,15%, а на ст. 6176 — 
0,33%. Если допустить, что весь этот фосфор связан в костном фосфате, 
а фосфат содержит Р в среднем 15% [3], то в глубоководных осадках 
зоны IVB должно находиться около 1%, а на ст. 6176 около 2,2% фос
фатного детрита. На самом же деле эти цифры должны быть меньше, 
так как фосфор входит не только в состав детрита, но может быть свя
зан с терригенной и гидрогенной составляющими донных илов. По дан
ным, приведенным в работах [5,18], костный фосфат концентрирует2РЗЭ 
от 0,356 до 1,7% и Y от 0,06 до 1%. Используя эти данные, а также све
дения о содержании лантаноидов и Y в осадках профиля, можно пока
зать, что фосфатный детрит способен контролировать в пелагических 
глинах зоны IVB, %: La 10—60, Се 10—30, Sm 30—40, Yb 20—100 и 
Y8—100, а в осадке ст. 6176 — La 14—100, Се 12—47, Sm 40—60, Yb20— 
100 и Y 8—100. Таким образом, костный детрит в зависимости от его со
держания в донных илах и содержания в нем РЗЭ и Y может играть за
метную или определяющую роль в балансе лантаноидов пелагических 
осадков.

Роль Y в ЕРЗЭ+Y  фракции 0,01—0,1 мм, выделенной из донных 
илов ст. 6176, относительно грубых фракций осадков соседних литолого
фациальных зон заметно увеличивается. В то же время соотношение 
ЛРЗЭ, ПРЗЭ и ТРЗЭ в этой фракции не демонстрирует какого-либо су
щественного своеобразия (см. табл. 3).

79



В пелагических глинах содержание фракции с размерностью зерен 
более 0,01 мм обычно не превышает 15—20%. В пробе со ст. 6176 ее 
доля составляет 15%. Поэтому, несмотря на высокие содержания РЗЭ и 
Y в грубой фракции осадков этой станции, ее доля в общем количестве 
лантаноидов и Y в осадке, как показывают расчеты, основанные на дан
ных, приведенных в табл. 1, для индивидуальных РЗЭ достигает 30—40% 
и для Y около 50%. Следовательно, уровень содержания РЗЭ и Y и со
став лантаноидов пелагических глин в случае резкого обогащения их гру
бых фракций (>0,01 мм) этими элементами определяется совместным 
вкладом всех гранулометрических классов осадка. Если же такое обога
щение отсутствует, то указанные параметры пелагических глин (как от
мечалось ранее) задаются тонкими фракциями. В то же время грубые 
фракции осадка в большей степени, чем в пелагиали, оказывают влия
ние на содержание РЗЭ и Y и состав лантаноидов в илах прибрежной 
зоны океана. Их доля в этих осадках весьма существенна, а содержание 
в них РЗЭ и Y выше, чем в тонких гранулометрических классах.

О с а д к и  з он  V и VI. В Гавайской зоне (зона VI), находящейся в 
центральной части океана, в результате поступления вулканотерриген- 
ного материала базальтового состава с островов и увеличения роли био
генного детрита доля грубых фракций (>0,01 мм) в осадках по сравне
нию с пелагическими глинами растет, достигая в некоторых случаях 60% 
[14]. Влияние кремниевого и карбонатного детритов на содержание и 
состав РЗЭ в этих фракциях можно ориентировочно оценить, используя 
результаты анализов (см. табл. 4) и данные, приведенные в работах 
[21, 29, 30]. Следует, однако, отметить, что анализируют в основном за
грязненный материал, так как отбор чистого биогенного материала, сво
бодного от примеси литогенной и гидрогенной фаз, связан с большими 
методическими и техническими трудностями. А. Дж. Флит [22] в связи 
с этим справедливо отмечает ненадежность и противоречивость имею
щихся данных о содержании и составе РЗЭ в биогенной фазе океанских 
осадков и основанных на них представлений.

Кремниевые панцири диатомей, отобранные под бинокуляром из про
бы поверхностного слоя осадка ст. 641 в восточной части Гавайской 
зоны, показали состав РЗЭ, весьма близкий составу лантаноидов пробы 
в целом, а также среднему составу РЗЭ донных илов зоны VI (фиг. 5, а). 
В то же время уровень содержания лантаноидов в кремниевых остатках 
оказался в 6 раз ниже, чем во вмещающем их осадке, сложенном пре
имущественно литогенной фазой (см. табл. 4). Есть основание предпола
гать, что лантаноидные характеристики диатомей контролируются при
месью основной фазы донных илов. Опубликованные в литературе ана
лизы диатомей из Индийского и Тихого океанов [21, 29] дают сходные 
между собой составы РЗЭ и демонстрируют уровень содержания, кото
рый близок обнаруженному нами в кремниевых остатках из Гавайской 
зоны (см. фиг. 5, а).

О гораздо более низких содержаниях РЗЭ в обогащенной радиоля
риями фракции кремнистых илов экваториальной зоны Тихого океана 
по сравнению с осадком в целом сообщается также в работе [21]. Со
став лантаноидов этих илов весьма схож с тем, который обнаружен в 
диатомеях Индийского и Тихого океанов, при несравненно более высо
ком уровне содержания РЗЭ в первых (см. фиг. 5, а). Весьма вероятно, 
что лантаноидные характеристики кремниевого детрита, как и в нашем 
случае, определяются примесями. Таким образом, имеющиеся анализы 
не позволяют сделать однозначных выводов о составе РЗЭ диатомей и, 
тем более, о подобии его составу лантаноидов океанской воды [29].

Изложенные выше соображения можно отнести и к анализировав
шейся нами пробе раковин фораминифер, отобранных из поверхностно
го слоя карбонатно-глинистых илов ст. 613 (зона V). Уровень содержа
ния РЗЭ в биогенном детрите оказался значительно ниже, чем в осадке 
с этой станции в целом, при схожем составе лантаноидов (см. табл. 4 
и фиг. 5, б). По-видимому, несмотря на внимательную отборку материа
ла для анализа под бинокуляром, попавшие в пробу примеси и в этом
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случае определяют уровень содержания и соотношения РЗЭ. Состав лан
таноидов, близкий составу РЗЭ глинистых сланцев континентов, но с го
раздо более низким их содержанием (14 г/т), был обнаружен и в фора- 
миниферах из карбонатно-глинистых осадков Мексиканского залива 
[30] (см. фиг. 5, б). Наряду с этим X. Эльдерфилд с соавторами [21], 
применив специальную методику очистки биогенной фазы осадков от 
гидрогенных и литогенных примазок, обнаружили в фораминиферах из 
донных илов Тихого океана весьма низкое (4 г/т) содержание лантанои
дов и состав, приближающейся к составу РЗЭ океанской воды (см. 
фиг. 5, б).

Таким образом, наши анализы кремнистого и карбонатного детритов 
и имеющиеся литературные данные дают основание сделать вывод, что 
эта составная часть донных илов из-за низкого содержания в ней РЗЭ 
(в собственно биогенной фазе) не в состоянии существенно влиять на 
лантаноидные характеристики осадка в целом, даже в том случае, если 
она играет существенную роль в составе илов, как это предполагается в 
работе [12], т. е. привнес РЗЭ в донные илы с биогенным детритом не
значителен. Этот вывод подтверждается также очень низким (0,4 г/т) 
содержанием и специфическим составом РЗЭ в планктоне (собранном из 
поверхностного слоя воды в экваториальной зоне Тихого океана), о ко
торых сообщается в работе [21]. Оценка роли кремнистых и карбонат
ных остатков, несомненно, справедлива не только для рассматривающих
ся осадков зон V и VI, но и для всех литолого-фациальных типов дон
ных илов океана.

Наблюдающееся понижение содержания РЗЭ и Y при одновременном 
повышении роли ПРЗЭ и ТРЗЭ в мелкоалевритовой фракции донных 
илов зоны VI по сравнению с аналогичной фракцией пелагических глин 
зоны IVB (см. табл. 3), очевидно, связано с присутствием не только био
генного материала, но и продуктов разрушения островных базальтов и 
пепла гавайских вулканов [14], отличающихся невысоким содержанием 
лантаноидов и их специфическим составом. Так, вулканический пепел 
базальтового состава, извлеченный из фракции >0,01 мм поверхност
ного слоя осадков ст. 686, расположенной вблизи Гавайских островов, по
казал низкий уровень содержания РЗЭ (см. табл. 4) и состав лантанои
дов, близкий к их среднему составу в гавайских базальтах (фиг. 6).

Необходимо отметить, что лантаноидные характеристики пепла 
(ст. 686) и филлипсита, извлеченного из илов (ст. 612) зоны подводных 
гор Мид Пасифик (см. табл. 4 и фиг. 6), оказались сходными. Это под
держивает существующие представления о преобразовании пеплов по
добного состава в цеолиты L14] и вместе с тем указывает на возмож
ность незначительной трансформации в ходе гальмиролитического про
цесса содержания и состава РЗЭ исходной породы [26], что наблюда
ется и при континентальном выветривании [8]. Уровень содержания лан
таноидов в филлипсите (ст. 612) оказался почти в 10 раз ниже, чем в 
пробе вмещающих его осадков. Несомненно, что, в отличие от Гавайской 
зоны, для донных илов литолого-фациальной зоны V вклад вулканиче
ского пепла базальтового состава и продуктов его гальмиролиза в об
щий баланс РЗЭ осадка не существенен. Более низкое содержание лан
таноидов в филлипсите по сравнению с вмещающим его осадком отмеча
ется и в рабате [19]. В то же время Д. Пайпер сообщает о концентрации 
РЗЭ в этом минерале [28]. Как в первом, так и во втором случае ана
лизировались филлипситы, образовавшиеся, как предполагают авторы, 
при гальмиролизе вулканического материала. Они были отобраны из 
донных илов Южной котловины Тихого океана и обнаружили резко от
личный состав лантаноидов по сравнению с определенным нами в фил
липсите со ст. 612 (см. фиг. 6). Авторы приведенных выше публикаций 
склонны считать, что соотношения РЗЭ в анализировавшихся ими фил- 
липситах подобны их соотношению в океанской воде, которая и была, по 
их мнению, источником лантаноидов для этого минерала. Вместе с тем 
графики составов РЗЭ филлипситов и океанской воды существенно раз
личаются (см. фиг. 5, 6). Представляется, что имеется больше оснований
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Фиг. 5 «б»
Фиг. 5. Состав РЗЭ в панцирях диатомей (а) и фораминифер (б) из океанских осадков 
1 — из осадков ст. 641; 2 — поверхностный осадок ст. 641 (в целом); 3 — из осадков 
центральной части Тихого океана [29]; 4 — из осадков Индийского океана [21]; 5 — 
кремниевые (радиоляриевые) или экваториальной зоны Тихого океана [21]; 6 — из 
осадков ст. 613; 7 — поверхностный осадок ст. 613 (в целом); 8 — из Мексиканского 
залива [30]; 9 — из Тихого океана [21]; 10 — состав РЗЭ океанской воды (я-10е) [25]

вести поиски основного источника лантаноидов для филлипситов из юж
ной части Тихого океана среди возможных их предшественников, а не в 
океанской воде, которая характеризуется к тому же крайне низким со
держанием РЗЭ.

Итак, рассмотрев грубые фракции осадков на транстихоокеанском 
профиле, следует отметить, что на фоновые содержания РЗЭ и Y в пе
лагических глинах, определяемые тонкими фракциями, локально накла
дывается влияние более грубых размерностей осадка, зависящее от их 
минерального состава. В случае их обогащения костным фосфатом про
исходит резкий рост содержания элементов (ст. 6176), а в случае обо
гащения продуктами базальтового вулканизма или карбонатным и крем-
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Фиг. 6. Состав РЗЭ в филлипситах из осадков Тихого океана 
1 — филлипсит ст. 612; 2 — вулканический пепел ст. 686; 3 — поверхностный осадок 
ст. 612 (в целом); 4—5 — филлипсит из южной части Тихого океана (4 — по [19], 5 — 

по [28]); 6 — толеиты океанского дна [16]

ниевым детритами наблюдается противоположная картина (Гавайская 
зона).

На основании анализа фактического материала, приведенного в со
общениях 1 и 2, можно сделать следующие выводы.

Состав РЗЭ и уровень их содержания в поверхностном слое донных 
илов на тихоокеанском профиле хорошо соответствуют модели, предус
матривающей преимущественную поставку осадочного алюмосиликат
ного материала во все литолого-фациальные зоны океана с континентов 
и островов водным и эоловым путями. Авторы не обнаружили убеди
тельных свидетельств участия в современных процессах океанской седи
ментации продуктов гальмиролиза базальтов дна океана. Поле, харак
теризующее уровни содержания и составы лантаноидов осадков на про
филе, существенно обособлено от поля лантаноидных характеристик 
толеитов океанского дна и лежит в области среднего состава РЗЭ оса
дочных пород континентов (фиг. 7). Наряду с этим можно предполагать 
значительное участие в формировании состава пелагических глин вулка
нических пеплов и продуктов их изменения, подобных пеплу со ст. 674.
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Фиг. 7. Поля состава РЗЭ в осадках и базальтах океанского дна 
1 — осадки профиля (нижняя граница — средний состав РЗЭ для зоны I, верхняя — 
для зоны V); 2 — толеитовые базальты [16, 31J; 3 — вулканический пепел ст. 674; 4—

глинистые сланцы [29]

Полученные нами данные поддерживают представление о том, что имен
но аллотигенная часть океанских донных илов контролирует содержа
ние и состав РЗЭ в осадках вплоть до зоны пелагических глин [7].

Вместе с тем материалы по профилю позволяют рассматривать зо
нальность распределения РЗЭ в донных илах, выражающуюся в росте 
содержания всех лантаноидов при одновременном увеличении значения 
ПРЗЭ и Се и уменьшении доли ТРЗЭ и Y в направлении к пелагиали 
океана, как отражение литолого-фациальной зональности осадков, по
вышения в них роли тонких фракций и аутигенных фаз на фоне резко 
замедляющихся темпов седиментации. С легкорастворимыми фазами, 
как отмечалось выше, может быть связано в пелагических глинах более 
половины общего количества лантаноидов с составом, представляющим 
зеркальное отражение состава РЗЭ океанской воды. Последнее хорошо 
согласуется с наименьшей устойчивостью в водной океанской среде со
единений ПРЗЭ и Се (при окислении его до Се4+) и соответственно с бо
лее интенсивным поглощением указанных лантаноидов из воды различ
ными сорбционными системами и переводом их в осадок [1, 11]. Это на
ходит отражение в эволюции состава РЗЭ океана (в постепенном его
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обеднении ПРЗЭ и Се) от берегов к пелагиали и от поверхностных вод к 
глубоким горизонтам [20, 25]. Фракционирование лантаноидов, очевид
но, осуществляется как алюмосиликатными и марганцево-железистыми 
взвесями аллотигенного происхождения, так и аутигенными марганце- 
во-железоокисными, силикатными, карбонатными соединениями, кост
ным фосфатом, генезис которых связан с биосом, гидротермальной дея
тельностью или гальмиролизом. Преимущественное обогащение океан
ских взвесей ПРЗЭ и Се отмечено в работе [1].

Эффект сорбционного обогащения пелагических глин РЗЭ и Y (как 
и многими другими редкими элементами [6, 7, 13]) становится ощути
мым прежде всего из-за крайне низких скоростей осадконакопления во 
внутренних впадинах океана. Поэтому гидрогенная фаза играет замет
ную роль в формировании глубоководных илов в отличие от осадков 
других литолого-фациальных зон [15]. Изменяется, по-видимому, и со
став этой фазы в сторону увеличения в пелагических глинах доли форм, 
возникших при значительном участии организмов и являющихся, веро
ятно, основными носителями сорбированных редких элементов и фос
фора.

Очевидно, можно говорить о более ограниченной геохимической по
движности ПРЗЭ (возможно и Се) в отличие от других РЗЭ не только 
в океане, но и в более широком плане, вообще в зоне гипергенеза. Одним 
из авторов было показано, что в профилях выветривания различных по
род промежуточные лантаноиды характеризуются повышенной устой
чивостью, связываясь в большей степени, чем остальные РЗЭ, с дис
персными фазами новообразований, в основном с глинистыми минера
лами и гидроокисными соединениями железа [8]. Таким образом, отме
чающееся в литературе обогащение пелагических илов и железомарган
цевых образований океана редкими элементами, для которых сущест
венны гидрогенные формы, в том числе РЗЭ и Y [4, 7, 12], связано не 
с большей их геохимической подвижностью, повышенной миграционной 
активностью в водной среде, а наоборот, свидетельствует о более лег
ком их извлечении из океанской воды и переводе в осадок [6]. Этому 
способствует, вероятно, повышенная их биофильность или лучшее взаи
модействие с гидроокислами Fe и Мп, более низкая растворимость не
которых их соединений, возможность изменения валентности, и т. д., 
что приводит к более эффективной их сорбируемости различными дис
персными системами. В дальнейшем поглощенные элементы способны 
мигрировать, по-видимому, главным образом в сорбированной форме и 
их подвижность в процессах седиментогенеза и диагенеза определяются 
подвижностью их «носителя», в качестве которого зачастую выступают 
марганцево-железистые гидроокиси.

Результаты наших исследований и литературные данные позволяют 
считать, что влияние собственно биогенного привноса РЗЭ и Y (за счет 
их содержания в карбонатных и кремниевых скелетах и панцирях орга
низмов) на зональность распределения этих элементов в осадках океана 
в целом незначительно. Слишком малы их содержания в биогенном ма
териале. Однако огромные массы живого вещества, продуцируемого 
океаном, дают возможность предполагать, что роль организмов с крем
ниевым и карбонатным скелетами в процессе удаления РЗЭ и Y из оке
анской воды, достаточно велика. Более существенен вклад в баланс 
лантаноидов и Y глубоководных донных илов другой биогенной фазы — 
костного фосфата, как правило обогащенного РЗЭ, но проявляется он 
лишь локально, в местах наибольшей концентрации фосфата. Тесные 
корреляционные связи РЗЭ, а также Y с фосфором, выявленные при 
анализе взаимоотношений этих элементов в осадках большинства лито
лого-фациальных зон тихоокеанского профиля, позволяют рассматри
вать значение фосфора как осадителя лантаноидов и Y из океанской 
воды гораздо шире [1].

Полученные нами материалы по минералам, образованным в резуль
тате гальмиролитических процессов, показали, что они, вероятно, в ос
новном наследуют составы РЗЭ своих литогенных предшественников
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и к оценке роли гальмиролиза в удалении лантаноидов из воды океана 
следует подходить осторожно.
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Рассмотрены результаты экспериментов по оценке влияния главных 
ионов морской воды, показывающие, что при возрастании концентрации 
компонентов фонового электролита (0,1—0,6 М растворы NaCl — мор
ская вода) происходит резкое усиление поглощения Си (И) на 7 А Мп02 
(бернессите) соответственно в 5 и 7 раз. Изучение сорбции Си (II) на 7 А 
Мп02 из морской вс̂ цы в присутствии различных концентраций растворен
ного органического вещества (цитрата натрия, ЭДТА) свидетельствует о 
многостадийности процесса, в результата которого происходит гидроли
тическое накопление с формированием гидроокисных фаз, модификация 
поверхности за счет органического компонента и дополнительная сорбция 
Си (II).

Рассмотренные ранее (см. сообщение 1) результаты изучения Fe— 
Mn-конкреций, особенностей их залегания, распространения, строения, 
минерального, химического состава, данные экспериментальных иссле
дований позволяют считать, ч^о в процессе формирования этих руд ос
новополагающим является хемосорбционное поглощение гидролитиче
ской природы с автокаталитическим накоплением тяжелых металлов из 
растворов придонной морской воды, иловых растворов. В стандартной 
морской воде содержание главных катионов (Na+,Mg2+) в 10е—107 раз 
превышает концентрацию тяжелых металлов. В связи с этим неизбежно 
возникает вопрос о том, каким образом влияют макрокомпоненты мор
ской воды (катионы и анионы) на сорбцию тяжелых металлов гидро
окислами марганца и железа.

В многочисленных работах изложены противоречивые оценки влия
ния главных ионов раствора фонового электролита на процессы сорб
ции тяжелых металлов гидроокислами марганца и железа. Имеющиеся 
к настоящему времени данные позволяют считать, что явления погло
щения тяжелых металлов из растворов электролитов — довольно слож
ный многофакторный процесс, течение которого контролируется следу
ющими параметрами: 1) природой сорбируемого тяжелого металла, 
формой его нахождения в растворе, величиной концентрации; 2) pH рас
твора; 3) природой поглотителя, особенностями химизма его поверхно
сти, структуры, электронно-кристаллохимическими характеристиками, 
количественными соотношениями с раствором; 4) составом и концен
трацией главных ионов раствора фонового электролита, молекулярно
кинетическими характеристиками их гидратации, особенностями комп- 
лексообразования с поверхностью сорбента и сорбируемыми металлами;
5) особенностями динамики данного сорбционного процесса; 6) темпе
ратурой и давлением в тех случаях, когда эти параметры меняются (на
пример, в природных обстановках); они могут оказывать существенное 
влияние на процессы сорбции.

Целью проведенных экспериментальных исследований являлось: 
1) получение представления о сорбции микроколичеств тяжелых метал
лов, на примере меди (II), гидратированной двуокисью марганца из. 
растворов NaCl и искусственной морской воды как сложного электро
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лита, 2) оценка роли главных ионов в этом процессе, 3) интерпретация 
полученных результатов для объяснения ряда аспектов природных яв
лений формирования полиметаллических конкреционных Fe—Mn-руд в 
современных бассейнах. Основные результаты этих исследований изло
жены в работах [4, 47].

Для сравнительной оценки роли макрокомпонентов раствора элект
ролита в процессе поглощения меди были выполнены эксперименты, в 
которых вместо морской воды использовались 0,1 и 0,6 М растворы NaCl.

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫЕ ДАННЫЕ О СОРБЦИИ МИКРОКОЛИЧЕСТВ 
ТЯЖЕЛЫХ МЕТАЛЛОВ (НА ПРИМЕРЕ М ЕДИ)

Сорбция Cu(II) из морской воды и растворов NaCl. В эксперимен
тах по сорбции меди из морской воды в присутствии органического ком
понента (цитрат-иона) бернесситом время взаимодействия раствора с 
поглотителем изменялось от 10 мин до 780 ч (30 сут). За 10 мин из 
раствора извлекалось 80% Си, максимальное поглощение составило 92% 
(через 24 ч) и после этого практически не снижалось.

Представляет интерес сравнительная оценка участия главных ионов 
морской воды в сорбции Си (II) бернесситом. Содержание солей, рас
творенных в морской воде, и ее ионная сила примерно соответствуют 
0,6 М раствору NaCl. В химической океанографии принято моделиро
вать свойства морской воды с 0,5—0,6 М растворами NaCl. В проводи
мых экспериментах по оценке влияния главных ионов морской воды на 
сорбцию Си (II) использовались 0,6 и 0,1 М растворы NaCl.

В экспериментах с 0,6 М раствором NaCl за 10 мин поглотилось 56% 
исходного количества меди. Максимальное поглощение (92%) достига
лось за 240 ч.

В опытах с 0,1 М раствором NaCl было установлено, что за 10 мин 
поглощается лишь 12% изначального количества Си(II) и только че
рез 480 ч достигается максимальная (92%) величина поглощения. Ины
ми словами, принимая систему с 0,1 М раствором NaCl за единицу, от
мечаем, что интенсивность сорбции растет при переходе к 0,6 М NaCl 
и к морской воде в следующей последовательности: 1—4,7—6,7 раз.

В опытах с раствором NaCl обращает на себя внимание значитель
ное (по сравнению с растворами морской воды) ионообменное выделе
ние протонов. Однако при относительно близких величинах изменения 
PH и схожей динамике ионообменного выделения протонов в 0,6 и 0,1 М 
растворах NaCl достаточно отчетливо наблюдаются значительные раз
личия в степени поглощения в течение соответствующих интервалов вре
мени, по-видимому, связанные с определенным влиянием макроионов 
раствора.

Формы Cu(II) в растворах. Важное значение для интерпретации 
экспериментальных данных представляют формы нахождения Си(II) в 
растворе. Металл-лигандные комплексы в растворах могут характери
зоваться индивидуальным поведением в сорбционных процессах в зави
симости от их прочности, заряда, стерических особенностей соотношений 
со структурой, физико-химическими свойствами поверхности поглотите
ля: они могут сорбироваться подобно иону, металлу, лиганду, либо как 
самостоятельное соединение, испытывая значительные преобразования 
после фиксации. Приближенные оценки, основанные на величинах кон
стант устойчивости комплексов Си(II) для таких растворов, как мор
ская вода, показывают, что при pH 8 в этой среде могут преобладать
формы Си (ОН) 2, Си2aqV и СиОН+, в меньшем. количестве содержатся 
Cu(Cit)-, CuCl+, CuC03.

Результаты расчета форм меди (II) в 0,1, 0,6 М растворах NaCl и в 
морской воде приведены в табл. 1.

РОЛЬ ГЛАВНЫХ ИОНОВ РАСТВОРА ФОНОВОГО ЭЛЕКТРОЛИТА

Экспериментальными исследованиями ряда авторов установлено, что 
pH точки нулевого заряда (ТНЗ) 7 А Мп02 меньше 3,0 (от 1,40 до 2,25).
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Таблица 1
Содержание в  растворе, %

Формы Cu(Il)
0,1 M NaCl 0,6 M. NaCl Искусственная 

морская вода *
0,1 м  NaCl 

C q j = 4 0  м к г / л

Cu2+ 8,75 8,62 13,00 8,80
CuCl+ 0,40 2,37 0,60 0,40
CuCl“ 1 -10"2 0,37 0,01 I -Ю’ 2
CuCi; 8 ,75-10“4 0,20 1*10-3 9-10- 4
Cu(OH)+ 3,13 3,10 5,00 3,20
Cu(OH)3 55,63 54,30 80,00 55,7
Cu(Cit)- 31,80 31,20 0,10 32,0
CuHCit 2,6-Ю -з to "е

л

0
1 CO 6 *10-з 3*10-12

CuS04 — — 0,90 —
C11HCO3 — — мо-4 —
CuBr+ — — 2 *10-з —

•  Расчеты проводились для растворов при pH 8, концентраций меди 100 мкг/л и цитрат-иона 1 мг/л.

Столь низкое значение pH ТНЗ бернессита является причиной того, что 
ряд анионов, Cl“, S 0 42“ и др., не сорбируются на этой поверхности в ин
тервале значений pH от 2 до 9 [27].

В предыдущем разделе показано, что в течение одинаковых интерва
лов времени из морской воды, 0,6 и 0,1 М растворов NaCl бернесситом 
сорбируются различные количества Си(II). Целесообразно сопоставить 
величины сорбции в течение первых 10 мин взаимодействия, когда ис
ходные растворы имеют близкие величины pH. В последовательности 
0,1 М-М),6 М растворы NaCl-^морская вода в течение указанного ин
тервала времени степень поглощения Си (% от исходного количества 
равного 100 мкг/л) соответственно составляет 12; 56 и 80%. Выполнен
ные расчеты показывают, что формы Си (И) в изученных системах 0,1 
и 0,6 М растворы NaCl различаются несущественно. Однако с ростом 
концентраций электролита сорбция Си(II) существенно возрастает. 
В еще большей мере наблюдается усиление сорбции этого металла из 
морской воды, в состав которой помимо Na+ и С1“ входят такие ионы 
как Са2+, Mg2+ и S 0 42".

Интерпретация столь сложных данных о влиянии главных ионов фо
нового электролита может быть выполнена на основе рассмотрения: 
1) особенностей строения двойного электрического слоя на границе меж
фазного раздела раствор — сорбент; 2) современных представлений о 
структуре водных растворов электролитов и гидратации ионов, струк
турных особенностей воды близ границы раствор — твердая фаза; 3) осо
бенностей поглощения Си(II) и других тяжелых металлов, форм их 
нахождения в растворе, соотношений между различными видами сорб
ции: ионным обменом, физической сорбцией, специфической сорбцией, 
хемосорбцией.

О воздействии главных ионов электролитов на сорбцию Си(Н) гид
роокислами марганца. Характерной чертой гидроокислов марганца, как 
и ряда других гидроокислов, является относительно высокая пористость 
приповерхностной зоны их частиц. Учитывая эти особенности, Я. Лик- 
лема [42] экспериментально показал, что поверхностный заряд подоб
ных веществ значительно превосходит заряд, который был бы образо
ван лишь поверхностными активными центрами (преимущественно ОН- 
группы), т. е. поверхностный заряд, так же как и противозаряд, не огра
ничен собственно поверхностью, но располагается в твердой фазе за 
этой поверхностью, поскольку поверхностный слой является пористым 
и проницаемым для некоторых ионов. Подчеркивается, что такой по
ристый двойной слой может быть проницаемым для определенных 
ионов, отличающихся кристаллохимическим сродством к твердой фазе, 
но не для молекул воды. Важно отметить, что распределение компонен
тов (в том числе главных ионов электролитов), оставшихся за предела-
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ми данной системы, контролируется спецификой строения слоя Штер
на [42].

Особенностью растворов электролитов является гидратация ионов с 
изменением структуры воды в структуру раствора. Различают две фор
мы гидратации: ближнюю и дальнюю [5, И, 15, 34, 35]. Наиболее су
щественна для понимания структуры растворов ближняя гидратация, 
в которой выделяются ионы положительно (Li+, Na+, Са2+, Mg2+ и др.) 
и отрицательно (К+, Cs+, С1“, Вг~, S 042-) гидратированные. Установле
но, что положительно гидратированные ионы характеризуются структу
роупрочняющими свойствами, повышающими вязкость раствора, а от
рицательно гидратированные ионы — структуроразрушающими, пони
жающими вязкость раствора, увеличивающими его электропроводность 
и усиливающими диффузию частиц [46]. Присутствие растворенного 
органического компонента (например, неполярных, гидрофобных ком
понентов, сложных спиртов и др.) [20] оказывает стабилизирующее 
воздействие на структуру водных растворов [26]. Это положение суще
ственно для интерпретации вязкостных, структурных особенностей тако
го электролита, как морская вода, в которой неизменно присутствует 
растворенное органическое вещество (Сорг до нескольких мг/л).

Вместе с тем ионы электролитов могут обладать высаливающим эф
фектом относительно' тяжелых металлов системы [17, 16], что может 
приводить к значительному обезвоживанию сорбируемых компонентов, 
повышению их эффективной концентрации.

Важнейшее значение для понимания сорбционных процессов тяже
лых металлов на гидроокислах имеют результаты исследований струк
туры граничного слоя воды у раздела твердая фаза — раствор [6, 31, 
32], которая существенно отлична от структуры воды в объеме раство
ра. Методами ЯМР установлено [10], что в различных солевых формах 
ионообменников и растворах электролитов (на примере хлоридов) ионы 
с положительной и отрицательной гидратацией сравнительно одинако
во взаимодействуют с молекулами воды как в объеме раствора, так и 
в адсорбированной фазе ионообменников. При этом отмечается отчет
ливое изменение структуры воды близ границы фазового раздела по 
сравнению со структурой воды в объеме. Работами последних лет [7, 
10] подтверждена качественно разработанная ранее трехслойная мо
дель граничной воды [31]. На примере Li- и Na-монтмориллонита [21] 

♦выделены три главных граничных слоя: 1) слой (10 А) прочносвязанной 
(адсорбционной) воды, контролируемый распределением активных цент
ров поверхности твердой фазы; 2) промежуточный граничный слой (70— 
90 А), формируемый под влиянием поля поверхности и адсорбирован
ных слоев воды; 3) слой (150—200 А) осмотически связанной воды, 
обусловленной гидратацией обменных катионов, входящих в диффузную 
часть двойного электрического слоя. Очевидно, трехслойная модель гра
ничной воды, количественно обоснованная на примере слоистых силика
тов, может быть распространена и на гидроокислы марганца слоистой 
структуры, в частности 7 А манганат-бернессит [21], использовавшийся 
в наших опытах. Данная трехслойная модель может быть также спра
ведлива и для значительного ряда окислов и гидроокислов. Например, 
для гидрофильных поверхностей типа кристаллического кварца [6] их 
структурирующее влияние на граничную воду оценивается в 200—300 А. 
Таким образом, явления поглощения ионов Си(II), присутствующих в 
растворе электролита (включая морскую воду), преимущественно в фор
ме гидроксокомплекса на 7 А Мп02 будет в существенной мере контро
лироваться отмеченными выше факторами. Вследствие развитой пори
стой поверхности частиц 7 А М п02 и соответственно пористой структуры 
двойного электрического слоя ионы Си(II) могут селективно гидроли
тически сорбироваться как на поверхности, так и в пористой части твер
дой фазы. Главные катионы электролита (в случае морской воды, Na+, 
Mg2+, Са2+) могут фиксироваться как положительно гидратированные 
противоионы в пределах слоя Штерна и в диффузной части двойного 
слоя. Наличие граничных слоев воды близ межфазного раздела твердое
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тело — раствор, отличающихся повышенной структурной упорядочен
ностью, вязкостью (на порядок выше, чем для воды в объеме) и во мно
гих случаях плотностью (в частности, 2-й слой), способны препятство
вать диффузному подтоку ионов Си(II). Однако присутствие в растворе 
отрицательно гидратированных ионов (Cl- , S 0 42”) проявляется в разупо- 
рядочивающем их воздействии на структуру воды. Иными словами, при
сутствие отрицательно гидратированных ионов в растворе, прежде всего 
таких анионов, как С1~ и S 0 42", приводит, с одной стороны, к уменьше
нию вязкости раствора и благоприятствует диффузии ионов тяжелых 
металлрв в его объеме, а с другой — оказывает разрушающее воздей
ствие на граничные слои воды, способствуя диффузному подтоку этих 
металлов непосредственно к поверхности поглотителя. Вместе с тем 
заметное место в усилении сорбции тяжелых металлов может принад
лежать к высаливающему воздействию компонентов электролитов в объ
еме раствора, в частности таких положительно гидратированных ионов, 
как Na+ и Mg2+, в интервале относительно умеренных концентраций, 
например, морской воды. Конечной стадией такого взаимодействия яв
ляется сорбционное накопление Си(II). На поверхности (либо в пори
стой части твердого тела) в результате гидролитических реакций обра
зуются прочносвязанные, нерастворимые гидроксокомплексы переход
ных металлов; за этой стадией вследствие старения следует дегидрата
ция оксигидроокисных форм Си(II) (либо иных тяжелых металлов) 
сорбированного слоя. Представляется, что подобный механизм позво
ляет непротиворечиво объяснить феномен существенного возрастания 
сорбции тяжелых металлов на гидроокислах в связи с увеличением кон
центрации электролитов в диапазоне их относительно низких и умерен
ных значений, столь характерных для природных вод.

ГЕОХИМИЧЕСКАЯ ИНТЕРПРЕТАЦИЯ

О распределении Си в железомарганцевых конкрециях различных 
типов современных бассейнов. Исследованиями последнего десятилетия 
установлено, что железомарганцевые конкреции современных бассейнов 
ряда: озеро — внутренние моря — океаны (Атлантический — Индий
ский— Тихий) характеризуются резким возрастанием содержания тя
желых металлов, в частности меди [2, 28]. В этой же последовательно
сти наблюдается заметное увеличение солености (минерализации) бас
сейновых вод от сотых — десятых долей (озера), через первые единицы 
(внутренние моря, эстуарии) до примерно 35%о, как величины, харак
терной для стандартной океанской воды. Следует подчеркнуть, что в 
пределах каждого из отмеченных типов бассейнов наблюдаются опре
деленные вариации минерализации вод, однако их амплитуда не выхо
дит за пределы величин, типичных для этих водоемов [1, 8, 9, 12, 19г 
22—25]. Важно отметить также, что формирование железомарганцевых 
конкреций является многофакторным процессом, в котором участвуют 
все геохимические параметры бассейна, контролирующие этот тип ауто
генного минералообразования [2, 30, 34—36, 38, 40]. Конечной стадией 
геохимической истории меди, в данном контексте, является хемосорбци- 
онное взаимодействие компонентсодержащих растворов (иловых либо 
придонных вод) с гидроокислами марганца и железа. Следует полагать, 
что в механизме такого взаимодействия, основные черты которого рас
смотрены выше, существенная роль принадлежит как компонентам 
электролитов (высаливающий эффект), так и в особенности отрицатель
но гидратированным главным ионам: С1~ и S 0 42- (структуроразрушаю
щим компонентам раствора). Это положение может быть проиллюстри
ровано (табл. 2) на примере сопоставления трех регионов Балтийского 
моря (Финского, Рижского заливов и Центральной Балтики): с повы
шением солености воды (от 3,0 до 11,3°/оо) заметно возрастает содержа
ние Си в конкрециях (от 9 -10~4 до 42 - 10~4 % ) . В то же время различия 
концентраций Си в бассейновых водах этих регионов сравнительно не
велики. Еще более разительны различия в величинах солености и содер-
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Содержание Си в железомарганцевых конкрециях и величины солености 
(минерализации) вод в современных бассейнах

Таблица 2

Название бассейна
Содержание Си в 

Fe—Мп-конкрецнях, 
л - 10—4 % среднее 

(пределы содерж.)
Соленость, %0 Число

проб
Литера
турный

источник

Виндермер и Аллсвотер, Шот-
Озера
12 0,1 6 [39]

ландия
6 [33]Мичиган, залив Грин Бэй 9 0,1

Мичиган, залив Грин Бэй 26 0,1 52 [28]
Энинги-Лампи, Центральная Ка 4 0,031 8 [1]

релия
Моря

■Балтийское:
Финский залив 9 (3—20) 3 9
Рижский залив 17 (1 -65 ) 5,207 (0 м) 19 [3,25]

Центральная Балтика 42 (17—100)
5,827 (40м) 
6,535 (0 м) 25

Черное .37
11,341 (220 м) 

16—18 — [18]

Атлантический
Океаны
1090 35

Индийский 2230 35 — [29]
Тихий 3660 35 —

жании Си в конкрециях между внутренними морями и океанами. Одна
ко вариации в распределении Си в конкрециях контролируются наряду 
с соленостью (точнее структурными особенностями воды, как будет по
казано ниже) воздействием таких факторов, как интенсивность процес
сов биологической трансформации и диагенеза компонентов, поступаю
щих в бассейн из эндогенных й экзогенных источников.

О СООТНОШЕНИИ МАКСИМАЛЬНЫХ КОНЦЕНТРАЦИЙ 
В ЖЕЛЕЗОМАРГАНЦЕВЫХ КОНКРЕЦИЯХ МИРОВОГО 

ОКЕАНА С ГЛУБИНОЙ

Исследованиями В. Э. Мак Келви и др. [43], Дж. Глэсби с соавт. 
[37] и другими авторами на основании обработки данных о концентра
ции меди и никеля в железомарганцевых конкрециях Мирового океана 
показано, что в распределении этих металлов намечаются определенные 
соотношения с глубиной бассейна: выше глубин 2900—3000 м весьма 
редко встречаются конкреции с содержанием Ni +  Cu более 1%. Ниже 
этой пороговой глубины суммарные концентрации Ni +  Cu возрастают, 
достигая максимума в Тихом океане в интервале глубин от 4800 до 
5200 м, ниже этих глубин наблюдается уменьшение количеств данных 
металлов. Опубликованная информация [38, 40, 43] позволяет обратить 
внимание на то, что концентрации марганцевых конкреций, превышаю
щие 13 кг/м2, распространены на глубинах более 3700 м. Выше отмеча
лась достаточно сложная геохимическая многофакторность процессов 
образования конкреционных руд, и в частности накопление в них ряда 
тяжелых металлов. Но вместе с тем такая сравнительно выраженная 
связь с определенными интервалами глубин, океанов наводит на мысль 
о роли гидростатического давления в этих процессах.

В работе Р. Хорна [24] на основании обобщения результатов иссле
дований различных авторов отмечается, что вязкость чистой и морской 
воды (с соленостью 35%о) с ростом давления сначала уменьшается (по 
сравнению со значениями для этих же жидкостей при 1 атм.), затем 
проходит через минимум и возрастает, как в нормальном случае. Из 
анализа кривых зависимости вязкость — давление можно сделать вы-
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вод, что отчетливое уменьшение относительной вязкости при температу
рах 4,04 и 0,84° С наступает при давлении примерно 300 кгс/см2, а об
ласть относительно широкого минимума приходится на интервал 500— 
600 кгс/см2. Выше отмечалось, что изменение вязкости довольно тесно 
коррелируется со степенью структурированности раствора. Авторы кла
стерной модели Г. Фрэнк и В. Вин [35] объясняют существование тако
го минимума как уменьшением мольной доли кластеров, так и сжатием 
пустот. Иными словами, минимум относительной вязкости морской воды 
в интервале давлений 500—600 кгс/см2, что примерно соответствует глу
бинам водной толщи в 5—6 км, может свидетельствовать о некотором 
разрушении структуры воды в растворе, а также обусловливает воз
растание отрицательной гидратации ионов [41]. Эти данные согласуют
ся с результатами изучения электропроводности электролитов, которая 
является обратной величиной вязкости [24]. Установлено, что по мере 
увеличения давления величины электропроводности растворов сильных 
электролитов типа 1 : 1 (например, NaCl), отнесенная к значению при 
1 атм сначала возрастает, при давлении около 2000 кгс/см2 проходит 
через максимум и затем уменьшается. Подчеркнем, что электролит это
го типа является главным компонентом морской воды, которая, однако, 
представляет собой более сложную систему.

Таким образом, в океанах на глубинах около 5 км следует ожидать 
усиления диффузии тяжелых металлов (Си, Ni и др.) в растворах мор
ской воды, которые характеризуются пониженной вязкостью, известной 
деструкцией и относительно большей ролью отрицательно гидратиро
ванных ионов, что в целом благоприятствует более активному течению 
рассмотренного выше процесса хемосорбционного их накопления на гид
роокислах марганца.

РОЛЬ РАСТВОРЕННОГО ОРГАНИЧЕСКОГО ВЕЩЕСТВА В ПРОЦЕССЕ 
СОРБЦИИ ПЕРЕХОДНЫХ МЕТАЛЛОВ ГИДРООКИСЛАМИ МАРГАНЦА

О роли растворенного органического вещества (РОВ) в процессе,, 
поглощения Fe(II) из морской воды бернесситом. Задача этих исследо
ваний заключалась в получении экспериментальных данных, освещаю
щих механизм сорбции соединений Fe(II) 7 А Мп02 (бернесситом) иэ 
морской воды в присутствии различных количеств органического ком
понента (цитрат-иона). Последний характеризуется значениями кон
стант образования комплексных соединений /Собр, близкими к наиболь
шей части соединений растворенного органического вещества (РОВ) 
морской воды. Особое внимание было обращено на распределение форм 
Fe(II) в растворе морской воды. Основные результаты этих исследова
ний изложены в наших предыдущих работах [13, 14, 44, 45].

Выполненные расчетные и экспериментальные исследования по изу
чению динамики сорбции из морской воды Fe(II) бернесситом в при
сутствии органического компонента (лимонно-кислого натрия) позволя
ют установить ряд особенностей механизма поглощения.

1. Поведение Fe(II) в морской воде в присутствии различных коли
честв органического комплексообразователя определяется конкурирую
щими реакциями преимущественно между Fe2+, Са2+, Mg2+ и цитрат-,, 
сульфат- и хлорид-ионами. Главными формами Fe(II) в морской воде 
при pH 8,0—8,2 являются аква-, сульфат- и хлорид-ион.

2. В щелочной аэрированной среде Fe(II) окисляется в Fe (III). В при
сутствии бернессита скорость окисления увеличивается за счет окисли
тельной функции 7 А Мп02.

3. Скорость поглощения Fe(II) бернесситом контролируется концен
трацией цитрат-иона. При низкой концентрации органического компо
нента окисленное железо переходит в труднорастворимую гидроокис- 
ную форму и поглощается бернесситом. При высоких концентрациях 
лимонно-кислого натрия Fe(III) связывается в комплексы с органиче
ским веществом и остается в растворенном состоянии. Однако со вре
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менем закомплексованное органикой железо переходит в более устой 
чивую форму гидроокиси железа и поглощается активной поверхностью.

4. Процесс поглощения железа сопровождается относительным сни
жением pH раствора, что может быть обусловлено замещением проти
воионов на поверхности поглотителя различными ионными формами 
железа.

Полученные экспериментальные результаты позволяют объяснить 
ряд особенностей распределения железа в морской воде, в осадках и 
железомарганцевых конкрециях. В нашей работе [13] было показано, 
что относительно высокие концентрации растворенного железа в Миро
вом океане, в частности в районе подводных гор Сан-Пабло, в разлом- 
ной зоне Гиббса, в районе Исландского плато, во многих участках Во
сточно-Тихоокеанского поднятия и в других областях, в значительной 
мере превышают значения средних его концентраций, равных 5 мкг/л. 
В тех случаях, когда гидротермальные растворы попадают в морскую 
среду с высоким содержанием РОВ (Сорг 4,5 мг/л), роль последнего 
проявляется достаточно ярко, а процесс перехода Fe(II)-*-Fe(III)->- 
-)-Fe(OH)x3_x резко замедлен по сравнению с теми участками океана, 
где содержание РОВ сравнительно невелико. Вместе с тем существен
ная роль органического вещества в экстракции железа из основных 
вулканических материалов и компонентов осадков проявляется в рез
ком обогащении иловых растворов и придонных вод металлорганиче- 
скими формами тяжелых металлов. Растворенное железо и тяжелые 
металлы из придонной воды извлекаются в результате хемосорбционно- 
го взаимодействия, прежде всего с гидроокисными субстратами марган
ца и железа. Так, например, грандиозные залежи железомарганцевых 
конкреций в Северной приэкваториальной зоне Тихого океана, эквато
риальной зоне Индийского океана, южной субантарктической зоне пред
ставляют собой проектируемые на поверхность дна области высокой 
биологической продуктивности.

В условиях крайне низких концентраций РОВ происходит относи
тельно быстрое формирование гидроксоформ F e(III). Последние могут 
обладать высокой способностью'к коагуляции, формированию взвешен
ных гидроокисных соединений железа, которые наряду с другими взве
шенными компонентами морской воды отлагаются в осадках.

Роль растворенного органического вещества (цитрат-иона) в про
цессе сорбции Cu(II) из морской воды бернесситом (7 А Мп02). Выше 
показано, что в основе процессов поглощения ряда переходных метал
лов (Mn, Fe, Ni, Со, Си, РЬ и др.) в современных бассейнах лежат про
цессы, как правило, хемосорбционной природы, в ряде случаев сопро
вождающиеся автокаталитическим окислением. Подчеркивается важная 
роль РОВ в процессе сорбции переходных металлов. Эти исследования 
явились еще одним подтверждением плодотворности идей В. И. Вер
надского об основополагающей роли органического вещества в геохи
мии океана. Задача исследований заключалась в получении экспери
ментальных данных о роли органического вещества в процессе сорбции 
Си(II) на 7 А Мп02 в морской воде, а также в геологической интерпре
тации результатов для природных систем.

Выполненные исследования позволяют наметить основные положе
ния к модели сорбции Си(II) на 7 А Мп02 в морской воде в присутствии 
РОВ. Процесс поглощения Си барнесситом из морской воды в присут
ствии различных количеств цитрат-иона может быть обобщенно пред
ставлен следующим образом. При низкой концентрации цитрат-иона 
медь находится преимущественно в форме аква-иона. В морской воде 
Си(II) легко гидролизуется (рКСи(он)2= 12,2). Гидроксокомплекс погло
щается поверхностью 7 А Мп02. С увеличением концентрации цитрата 
натрия количество акваионов меди в исходном растворе заметно умень
шается, что соответственно приводит к изменению поглощения меди из 
морской воды. Чем ниже содержание аква-ионов Си (II) в рабочем рас
творе, тем меньше количество поглощения меди на первом этапе. С уве
личением концентрации цитрат-иона увеличивается количество меди,
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связанной с органическим веществом. В морской воде устанавливается 
равновесие C uC it-^C u(O H )2°, при котором доминирующей формой 
становится гидроксоформа Си (II), преимущественно поглощающаяся 
бернесситом. Чем выше концентрация CuCit-комплекса в исходном рас
творе, тем медленнее равновесие сдвигается вправо, что отражается ц 
замедлении процесса поглощения Си(II). Одновременно с этим процес
сом можно допустить определенную адсорбцию цитратного иона по
верхностью окиси марганца. Цитрат-ион представляет собой полуфунк- 
циональный лиганд, содержащий три карбоксильных и одну ОН~-груп- 
пы и способен сорбироваться на поверхности поглотителя. Большое 
влияние на адсорбцию органических соединений гидроокисными поверх
ностями оказывает присутствие ионов Са2+ и Mg2+. Экспериментальны
ми исследованиями установлено, что в процессе сорбции из морской 
воды происходит снижение pH раствора вследствие обменного погло
щения ионов Na+, Са2+ и Mg2+. В то же время расчетами показано, что 
практически весь цитрат-ион расходуется на формирование комплексов 
с кальцием и магнием. Можно предположить, что у поверхности концен
трируются CaCit- и MgCit''-комплексы, где ионы Са2+ и Mg2+ выполня
ют роль «мостиков» между поверхностью и органическим компонентом. 
Расположение цитрат-иона во внешней части у поверхности 7 А Мп02, 
вероятно, увеличивает ее отрицательный заряд. На ранних этапах взаи
модействия процесс поглощения органического комплекса временно 
препятствует поглощению меди из раствора. Наблюдается снижение 
скоростей поглощения меди, а количество поглощенной меди примерно 
постоянно. Следующий этап процесса поглощения связан с ростом сорб
ции меди, в котором определенная роль принадлежит нескомпенсиро- 
ванным функциональным группам органического вещества. Они образу
ют комплексные соединения с Си*+у и СиОН+ и способствуют дополни
тельному поглощению меди. При этом предполагается формирование 
сложного поверхностного комплекса: бернессит — Са (M g)— цитрат — 
гидроксоформа меди. Реальность такого гидролитического накопления 
меди подтверждается данными изучения состава твердой фазы как на 
примере Си, так и других элементов (Ni, Со).

Таким образом, в присутствии сравнительно высоких содержаний 
растворенного органического вещества с относительно умеренными зна
чениями констант комплексообразования скорость сорбции Си может 
существенно снижаться за счет промежуточных этапов, в которых важ
ная роль принадлежит поверхностным реакциям между поглотителем и 
органическим веществом.

В природных обстановках в течение длительного времени определен
ные количества поглощенного органического вещества могут окислять
ся под действием двуокиси марганца и других окислителей. Однако в 
случае аномально высоких количеств органического компонента в мор
ской обстановке в процессе диагенеза железомарганцевых окисных кон
креций могут формироваться рассеянные микровыделения сульфидных 
фаз ряда поглощенных металлов, в частности пирит FeS2, халькопирит 
CuFeS2, борнит Cu2S(Fe,Cu)S, ковеллин CuS.

Экспериментальные данные по сорбции Си(Н) 7 А двуокисью мар
ганца из морской воды с различными содержаниями комплексующего 
компонента. Выше была рассмотрена весьма многообразная роль рас
творенного органического вещества (РОВ). Оно способно связывать 
ионы металлов в комплексные соединения, участвовать в окислительно
восстановительных процессах, а также функционировать как поверх
ностно-активное вещество. В зависимости от тех или иных свойств РОВ 
может в существенной мере влиять на процессы сорбции переходных и 
тяжелых металлов.

Задачей экспериментального исследования было изучение. влияния 
концентрации РОВ, образующего относительно прочные комплексные 
соединения (рК> 10), на сорбцию Си (II) двуокисью марганца (7 4 
М п02). Известно, что в природной морской воде значительная часть 
Си (II) связана в относительно прочные металлоорганические комплек- 
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сы. Вместе с тем сорбционное взаимодействие таких морских и иловых 
вод с гидроокислами марганца приводит к формированию рудных кон
центраций меди в железомарганцевых конкрециях.

Полученные результаты свидетельствуют о том, что ход процесса 
сорбции Си определяется тем, какие свойства РОВ в большей степени 
проявляются в данных условиях. В рассматриваемом эксперименте эти- 
лендиаминтетрацетат (ЭДТА) может проявлять свойства как поверх
ностно-активного вещества, так и довольно сильного комплексующего 
агента. Принимается, что, сорбируясь на поверхности 7 А Мп02, ЭДТА 
может увеличивать число ее активных центров, что благоприятствует 
дополнительному поглощению ионов металла, в данном случае Си(II).

Однако основной механизм сорбции Си (II) на бернессите из мор
ской воды характеризуется гидролитическими реакциями. Гидроксофор- 
мы Си поглощаются непосредственно на поверхности 7 А Мп02. Пред
полагается также поглощение определенных количеств Си на модифи
цированной поверхности этого сорбента с возможным последующим об
разованием смешанного комплекса типа {Cu(OH)+HR3~} (Ca,Mg)Mn02, 
в котором ионы щелочноземельных металлов играют роль мостиков 
между поверхностью и органическим компонентом..

Сорбция меди бернесситом из морской воды, содержащей растворен
ное органическое вещество, представляет собой многостадийный про
цесс, главное место в котором принадлежит: 1) реакциям гидролиза и 
поглощению гидроксоформ металлов; 2) сорбции растворенного орга
нического вещества поверхностью окиси; 3) дополнительному поглоще
нию ионов металлов модифицированной поверхностью с образованием 
смешанного поверхностного комплекса. В природных обстановках в те
чение постседиментационных преобразований вследствие окислительно
восстановительных процессов может происходить разрушение органиче
ского вещества и образование смешанных оксигидроокисных фаз. Ста
дия такого взаимодействия обычно наблюдается в железомарганцевых 
конкрециях, окисных металлоносных осадках.

* *
*

Проведенные исследования посвящены изучению механизма процес
са формирования гидроокисных соединений переходных металлов на 
примере Mn, Fe, Ni, Со, Си при взаимодействии компонентсодержащего 
раствора (морская вода, иловый раствор) с гидроокислами железа и 
Марганца. Результаты этих опытов позволяют считать, что гидроокис- 
ные фазы аккумулируемых металлов формируются в результате много
стадийного хемосорбционного взаимодействия гидролитической приро
ды, нередко сопровождаемого для ряда металлов переменной валент
ности (Fe, Mn, Со, Ni и др.), автокаталитическим окислением на актив
ных поверхностях. В начальные стадии этого процесса протекают 
собственно реакции сорбции (ионного обмена, гидролитического осаж
дения на межфазном контакте) с резко выраженным селективным по
глощением переходных металлов. Главными причинами такой высокой 
селективности являются: высокое химическое (кристаллохимическое) 
сродство ионов поглотителя и сорбируемых металлов, гидролитические 
реакции в зоне межфазного контакта, каталитическое окисление ряда 
поглощенных металлов. Формирующиеся фазы в последующие этапы 
испытывают различные постседиментационные преобразования. Подоб
ные единичные циклы могут последовательно многократно повторяться 
в течение геологически длительного времени.

Исследования показали также, что состав образующихся в результа
те такого автокаталитического, расширенно самовоспроизводящего про
цесса синтеза гидроокисных соединений переходных металлов контроли
руется рядом критических параметров. Наиболее активно процесс 
протекает в области слабощелочных значений pH [8, 20] и высоких ве
личинах Eh при наличии свободного растворенного 0 2. Состав образую- 7
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щихся фаз определяется как величинами концентрации переходных ме
таллов (в том числе и кинетическими параметрами), так и их соотно
шениями в компонентсодержащем растворе. Таким раствором главным 
образом является придонная морская вода, в которую растворенные 
металлы могут поставляться течением, во многих случаях диффузией из 
подстилающих осадков и другими путями, а также иловые растворы, 
диффундирующие к границе раздела осадок — вода, и нередко обога
щающими аккумулируемыми металлами придонную воду.

Установлено, что минеральный состав соединений формируется вслед
ствие оптимального соотношения скоростей двух основных стадий про
цесса: а) сорбционной (ионный обмен, гидролитическое накопление) и
б) каталитического окисления (для ряда металлов переменной валент
ности). Причем первая стадия является в некоторых случаях опреде
ляющей: относительно высокие скорости процессов первой стадии при
водят к блокированию процессов второй стадии.

Эксперименты по оценке влияния главных ионов морской воды пока
зали, что при возрастании концентрации компонентов фонового электро
лита (0,1—0,6 М растворы NaCl, морская вода) происходит резкое уси
ление поглощения Си (II) на 7 А манганате (бернессите) соответственно 
в 5 и 7 раз.

Полученные результаты интерпретируются на основе данных об осо
бенностях строения двойного электрического слоя на границе раздела 
твердая фаза — раствор и представлений о структурной роли ионов с 
положительной и отрицательной гидратацией. Ионы с положительной 
гидратацией (Na+, Са2+, Mg2+) благоприятствуют явлениям высалива
ния и повышению эффективной концентрации поглощаемого металла 
(в данном случае Си (II)). Ионы с отрицательной гидратацией (С1~, 
S 0 42- и др.) способствуют разрушению граничного слоя воды с повы
шенной вязкостью, упорядоченной структурой у поверхности Мп02, раз
рыхлению внешней части двойного электрического слоя, что приводит 
к усилению диффузного подтока Си(II), возрастанию хемосорбционного 
накопления этого металла.

Данная модель этого процесса позволяет объяснить важнейшие чер
ты геохимии тяжелых металлов в современных бассейнах: например, 
существенное возрастание концентраций Си, Ni, Pb и др. в железомар
ганцевых конкрециях ряда бассейнов с возрастающей соленостью воды 
от озерных водоемов, внутренних морей до Тихого океана. В Мировом 
океане формирование конкреционных руд с максимальными концентра
циями Си и Ni на глубинах около 5000 м обусловлено эффектом давле
ния, приводящего к снижению относительной вязкости, структурной 
разупорядоченности морской воды. Эти изменения благоприятствуют 
усилению диффузии тяжелых металлов, возрастанию их хемосорбции 
гидроокислами марганца и железа. В экспериментах по изучению меха
низма поглощения Fe(II) бернесситом из морской воды в присутствии 
различных количеств комплексующего компонента (лимонно-кислого 
натрия) установлено, что железо присутствует в виде аква-, сульфат- и 
хлорид-ионов. В щелочной аэрированной среде растворенный кислород 
окисляет F e(II) в Fe(III). В присутствии органического вещества Fe(III) 
удерживается в воде в растворенном состоянии, постепенно переходя в 
более устойчивую гидроксоформу Fe(III), которая и поглощается бер
несситом. Скорость такого перехода зависит от концентрации органи
ческого компонента.

Изучение сорбции Си(II) на 7 А Мп02 из морской воды в присутствии 
различных концентраций цитрата натрия как обобщенного аналога рас
творенного органического вещества морской воды показало, что цитрат- 
ион оказывает существенное влияние на кинетику поглощения Си (II). 
Расчетами установлено, что даже при относительно высоких (C0Dr 
140 мг/л) концентрациях данного комплексообразователя в растворе 
морской воды преобладают неорганические формы меди: Си(ОН)2 78%, 
СиОН+ 45%, СиС1+ 2,6%. Сорбция меди является сложным многоста
дийным процессом, в результате которого происходят гидролитическое
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накопление с формированием гидроокисных фаз, модификация поверх
ности за счет органического компонента и дополнительная сорбция меди 
с образованием сложного поверхностного комплекса.

Экспериментальное изучение влияния различных концентраций рас
творенного органического вещества (РОВ), образующего относительно 
прочные комплексные соединения с переходными металлами (рК>10) 
на сорбцию меди двуокисью марганца дает основание считать, что дан
ный процесс в существенной мере контролируется количеством РОВ (на 
примере ЭДТА). Сорбция меди бернесситом из морской воды, содержа
щей РОВ, как было показано выше, представляет многостадийный про
цесс. В природных обстановках в течение постседиментационных преоб
разований вследствие окислительно-восстановительных процессов может 
происходить разрушение органического вещества и дополнительное об
разование оксигидроокисных фаз в общей окисной массе конкреций, 
корок или металлоносного осадка.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е  
№ 5, 19 8 8

УДК 550.4:551.35(268)

ЗОЛОТО И ОРГАНИЧЕСКОЕ ВЕЩЕСТВО В ГОЛОЦЕНОВЫХ 
ОСАДКАХ БЕРИНГОВА МОРЯ

П А Ш К О В А  Е.  А.,  Д А Н И Л О В А  Е, A . f Л Ю Ц А Р Е В  С.  В.,
1 Л Е В И Т А Н  М.  А.

С использованием нейтронно-активационного анализа исследовано рас
пределение Аи в колонках донных осадков северо-западного шельфа, Але
утской и Командорской впадин Берингова моря. Показано, что в наи
большей степени концентрируют золото осадки с высоким содержанием 
органического углерода. Накопление золота происходит вследствие его 
связывания органическим веществом на стадии седиментогенеза. Диагенез 
приводит к трансформации связей между золотом и органическим веще
ством, перераспределению золота в толще осадков и концентрированию 
в зонах сульфи^ообразования.

Повышенный интерес к терригенно- и кремнисто-углеродистым фор
мациям морского генезиса определяется связью с ними месторождений 
руд Си, Mn, W, V, U, а также Аи.

Многие авторы указывают на возможность образования золоторуд
ных месторождений подобного типа за счет первично-осадочного хемо- 
генного золота. В основе осадочной гипотезы лежит представление об 
изначальном (сингенетичном) обогащении золотом морских осадочных 
толщ с высоким содержанием органического вещества (ОВ).

Принципиальная возможность обогащения подтверждается результа
тами лабораторных экспериментов по изучению влияния некоторых от
дельных факторов на поведение золота в седиментогенезе. Реальная 
возможность может быть доказана лишь с учетом многообразия процес
сов, протекающих в природной морской среде — сложной поликомпо- 
нентной биогеохимической системе. Один из путей решения проблемы — 
установление факта и условий возникновения первичного обогащения 
тонкодисперсным (хемогенным) золотом морских углеродистых осадоч
ных комплексов на начальных этапах современного морского осадкооб
разования.

В качестве объекта для подобного рода исследований избраны го
лоценовые осадки северной половины Берингова моря. Выбор района 
исследований обусловлен удачным сочетанием благоприятных факторов: 
расположением в пределах современного образования терригенных и 
кремнистых морских илов, высокой биопродуктивностью вод, близостью 
источника сноса золота (мезозойские золотоносные формации Чукотки 
и Аляски).

Нами изучено распределение золота и органического углерода (С0рГ) 
в дночерпательных пробах и колонках донных осадков северо-западного 
шельфа, нижней части прилегающего к нему континентального склона, 
центральных частей Алеутской и Командорской котловин. Пробы осад
ков отобраны во время экспедиции 29-го рецса НИС «Дмитрий Менделе
ев». Глубина проникновения в толщу донных осадков достигла 520 см.

Содержание Сорг определяли на борту судна экспрессным методом в 
экспедиционных условиях [8], воспроизводимость метода ±0,02 абс.% 
при содержании Сорг 1—2%. Золото определяли методом инструмен
тальной нейтронной активации, чувствительность 2 -10~10 г Аи, воспро
изводимость ± 7 —8 отн.%.

Обзор литературы показывает, что систематического исследования 
золота в морских осадках не проводилось.

101



По данным нейтронно-активационного изучения Аи в верхнем (0— 
10 см) слое осадков северной части Атлантического океана, Балтийско
го, Черного, Средиземного, Восточно-Сибирского, Чукотского, Японского 
морей [2, 9], среднее содержание золота в морских осадках составляет 
1,3—6,0 мг/т, т. е. близко к кларку золота в осадочных породах. Со
гласно нашим данным, содержание золота в исследованных осадках 
Берингова моря колеблется в широком интервале: от 5 до 170 мг/т, при 
этом среднее содержание (по 83 пробам) составляет 45,7 мг/т, почти на 
порядок превышая содержание Аи в большинстве приконтинентальных 
морских осадков и кларк золота в осадочных породах.

Мы попытались оценить в первом приближении взаимосвязь Аи и 
Сорг, разбив весь массив полученных данных на выборки с возрастаю
щим интервальным содержанием Сорг (с произвольно выбранным ранго
вым шагом 0,25% Сорг). Распределение Аи и Сорг в выборках аппрокси
мируется нормальным законом. В табл. .1 приведены величины средних 
содержаний Аи и Сорг и средних квадратичных отклонений S.

Оказалось, что все исследуемые осадки могут быть разделены на 
две большие группы1, различающиеся по содержанию Аи и Сорг соот
ветственно: 1) 26,8—36,2 мг/т и <0,75%;
2) от 57,0 до 62,5 мг/т и >0,75% (фиг. 1).

Таким образом, осадки с наиболее вы
соким содержанием Аи характеризуются 
повышенным содержанием Сорг. Отметим, 
что в этом случае, как и во всех аналогич
ных последующих, гипотезы о равенстве 
(или неравенстве) выборочных средних про
верены с использованием параметрического 
критерия Стьюдента на уровне доверитель
ной вероятности 0,95.

С целью детального исследования повы
шенных содержаний Аи в связи с повышен
ными содержаниями Сорг комплексно рас
смотрим распределение этих элементов в 
разных типах осадков шельфовой и глубо
ководной областей Берингова моря. В боль
шинстве случаев нам придется оперировать содержаниями остаточного 
Сорг, поскольку проходящий в толще осадков диагенез приводит к неко
торой его потере. Однако эти величины в целом отражают исходное со
держание Сорг в осадках [6].

Распределение Аи и Сорг в осадках шельфа. На фиг. 2 показано 
распределение Аи и Сорг по разрезу осадков шельфа. Станции 2548, 
2561 и 2562 (глубина дна соответственно 96, 150 и 118 м) расположены 
в пределах центральной части северо-западного шельфа Берингова 
моря, в области преимущественного развития тонких терригенных осад
ков (обломочно-глинистых и глинисто-обломочных пелитовых и алеври- 
то-пелитовых илов), с которой совпадает область максимального со
держания ОВ в осадках шельфа [7].

Таблица 1
Среднее содержание Аи и Сорг в осадках Берингова моря

Интервал содержаний
^орг* %

Число оп
ределений ^орг* % ^4>рг Аи, мг/т •^Аи ,

0 , 25— 0 ,5 19 0,38 0 ,06 36,2 2,24
0 , 5— 0,75 22 0,61 0 ,06 26,8 1,59

0 , 75— 1 ,0 19 0,87 0,08 60,5 3,36
1 , 0— 1,25 13 1,11 0,09 57,0 3,23

1 , 25- 1,8 12 1,54 0,22 62,5 5,82

1 В отдельных выборках внутри этих групп различия в содержании Аи статисти
чески незначимы.

Аи,мг/т

Фиг. 1. Зависимость среднего 
содержания Аи от среднего 
содержания С 0Рг в осадках 
Берингова моря (в выборках 
из 83 проб с возрастающим ин
тервальным содержанием С орг)
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Фиг. 2. Распределение 
Au и Сорг в колонках 
осадков северо-западного 
шельфа Берингова моря 
1 — пески; 2 — алеври
ты; 3 — алеврито-пели- 
товые илы; 4 — пелито- 
вые илы; 5—диатомовые 
песчанистые алевриты. 
Сплошной линией пока
зано содержание Au,

ПУНКТИРНОЙ — С 0рг
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Таблица 2
Среднее содержание Аи и Сорг в основных типах осадков северо-западного шельфа

Берингова моря

Т ип осадка Ч и сл о  оп
ределений

А и, м г /т •^Аи ^орг*  *% ^ C op r

Терригенные обломочно-глинистые 
и глинисто-обломочные пелитовые и 
алеврито-пелитовые илы центрального 
шельфа

17 65,7 4,82 1,34 0,37

Терригенные обломочные пелитовые и 
алеврито-пелитовые илы внешнего 
шельфа

8 31,0 0,73 0,62 0,03

Терригенные песчанистые алевриты и 
пески центрального и внешнего шель
фов

10 27,3 1,77 0,60 0,10

Таблица 3
Среднее содержание Аи и Сорг в основных типах ]

Берингова моря
глубоководных осадков

Т и п  осадка Ч и с л о  оп
ределен ий

\ и ,  м г /т ^ А и ^орг»
% ^ с орг

Терригенные пелитовые и алеврито- 
пелитовые илы подножия континенталь
ного склона (Алеутская впадина)

8 65,0 5,79 0,81 0,24

Диатомовые илы Алеутской впади
ны

16 57,6 3,37 0,97 0,11

Прослои вулканического материала 
в центральной части Алеутской впади
ны

7 18,2 1,96 0,46 0,17

Пелитовые илы и глины Командор
ской впадины

14 33,5 1,29 0,42 0,09

Станция 2553 (глубина дна 210 м) находится на внешней части 
шельфа, вскрытые здесь терригенные отложения отличаются низким со
держанием Сорг, что объясняется перемывом и переотложением осадког 
в этой области.

Средние содержания Аи и Сорг в основных типах осадков шельфа, 
критериями для выделения которых служили вещественный состав, со
держание Сорг (см. табл. 1) и приуроченность к определенным фациаль
ным зонам, приведены в табл. 2. Распределение Аи и Сорг внутри выбо
рок аппроксимируется нормальным законом.

Наиболее высоким (65,7 мг/т) содержанием Аи обладают терриген
ные пелитовые и алеврито-пелитовые илы центральной области шельфа 
с максимальным (1,34%) содержанием Сорг.

В тонких терригенных илах внешнего шельфа, а также в песках и 
песчанистых алевритах центрального и внешнего шельфов содержание 
Аи и Сорг почти вдвое ниже: 27,3—31,0 мг/т и 0,60—0,62% соответ
ственно.

Итак, в районе северо-западного шельфа Берингова моря области 
максимальных содержаний Аи и Сорг совпадают и приурочены к зоне 
преимущественного развития тонких терригенных илов центрального 
шельфа.

Распределение Аи и Сорг в осадках пелагиали. Распределение Аи и 
Сорг в осадках показано на фиг. 3. Колонки осадков на станциях 2578 
и 2579 (глубина дна соответственно 3250 и 2895 м) отобраны в области 
больших подводных оползней у подножия континентального склона,
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Фиг* 3. Распределение Au и 
Сорг в колонках осадков Але
утской и Командорской впадин 

Берингова моря
1 — алевриты; 2 — алеврито- 
пелитовые илы; 3 — пелитовые 
илы; 4 —- кремнисто-глинистые 
пелитовые илы; 5 — диатомо
вые илы; 6 — губково-диато- 
мовые илы; 7 — горизонты уп
лотнения подводной эрозии 
«hard ground»; 8 — прослои 
вулканического материала.

‘ Сплошной линией показано со
держание Au, пунктирной — 

Сорг

520■



примыкающего к северо-западному шельфу. В основании колонок 
вскрыты терригенные осадки, представленные обломочно-глинистыми 
алеврито-пелитовыми и глинистыми пелитовыми илами. Верхняя часть 
разреза слагается слабокремнисто-глинистыми и диатомовыми пелито
выми илами (по данным механического анализа содержание пелитовой 
фракции составляет 92—98%).

Колонки осадков станций 2599 и 2600 (глубина дна соответственно 
3870 и 3790 м) отобраны в центральной части Алеутской впадины,

в зоне накопления диатомовых илов (в илах 
встречаются прослои вулканического мате
риала).

Отложения, вскрытые колонкой (ст. 2590) 
в центральной части Командорской впадины, 
отобраны с вершины изолированной (остров
ной) подводной горы. По данным диатомового 
анализа, возраст верхних 40 см осадков — 
плейстоценовый, ниже 40 см — верхнеплиоце
новый. Осадки представлены переслаиванием 
глинистых илов, постепенно уплотняющихся 
вниз по разрезу, с горизонтами «hard ground», 
сложенными сухими комковатыми глинами.

Средние содержания Аи и Сорг в основных 
типах осадко^ глубоководья приведены в 
табл. 3. Аи и С0Рг в составленных выборках 
распределены нормально. В осадках глубоко
водья, как и в осадках шельфа, золотом обо
гащены осадки с высоким содержанием Сорг. 
К ним относятся тонкие терригенные осадки 

подножия континентального склона, а также диатомовые илы Алеутской 
впадины. Содержание Аи составляет 57,6—65,0 мг/т, Сорг 0,81—0,97%. 
В пелитовых илах и глинах Командорской впадины, а также в прослоях 
вулканического материала в Алеутской впадине содержание Аи падает 
до 18,2—33,5 мг/т, одновременно Сорг— до 0,42—0,46%.

На фиг. 4 показана зависимость среднего содержания Аи в основных 
типах осадков Берингова моря от среднего содержания Сорг. В наиболь
шей степени концентрируют Аи осадки с высоким (0,81—1,34%) содер
жанием Сорг— тонкие терригенные илы центральной части северо-запад
ного шельфа и подножия примыкающего к нему континентального скло
на, а также диатомовые илы Алеутской впадины. В этой группе осадков 
содержание Аи составляет 57,6—65,7 мг/т. В группе осадков других ти
пов, общим для которых является низкое (0,42—0,62%) содержание 
Сорг, концентрация Аи в 2—3 раза меньше (18,2—33,5 мг/т).

Таким образом, наблюдается общая прямая корреляционная зависи
мость среднего содержания Аи от среднего содержания Сорг по разрезу 
осадков, отражающая процессы, происходящие на стадии седиментоге- 
неза. Этот вывод согласуется с литературными данными [2, 9], в кото
рых отмечается прямая связь между содержаниями Аи и Сорг в верхнем 
(0—10 см) слое морских осадков.

Однако само по себе накопление ОВ, происходящее примерно в тех 
же размерах, что и в Беринговом море, как явствует из этих же лите
ратурных источников, не приводит к появлению надфонового содержания 
Аи, происходит лишь увеличение его содержания в пределах кларка. 
Очевидно, существуют еще и другие причины появления высоких кон* 
центраций Аи в морских осадках, обогащенных ОВ. Так как содержание 
Аи даже в «бедных» им осадках Берингова моря превышает его содер
жание в осадках других морей, одной из главных причин накопления 
золота является, по-видимому, существование источника поступления 
повышенных его количеств в область осадконакопления. Наиболее же 
действенный механизм аккумуляции Аи «работает» в зонах максималь
ного обогащения осадков ОВ. Наш вывод согласуется с мнением 
Н. М. Страхова [13] по аналогичному поводу — о концентрировании Мо,

Фиг. 4. Зависимость сред
него содержания Ац от 
среднего содержания Сорг 
в основных типах осадков 

Берингова моря
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Co, Ni, Си и других элементов под влиянием сероводородного зараже
ния наддонной воды Черного моря. Так, например, Н. М. Страхов счи
тает, что само по себе сероводородное заражение, если нет интенсивного 
питания бассейна Mo, Со, Ni, Си и другими элементами, рудообразую
щим фактором быть не может; как правило, осадочное рудообразование 
есть процесс, прежде всего сопряженный с интенсивной подачей в бас
сейн рудных элементов.

По-видимому, сущность механизма накопления Аи в осадках, обога
щенных ОВ, заключается в связывании его при седиментации осадков 
(или еще ранее, на путях миграции) аллохтонным и автохтонным 
ОВ.

Результаты исследований последних лет дают серьезные основания 
для предположения о возможности возникновения прочных связей меж
ду Аи и природным ОВ. Так, экспериментально доказана способность 
природных гумусовых кислот к образованию стабильных комплексных 
соединений с Аи [5, 12]. В результате экспериментов [14] установлено, 
что гумусовым кислотам принадлежит основная роль в процессе сорб
ции растворенного золота морскими илами. Золото концентрируется на 
морских илах вследствие реакции с гумусовыми кислотами, входящими 
в состав осадков, а также в результате взаимодействия Аи и гумусовых 
кислот в морской воде и последующей сорбции их глинистыми частица
ми осадков.

В осадках Берингова моря гумусовые кислоты составляют в среднем 
около 26% Сорг [3]. Распределение их в осадках тесно связано с распре
делением Сорг, зависимость между ними близка к линейной. В соответ
ствии с изложенным именно гумусовые кислоты могли активно участво
вать в процессах накопления Аи в углеродистых осадках Берингова 
моря.

Прямым доказательством существования химической связи Аи и ОВ 
служат результаты изучения форм нахождения Аи в верхнем слое осад
ков центральной части северо-западного шельфа Берингова моря [1]: 
с выделенной из осадков смесыб гуминовых и фульвокислот связано до 
40% от общего содержания Аи в осадке. Имеются данные о том, что 
концентрировать Аи способна асфальтеновая фракция битумоидов [4]. 
В осадках Берингова моря битумы составляют от 2 до 10% ОВ. Преоб-

?адающим компонентом их группового состава являются асфальтены
3]. Возможно, некоторая часть Аи в осадках связана и с ними. 

Диагенетическое перераспределение золота. При анализе совмест
ного распределения Аи и Сорг установлено отсутствие корреляционной 
зависимости между их отдельными содержаниями как по разрезу, так 
и в выделенных нами основных типах осадков шельфа и глубоководья 
(за исключением диатомовых илов Алеутской впадины, где отмечено на
личие прямой корреляционной зависимости между Аи и Сорг).

Отсутствие корреляции между содержаниями Аи и Сорг в терриген- 
ных осадках с низким содержанием С0Рг закономерно, поскольку пре
имущественной формой нахождения в них является, по-видимому, кла- 
стогенная. Отсутствие же корреляции в тех типах терригенных осадков, 
которые способны к накоплению хемогенно-осадочного золота, свиде
тельствует о том, что в диагенезе происходит нарушение сложившихся 
на стадии седиментации связей между Аи и Сорг.

Диагенетические затраты Сорг в осадках Берингова моря составляют 
от 8 до 46% [3, 8]. При этом устанавливается наличие положительной 
корреляции между концентрациями остаточного Сорг и диагенетически- 
ми потерями его, т. е. интенсивно идущее преобразование осадков с 
высоким содержанием Сорг и вялый ход диагенеза в осадках с низким 
его содержанием.

В диатомовых илах Алеутской котловины малая интенсивность диа
генеза не соответствует довольно высокому (см. табл. 3) содержанию 
Сорг, так как значительная часть ОВ в осадках такого типа является 
как бы «законсервированной», присутствует в виде единого органомине
рального комплексах биогенным кремневым материалом и мало доступ

107



на бактериальной деструкции [10]. Здесь значительного нарушения свя
зи Аи с ОВ в диагенезе не происходит, что и выражается в наличии по
ложительной статистически значимой корреляционной зависимости 
между Аи и Сорг (/V/o =  0,7 для выборки из 11 проб). Нельзя отрицать и 
возможность существования качественно иной, более прочной связи Аи 
с автохтонным ОВ.

Интенсивно идущий в осадках с высоким содержанием Сорг диагенез 
отражается на характере распределения Аи. На фиг. 5 показана четкая 
зависимость стандарта Аи от среднего содержания Сорг в осадке, кото
рая расшифровывается следующим образом: по мере повышения содер
жания Сорг растет интенсивность диагенеза, что приводит к увеличению 
степени неравномерности распределения Аи в осадке.

Среднее содержание золота в общем массиве данных составляет, как 
упоминалось выше, .45,7 мг/т (стандарт 3,49 мг/т). При использовании 
простых критериев для выделения аномальных_содержаний: СаН0м.2=

= Х ± 2 S, CaH0M,= X ± 3 S  получается, что 
аномальные значения Аи встречаются лишь 
в тех типах осадков, в которых накаплива
ется хемогенно-осадочное золото. Отмечает
ся отсутствие аномальных содержаний Аи 
в группе осадков с наиболее низкими сред
ними содержаниями Сорг. Следовательно, 
интенсивное *диагенетическое преобразова
ние осадков приводит к перераспределению 
Аи и его концентрированию.

Хорошей иллюстрацией этому является 
сравнительный характер распределения зо
лота в осадках колонок двух станций (см. 
фиг. 2). Отложения станции 2548 характе
ризуются наиболее высокими содержания
ми Сорг среди рассматриваемых отложений 

и находятся в зоне максимального развития диагенеза, что фиксируется 
по наличию ярко выраженных пятнистых диагенетических текстур, обус
ловленных черными примазками гидротроилита и других аутигенных 
сульфидов железа. В осадках этой станции содержания Аи колеблются 
в широком интервале значений, оно неравномерно распределено по раз
резу, имеются аномально высокие его концентрации. Осадки стан
ции 2553 обладают минимальным содержанием Сорг- Диагенетические 
текстуры, обусловленные примазками гидротроилита, здесь отсутствуют. 
Содержания золота располагаются в узком интервале значений, ано
мальные его концентрации отсутствуют.

Вероятным механизмом концентрирования Аи является его активная 
сорбция на аутигенных сульфидах железа, образующихся в ?юде диаге
неза. Об этом свидетельствует приуроченность аномальных содержаний 
золота в толщах осадков, аккумулирующих именно хемогенное золото, 
к тем слоям, в которых отмечается присутствие значительных количеств 
пирита или развитие диагенетических текстур, обусловленных массовым 
развитием гидротроилита, что хорошо иллюстрируется данными по ко
лонке осадков4станции 2561 (табл. 4). Вероятно, в процессе диагенеза 
происходит частичный переход Аи из осадка (аллохтонного и автохтон-

Таблица 4
Распределение Аи и Сорг в осадках станции 2561

Тип осадка ^орг» % Аи, мг/т

Среднезернистый песок 0,62 25,0
Глинистый пелитовый ил с 5—6% пирита 0,77 134,0
Глинистый пелитовый ил 0,96 43,3
Алеврито-пелитовый ил с массовым развитием 
гидротроилита

0,88 100,0

Фиг. 5. Зависимость среднего 
квадратичного отклонения Аи 
от среднего содержания С 0рг 
в основных типах осадков Бе

рингова моря
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ного ОВ) в иловые воды и затем вновь в твердую фазу при соосаждении 
со свежеобразованными сульфидами железа, выпадающими первона
чально в виде коллоидных сгустков моносульфида, обладающего гро
мадной поверхностной активностью и способностью к соосаждению 
многих металлов; в том числе, как это экспериментально доказано, и 
Аи [11].

*  *  *

На основании изложенного можно сделать следующие выводы.
По данным инструментального нейтронно-активационного анализа, 

концентрация Аи в современных осадках Берингова моря изменяется в 
пределах 5—170 мг/т. Среднее содержание золота (45,7 мг/т) почти на 
порядок превышает содержание его в морских осадках и кларк в оса
дочных породах.

В наибольшей степени концентрируют Аи осадки с повышенным со
держанием Сорг (среднее 0,81—1,34%) — тонкие терригенные илы цент
ральной части северо-западного шельфа и подножия примыкающего к 
нему континентального склона, а также диатомовые илы Алеутской 
впадины. В этой группе осадков среднее содержание Аи составляет 
57,6—65,7 мг/т. Остальные типы осадков с низким (0,42—0,62%) содер
жанием Сорг содержат в 2—3 раза меньше Аи (18,2—33,5 мг/т).

По-видимому, главной причиной накопления золота в осадках сле
дует считать существование источника поступления повышенного его 
количества в бассейн осадконакопления. Однако наиболее действенный 
механизм накопления Аи «работает» в зонах обогащения осадков ОВ. 
Очевидно, сущность его заключается в связывании Аи аллохтонным и 
автохтонным ОВ на стадии седиментации (или еще раньше, на путях 
миграции).

В диагенезе, при достаточно высокой интенсивности его, происходит 
трансформация связей Аи с аллохтонным ОВ, что выражается в отсут
ствии корреляции между отдельными содержаниями Аи и Сорг в тонких 
терригенных илах, обогащенных последним. Золото перераспределяется 
в толще осадков и образует аномально высокие концентрации в отдель
ных слоях, обогащенных аутигенными сульфидами Fe, вероятно, со- 
осаждаясь с ними.

В диатомовых илах Алеутской впадины трансформация связи 
Аи—ОВ затруднена вследствие малой доступности автохтонного ОВ 
бактериальной деструкции (не исключается и возможность качественно 
иного характера связи Аи с автохтонным ОВ).

Таким образом, на примере осадков северной части Берингова моря 
показано, что образование обогащенных сингенетичным золотом мор
ских терригенно-углеродистых и кремнисто-углеродистых осадочных 
толщ происходит на фоне поступления повышенных количеств Аи в бас
сейн осадконакопления и связано с сингенетичным накоплением ОВ. 
Наиболее перспективными для накопления крупных масс Аи являются, 
очевидно, естественные отстойники осадочного материала, где накапли
ваются мощные толщи илов и алевритов с высоким содержанием ОВ. 
Такими отстойниками, в частности, являются фиорды. Перераспределе
ние золота в осадочной толще может начинаться уже на ранних этапах 
диагенеза, что приводит к концентрированию его в зонах сульфидо- 
образования.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е
№ 5, 1988

УДК 551.7.02(470.2)

РАСЧЛЕНЕНИЕ И КОРРЕЛЯЦИЯ РАЗРЕЗОВ ЛАПЛАНДСКОГО
ГРАНУЛИТОВОГО ПОЯСА

КОЗЛОВ Я. Е.

На основе данных о химическом составе и первичной природе мета- 
морфитов Колвицкой зоны, северо-западной части гранулитового пояса 
Кольского полуострова и района оз. Инари (Северная Финляндия) пред
ложен новый вариант расчленения разреза гранулитового пояса с выде
лением нижней, осадочно-вулканогенной серии и верхней — осадочной.

Осевой гранулитовый пояс Беломорского мегаблока в пределах Коль
ского полуострова протягивается в юго-восточном направлении вдоль 
возвышенностей от хр. Сериселян-Тунтури через Туадаш и Сальные 
тундры до Кандалакшских и Колвицких тундр. На сопряженной терри
тории Финляндии он представлен гранулитами района оз. Инари.

Хотя пояс изучен достаточно детально, не существует единой точки 
зрения на первичную природу слагающих его метаморфитов. Одни ис
следователи считают эти образования первично-интрузивными [5, 12], 
другие — осадочно-вулканогенными [1—4, 6]. К последним принадлежит 
и автор настоящей работы. Не обсуждая подробнее данный вопрос, со
ставляющий предмет самостоятельного рассмотрения, можно отметить 
лишь, что в пользу этой точки зрения свидетельствует выдержанность 
по латерали состава наиболее типичных разновидностей пород, что бу
дет показано ниже, наличие среди метаморфитов образований, которые 
могут интерпретироваться как первично-осадочные, отдельные текстур
ные и структурные особенности,'наиболее полно описанные в [2, 3, 6].

По схеме, предложенной К- Д. Беляевым [2], в строении гранулито
вого пояса принимают участие лувенгская, Кандалакшская, белогуб- 
ская, колвицкая, плоскотундровская, яурийокская и порьегубская тол
щи. Эта схема с незначительными изменениями была принята многими 
исследователями в качестве основы для изучения гранулитовых ком
плексов Кольского региона.

Последующие работы, проведенные в пределах Колвицкого района 
М. Н. Богдановой и М. М. Ефимовь! м [4], показали отличие его строе
ния от названной схемы. Так, ими были объединены Кандалакшская и 
белогубская толщи, а также исключены из разреза образования колвиц
кой и яурийокской толщ. Иного мнения придерживается И. П. Щерба
кова с соавт. [13], включившая яурийокскую толщу в верхи разреза 
супракрустальных образований колвицкой зоны гранулитового пояса. 
Данные о строении разреза гранулитов Сальных тундр, приведенные в 
[1,6], также во многом не согласуются с названной схемой.

Изложенное определило необходимость поиска путей для разработ
ки новой универсальной схемы для всего гранулитового пояса. К сожа
лению, прямые геологические наблюдения не позволяют решить этот 
вопрос, что связано с присутствием в разрезе большего числа петрогра
фических разновидностей в различной степени метаморфизованных об
разований.

Одним из направлений решения этого вопроса, по нашему мнению, 
может служить детальное геолого-геохимическое изучение метаморфи
тов, слагающих гранулитовый пояс, с реконструкцией их первичной 
природы.

Настоящая работа реализует описанный подход. Исследования ба
зируются на оригинальных материалах по Колвицким и Сальным тунд
рам, а также на литературных данных о составе и строении этих районов 
и гранулитовых толщ оз. Инари в Северной Финляндии. Распознавание
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первичной природы метаморфитов производилось, по методике А. А. Пре- 
дрвского [10]. Анализировалась каждая из 152 использованных в ра
боте проб. При этом петрографический и геохимический контроль иск
лючал попадание в выборки пород, в значительной степени затронутых 
метасоматическими процессами. С учетом имеющегося опыта проведе
ния реконструкции в пределах гранулитового пояса и хорошей сходи
мости ее результатов [1, 3, 6, 8] полученные выводы могут быть оцене
ны как достоверные при всей сложности и определенной условности этой 
работы.

Строение разреза Колвицкой зоны гранулитов подробно описано в 
[8J, поэтому здесь приводится в схематичном виде. В основании залега
ют амфиболиты, интерпретируемые как нормальные по щелочности и 
глиноземистости базальты. Они перекрывают относимые всеми авторами 
к более древним лувенгские образования — биотитовые гнейсы (мета- 
риодациты и метариолиты). По разрезу амфиболитов фиксируется их 
переслаивание с амфибол-биотитовыми и биотит-амфиболовыми гнейса
ми (метаандезиты, метадациты, их туфы, а также метатуффиты и мета- 
граувакки). В верхах амфиболитовой толщи залегают амфиболиты, от
вечающие по составу метабазальтам повышенной глиноземистости. 
Весь комплекс названных пород по приведенной выше стратиграфиче
ской схеме отвечает Кандалакшской толще. В низах толщи встречены 
конгломераты [4].

Плоскотундровская толща1 в нижне^ части представлена гранат-пи- 
роксеновыми кристаллическими сланцами, интерпретируемыми как ме
табазальты повышенной глиноземистости. Близость этих образований с 
метабазальтами верхов Кандалакшской толщи позволяет рассматривать 
их как единую пачку, разделенную на части колвицкой интрузией габ- 
бро-лабрадоритов. Выше по разрезу залегают кристаллосланцы, по пер
вичной природе соответствующие высокоглиноземистым метабазальтам 
и метаандезитобазальтам. Описанная выше ассоциация пород рассмат
ривается нами в составе нижней, осадочно-вулканогенной серии.

Верхнюю часть разреза плоскотундровской толщи слагают пирок- 
сен-гранат-биотитовые плагиогнейсы и биотит-пироксеновые гнейсы, по 
первичной природе соответствующие метатуффитам и метаграуваккам 
и включаемые нами в осадочную серию. Из разреза плоскотундровской 
толщи исключены гранат-амфибол-пироксеновые кристаллосланцы юго- 
западного побережья губы Западная Порья, которые предположительно 
имеют интрузивное происхождение.

Порьегубская толща имеет разрез, сходный по первичной природе с 
описанным выше, а именно, в ее низах наблюдается переслаивание био- 
тит-амфибол-пироксеновых плагиосланцев с прослоями плагиомикро- 
клиновых гнейсов (нормальных по щелочности и глиноземистости мета
базальтов с метаандезитами и метадацитами и их туфами и метаграу* 
вакками). Выше по разрезу залегают биотит-амфибол-пироксеновые 
плагиосланцы, интерпретируемые как высокоглиноземистые метабазаль
ты и метаандезитобазальты. Завершают разрез порьегубской толщи гра- 
нат-пироксеновые плагиосланцы (метаграувакки). Среди залегающих 
выше по разрезу метаморфитов яурийокской толщи выделяются кварц- 
полевошпатовые гранулиты с гранатом (метасубграувакки) и силлима- 
нит-биотит-гранат-кварц-плагиоклазовые гранулиты (метапелиты).

На основании сходства состава и протоприроды пород, слагающих 
разрезы соответственно Кандалакшской — плоскотундровской и порье
губской— яурийокской толщ, можно сделать предположение о сдвоен
ности разреза в пределах Колвицких тундр (фиг. 1) по разлому, зафик
сированному геолого-геофизическими наблюдениями [7, 8, 11]. Усред
ненные характеристики состава наиболее типичных разновидностей по
род осадочно-вулканогенной и осадочной серий Колвицкой зоны грану
литов представлены в табл. 1 и на фиг. 2 и 3.

1 Вслед за М. Н. Богдановой и М. М. Ефимовым мы исключаем из разреза ме- 
талабрадориты колвицкой толщи, являющиеся интрузивными образованиями [9].
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Фиг. 1. Расчленение и корреляция разрезов Колвицкой зоны гранулитового пояса 
I — мощность, км; II — расчленение разреза, по К. Д. Беляеву [2] с дополнениями 
[3, 13]; III — состав метаморфитов; IV — первичная природа метаморфитов; V — рас
членение разреза по первичной природе; VI — предлагаемая стратиграфическая схема. 
1 — биотитовые гнейсы; 2 — гранатовые амфиболиты; 3 — биотит-амфиболовые гнейсы; 
4 — биотит-пироксеновые, пироксен-гранат-биотитовые гнейсы; 5 — биотит-амфибол-пи- 
роксеновые плагиосланцы; 6 — плагиомикроклиновые гнейсы; 7 — гранат-пироксеновые 
сланцы; 8 — кварц-полевошпатовые гранулиты; 9 — силлиманит-биотит-гранат-кварц* 
плагиоклазовые гранулиты; 10 — метагаббро-лабрадориты; 11 — риолиты и риодацитьг, 
12 — андезиты; 13 — глиноземистые андезиты и андезитобазальты; 14 — толеитовые 
базальты; 15 — глиноземистые базальты; 16 — конгломераты с туфовым цементом;

17 — туффиты; 18 — граувакки; 19 — субграувакки; 20 — пелиты 8

8  Литология и полезные ископаемые, № 5 113



Таблица 1

Состав главных типов пород (в %) Колвицких тундр (К), северо-западной части гранулитового пояса (С) и района оз. Инари (И)

Порода Район Число
проб SiOj тю2 А12о 8 Fe2Oa FeO MnO MgO СаО Na20 К20 F А К

1. Метабазиты к 18 50,50 1,02 14,46 2,48 9,96 0,18 6,84 9,91 2,57 0,72 0,39 —73 —38
С 11 49,55 1,09 14,63 2,49 10,27 0,22 6,74 9,99 2,57 0,64 0,45 —88 —39И 2 51,52 1,30 14,00 2,89 9,29 0,23 6,45 10,12 2,36 0,51 0,36 - 8 8 - 3 3

2. Метаандезиты, переслаиваю- к 4 67,79 0,54 14,88 1,68 5,19 0,07 2,13 4,95 3,91 1,16 0,13 —И —51щиеся с метабазитами с 2 64,19 0,67 13,86 1,29 4,27 0,08 3,18 4,62 3,24 1,76 0,14 —36 —60и 1 61,08 0,51 15,10 3,71 4,36 0,14 2,69 7,29 2,69 0,68 0,15 —33 —37
3. То же и метадациты к 16 67,84 0,52 12,57 1,45 4,06 0,08 2,01 3,71 3,71 1,70 0,10 —17 —38с 6 68,32 0,51 13,15 1,76 3,74 0,06 1,72 4,52 2,99 2,01 0,09 —15 - 3 3и 1 67,37 0,74 13,37 1,31 2,85 0,08 1,95 6,78 4,03 0,30 0,09 —56 - 6 2
4. Глиноземистые метабазиты к 10 51,52 0,67 16,86 1,89 6,75 0,15 7,59 9,73 2,81 0,47 0,35 - 5 9 —40с 10 50,96 0,56 18,64 1,56 6,04 0,12 8,46 9,96 2,47 0,32 0,36 - 3 4 - 2 7
5. Метаандезитобазальты повы к 4 52,78 0,69 19,59 2,19 4,82 0,11 4,97 9,68 3,56 0,47 0,24 —50 —53шенной глиноземистости с 5 55,05 0,64 17,29 1,59 6,36 0,10 5,55 7,29 3,28 0,66 0,26 - 3 7 —43и 1 52,56 0,60 19,46 1,56 6,80 0,2Ъ 5,81 8,10 ' 2,96 0,61 0,29 —7 —42
6. То же и метаандезиты к 3 60,53 0,47 18,41 1,45 3,71 0,07 2,54 6,01 4,59 1,16 0,12 —18 —63и 1 56,97 1,33 18,11 2,06 5,01 0,10 1,98 7,36 4,48 1,14 0,14 - 3 9 —61
7. Метасубграувакки, переслаи к 7 78,62 0,38 10,27 0,52 3,30 0,06 1,17 1,75 2,51 1,33 0,07 + 17 - 2 6

вающиеся с метаграувакками 
и метапелитами

и 8 76,75 0,31 11,87 0,76 2,38 0,05 0,92 1,51 2,05 2,56 0,06 + 30 - 6

8. Метаграувакки к 17 66,03 0,58 14,77 1,31 5,08 0,08 2,81 2 ,6 6 2,79 3,32 0,14 + 30 —17с 4 67,22 0,60 14,10 1,74 5,61 0,08 2,90 1,60 1,73 2,92 0,16 + 53 + 3и 7 65,13 0,69 10,75 1,25 4,34 0,07 2,77 3,36 2,46 2,08 0,13 + 42 —17
9. Метапелиты к 5 58,57 0,72 18,52 2,10 7,05 0,11 3,47 1,25 1,76 4,24 0,20 + 93 + 17• с 7 63,11 0,67 17,22 1,27 6,59 0,08 2,88 1,18 1,62 • 2,63 0,16 + 94 + 2и 2 65,89 0,54 17,30 1,36 4,75 0,08 2,98 1,52 1,70 2,78 0,14 + 85 + 3

Примечание. Цифры 1—9 указывают на положение пород в общем разрезе. Параметры F, А, К рассчитаны по методике А. А. Предовского [10]: F =  л  =  АЬО,—(K20-(-Na20-[-
-f-CaO'), где СаО' =  СаО—СО*; К =  К20 —N*0 (содержание компонентов приведено в молекулярных количествах). *



Северо-западная часть гранулитового пояса, исходя из данных о гео
логическом строении района Сальных тундр и первичной природе сла
гающих его метаморфитов (см. табл. 1, фиг. 2, 3), а также с учетом дан
ных других авторов [1, 6], в нижней своей части имеет следующий раз
рез. Начинают его гранат-полевошпатовые амфиболиты, интерпрети
руемые как нормальные по щелочности и глиноземистости базальты, в 
отдельных случаях — как базальты повышенной глиноземистости. В пе
реслаивании с амфиболитами находятся амфиболовые и биотит-амфи- 
боловые гнейсы, по первичной природе соответствующие метаандези
там и метадацитам. Завершают разрез метавулканитов («метабазаль- 
товой серии», по А. И. Ивлиеву [6]) пироксеновые плагиосланцы, интер
претируемые как глиноземистые метабазальты.

Фиг. 2. Поля составов метаосадоч- 
пых образований осадочной серии 
Колвицкого района (7), северо-за
падной части гранулитового пояса 
Кольского региона и района оз. Ина- 
ри (2) на диаграмме F — А (СГВ — 
субграувакки; ГВ — граувакки; ПЛ— 
пелиты). Цифры на этой и следую
щей фигурах соответствуют номерам 
типов пород, приведенным в табл. 1. 
Параметры F, А расшифрованы в 

табл. 1

- п  О + п  +Л-Я7 А

Среди метавулканитов верхней части разреза в пределах Сальных 
тундр встречаются прослои кварц-гранат-пироксеновых плагиосланцев 
(метапелитов), являющиеся, вероятно, реликтами вышележащей мета- 
осадочной толщи. Более широко метаосадочные образования развиты к 
западу от Сальных тундр, где онц слагают, согласно терминологии 
А. И. Ивлиева [6], «пелитовую серию». Сведения о составе образований 
Сальных тундр, а также метаосадочных пород пелитовой серии приве
дены в табл. 1 и на фиг. 2 и 3. Обращает на себя внимание существен
ное сходство наиболее типичных разновидностей «базитовой» и «пелито- 
вой>* серий северо-западной части гранулитового пояса Кольского ре
гиона и аналогичных образований метаосадочно-вулканогенной и мета- 
осадочной серий Колвицкой зоны, что позволяет достаточно однозначно 
коррелировать разрезы названных районов (табл. 2).

200 /40бщ 150 110 0 50 100 А1К

8* 115



Таблица 2
Обобщенная схема строения разреза Лапландского гранулитового пояса

Первичная природа 
основных типов

Состав выделенных серий в пределах отдельных районов 
гранулитового пояса

Серия пород, слагающих 
серии Колвицкая зона

Северо-западная часть 
гранулитового пояса 

Кольского региона
Район оз. Инари

Мета оса
дочная

Метапелиты, мета- 
аркозы, метасуб- 
граувакки и ме- 
таграувакки

Метаморфиты вер
хов разреза 
плоскотундров- 
ской и порье- 
губской толщ, 
гранулиты яурий- 
окской толщи

Метаморфиты 
яурийокского поля 
кислых гранули- 
тов илоттинского 
гнейсового ноля 
(«пелитовая се
рия», по А. И. Ив- 
лиеву [6])

Метаморфиты 
собственно грану
литового комп
лекса

Метаоса-
дочно-
вулкано-
генная

Высокоглинозе
мистые метаба
зальты и метаан
дезитобазальты, 
метабазальты нор
мальной глино
земистости и ще
лочности и пере
слаивающиеся с 
ними метаанде
зиты и метада- 
циты (иногда ме- 
таграуваккии ме- 
татуффиты)

Кристаллосланцы 
и амфиболиты ни
зов разреза порье- 
губской иплоско- 
тундровской толщ, 
амфиболиты Кан
далакшской толщи 
с прослоями био
тит- амфибол овы j  
и амфибол-биоти- 
товых гнейсов

Криста л л ос л а нцы, 
гнейсы и амфибо
литы «базальтовой 
серии» (по 
А. И. Ивлиеву[«в

Амфиболиты слан
цевой зоны Запад
ного Инари и пе
реслаивающиеся с 
ними амфибол- 
биотитовые и био- 
тит-амфиболовые 
гнейсы, а также 
низы разреза соб
ственно гранули
тового пояса

Гранулиты района оз. Инари развиты в северо-западном продолже
нии гранулитового пояса Кольского региона. Для характеристики этих 
образований использовались данные, приведенные в ряде работ [14, 
15]. В целом, с учетом сведений о геологическом строении района, при
веденных названными авторами, а также данных о первичной природе 
слагающих его пород, разрез гранулитового комплекса оз. Инари пред
ставляется в следующем обобщенном виде. Нижнюю часть разреза сла
гают амфиболиты сланцевой зоны Западного Инари (метабазальты нор
мальной щелочности и глиноземистости), переслаивающиеся с амфибол- 
биотитовыми и амфиболовыми гнейсами (метаандезитами и метаандезит- 
дацитами). В верхней части разреза метавулканитов К. Мериляйненом 
[15] описаны пироксеновые кристаллосланцы, интерпретируемые как гли
ноземистые метаандезитобазальты. В целом данная ассоциация пород 
сходна по составу и первичной природе с осадочно-вулканогенной се
рией Колвицкой зоны и базитовой серией Сальных тундр (см. табл. 1, 
фиг. 2, 3).

Залегающие выше по разрезу метаосадочные образования представ
лены биотитовыми, кварц-полевошпатовыми, гранат-кварц-полевошпа- 
товыми, гранат-кордиеритовыми гнейсами (метапелитами, метаграувак- 
ками, метасубграувакками и метааркозами), сходными с метаосадочньь 
ми образованиями гранулитового пояса Кольского региона (см. табл. 1, 
фиг. 2, 3).

Приведенные материалы свидетельствуют в пользу предположения о 
двучленном строении разреза гранулитового пояса и, кроме того, дают 
возможность достаточно аргументированно коррелировать разрезы гра- 
нулитовых комплексов в его пределах. Вариант такой корреляции по
казан в табл. 2.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е  
№ 5, 19 8 8

УДК 552.18:552.8

О МЕТОДИКЕ ИЗУЧЕНИЯ ТЯЖЕЛЫХ МИНЕРАЛОВ * 
Б Е Р Г Е Р  М .  Г .

Статья посвящена обсуждению методов изучения тяжелых минералов 
в осадочных толщах, выполненных с целью корреляции и реконструкции 
палеогеографических обстановок. Показано, что рекомендации, данные в 
статье Н. А. Калмыковой «К вопросу методики изучения тяжелых мине
ралов...^ основаны на упрощенном понимании процессов осадкообразо
вания и не могут быть положены в основу литолого-палеогеографических 
построений.

Принятая в настоящее время различными лабораториями и отдель
ными исследователями методика изучения тяжелых минералов в корре
ляционно-стратиграфических, а также палеогеографических и близких 
к ним целях характеризуется прежде всего отсутствием единообразия в 
выборе объектов исследования, подготовительных операций, определе
ния содержания минералов и др. *

Минералогическому анализу (и суммированию содержаний) в раз
личных случаях подвергаются: 1) все минералы тяжелой фракции неза
висимо от их генетической природы (как терригенные, так и аутиген- 
ные); 2) все терригенные минералы тяжелой фракции; 3) только про
зрачные терригенные минералы тяжелой фракции; 4) только неслю
дистые прозрачные терригенные минералы тяжелой фракции.4

В корреляционно-стратиграфических, палеогеографических (и близ
ких к ним по целям) исследованиях наименее оправдан первый из этих 
подходов, когда при определении относительного содержания минералов 
суммируются результаты подсчета зерен минералов совершенно различ
ной генетической природы, места и времени образования, времени (ста
дии) и механизма накопления в составе отложений.

Тем не менее многие опубликованные данные минералогического 
анализа тяжелой фракции содержат результаты совместного определе
ния содержания терригенных и аутигенных минералов. Именно так по
ступает, в частности, и Н. А. Калмыкова. В своих подсчетах она сумми
рует содержания полностью или, в значительной мере, частично, аути
генных зерен лимонита и гематита (их суммарное количество, по дан
ным Н. А. Калмыковой, в некоторых случаях превышает 90% общего 
количества тяжелых минералов) с содержаниями ильменита, циркона, 
турмалина, рутила, ставролита, кианита и других, в основном заведомо 
терригенных минералов. Совместно с этими минералами в проведенных 
Н. А. Калмыковой анализах посчитывалось содержание недиагностиро- 
ванных выветрелых зерен, количество которых в тяжелой фракции 
было различным и в отдельных случаях достигало 50%, а также биоти
та, мусковита и ряда других минералов.

Если не иметь в виду подсчет запасов тех или иных компонентов и 
тому подобные чисто прикладные цели, совместный подсчет содержания 
терригенных и аутигенных минералов недопустим. Подсчет содержания 
терригенных и аутигенных минералов в корреляционно-стратиграфиче
ских целях должен проводиться не совместно, как это делает Н. А. Кал
мыкова, а раздельно, для того, чтобы по возможности исключить влия
ние различий постседиментационного аутигенеза минералов на состав 
тяжелой фракции сопоставляемых отложений.

* В связи с работой Н. А. Калмыковой «К вопросу методики изучения тяжелых 
минералов с целью расчленения и корреляции разрезов осадочных толщ» (Литология 
и полез, ископаемые, 1985, № 3, с. 134—139).
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Н. А. Калмыкова полагает, что, поскольку палеозойские терригенные 
отложения западной части Архангельской области формировались «в не
посредственной близости» от Балтийского щита, то процессы транспор
тировки существенно не влияли на размеры захоронявшихся тяжелых 
минералов. Однако, если в отношении дробления и истирания минера
лов в данном случае нет достаточной ясности как для принятия, так и 
для отклонения приведенного утверждения, то отрицать влияние гидро
динамической минералогической сортировки тяжелых минералов в про
цессе их транспортировки и накопления, безусловно, нельзя. Впрочем, 
Н. А. Калмыкова не отрицает этого и даже настаивает на этом в отно
шении широкоразмерных фракций, но без всяких на то оснований оши
бочно предполагает, что к узкоразмерным фракциям это не относится. 
Ниже данный вопрос будет рассмотрен подробнее.

Нёсмотря на «малые глубины погружения толщи осадочных пород», 
не может быть принято без доказательств и утверждение Н. А. Калмы
ковой об отсутствии проявления в этой толще процессов постседимента- 
ционного внутрислойного растворения минералов, поскольку речь идет 
о весьма древних, палеозойских отложениях.

«Исключив» таким образом действие процессов дробления и истира
ния при транспортировке обломочного вещества и процессов его пост- 
седиментационного внутрислойного растворения, Н; А. Калмыкова от
брасывает заодно и действие процессов дифференциации обломочного 
вещества в различных фациально-динамических условиях его переноса 
и накопления. По данному поводу она пишет: «Поскольку каждый мине
рал имеет предпочтительные размеры, он и оказывается в определенных 
фракциях независимо от действия процессов дифференциации материа
ла, а тем самым и от типа осадков» (с. 136).

Все это нужно Н. А. Калмыковой для того, чтобы обосновать мнение 
о возможности и необходимости сопоставления в корреляционно-стра
тиграфических, целях разнофациальных отложений различного типа 
(гранулометрического состава) на основе сравнения состава именно 
узкоразмерных фракций тяжелых минералов. Однако приведенные в 
работе Н. А. Калмыковой и в некоторых других работах различные 
обоснования этого мнения либо сами нуждаются в доказательстве, либо 
неверны, либо неубедительны и недостаточны для принятия подобных 

„рекомендаций.
Образование терригенно-минералогическйх ассоциаций тяжелой 

фракции отложений Н. А. Калмыкова пытается представить следующим 
образом. При выносе обломочного ’материала из области сноса в каж
дом регионе существует некоторый набор узкоразмерных фракций тя
желых минералов. Каждая из этих фракций характеризуется определен
ным набором минералов и определенными количественными соотноше
ниями между ними. В процессе транспортировки и в различных фацй- 
альных условиях осадконакопления количественный минеральный со
став узких фракций почему-то не изменяется. Меняться, по мнению 
Н. А. Калмыковой, могут лишь количественные соотношения между 
различными узкими фракциями, и это в силу известных различий их 
состава ведет к различиям в количественном минеральном составе ши
роких фракций тяжелых минералов. Отсюда следует вывод: широкие 
фракции, в силу фациальной изменчивости их состава, не могут быть 
использованы для расчленения разрезов и корреляции разнофациаль
ных отложений одного возраста и района, возникших за счет одних и 
тех же источников сноса; узкие же фракции в силу предполагаемой 
Н. А. Калмыковой неизменности их состава в различных фациальных 
условиях седиментогенеза вполне пригодны для этого.

В данной схеме имеется, однако, один весьма существенный недоста
ток. Он состоит в том, что дифференцироваться, разделяться в процессе 
транспортировки и осадконакопления, по Н. А. Калмыковой, «разреша
ется» только тяжелым минералам различного размера; тяжелым же ми
нералам одного и того же размера, при всех нередко существенных раз
личиях в их плотности, а также в других свойствах, определяющих ве
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личину их гидравлической крупности, Н. А. Калмыкова почему-то отка
зывает в этом.

Подобная схема не соответствует ни теоретическим, ни эксперимен
тально установленным, ни наблюдаемым в природе фактическим дан
ным [1, 2, 5, 7, 9—12 и др.]. Безосновательна в связи с этим и основан
ная на этой схеме терригенного седиментогенеза рекомендация Н. А. Кал
мыковой по использованию в корреляционно-стратиграфических целях, 
в частности при корреляции разнофациальных отложений, узкоразмер
ных фракций тяжелых минералов.

Разумеется, процессы гидродинамической дифференциации материа
ла не приводят к изменению исходных размеров зерен. Эти размеры, 
безусловно, остаются неизменными как у тех зерен, которые накаплива
ются в осадке, так и у тех, которые выносятся и продолжают транспор
тироваться. Однако фациально-динамические условия осадконакопления 
и связанные с ними процессы дифференциации материала в соответствии 
с общеизвестным принципом гидравлической эквивалентности [5 и др.] 
определяют, «оказывается» ли тот или иной минерал в определенной 
фракции накапливающихся отложений или нет (в силу выноса либо, 
наоборот, в силу более ранней фиксации в осадке на путях миграции 
обломочного вещества), а если оказывается, то в каких именно количе
ственных соотношениях с другими минералами. Гидродинамическая 
дифференциация (сортировка) обломочного вещества влияет, и весьма 
существенно, на то, зерна каких минералов данного размера (из числа 
присутствующих в исходном веществе) и в каком количестве накаплива
ются в тех или иных фациальных условиях, а каких минералов (при тех 
же размерах зерен) — выносятся и продолжают транспортировку.

Н. А. Калмыкова не учитывает, что гидродинамическая дифферен
циация обломочного вещества приводит к разделению минералов не по 
крупности (размерам) зерен, а по их г и д р а в л и ч е с к о й  к р у п н о 
сти,  что, как известно, далеко не одно и то же. Она ведет к совместному 
накоплению г и д р а в л и ч е с к и  э к в и в а л е н т н ы х ,  а не р а в н о в е 
л и к и х  зерен, и это может радикально трансформировать исходный 
минеральный состав, исходные количественные соотношения минералов 
в пределах одной и той же гранулометрической фракции, причем не 
только широкоразмерной, но и узкоразмерной. При этом, с одной сто
роны, совместно могут накапливаться различные по размерам, но гид
равлически эквивалентные зерна различных минералов, а с другой — 
могут испытывать селективную сортировку, разделяться, накапливаться 
раздельно равновеликие зерна с различной плотностью или другими при
знаками (морфология, поверхностные свойства), обусловливающими 
различие их гидравлической крупности. При этом процессы гидродина
мической минералогической дифференциации исходного материала не 
заканчиваются, а лишь начинаются «при выносе из области сноса», и в 
дальнейшем, на путях транспортировки и в пределах различных участков 
зоны осадконакопления продолжаются с различной (нередко весьма зна
чительной) интенсивностью и глубиной.

Настойчиво проводимая в статье Н. А. Калмыковой рекомендация об 
изучении в корреляционно-стратиграфических целях именно узкоразмер
ных фракций основана на ошибке, состоящей в том, что на основании 
предполагаемой неизменности, унаследованное™ исходных размеров зе
рен каждого минерала при транспортировке делается неправомерный, не 
вытекающий из предыдущего положения и совершенно несостоятельный 
вывод о неизменности, унаследованности и сходстве количественного ми
нерального состава узкоразмерных фракций отложений, накапливаю
щихся в различных фациальных условиях.

Состав узкоразмерных фракций отложений определяется отнюдь не 
только исходным размером зерен различных минералов, существовав
шим при выносе из области сноса, но и их плотностью, а также морфо
логией и поверхностными свойствами, определяющими их гидравличе
скую крупность и соответственно гидродинамическую устойчивость в 
различных фациально-динамических условиях седиментогенеза, которая
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может быть и является весьма различной для равновеликих зерен раз
ных минералов. В соответствии с этим количественный минеральный 
состав узкоразмерных фракций отложений, накапливающихся в тех или 
иных условиях, отнюдь не независим от действия процессов дифферен
циации материала, а тем самым и от типа осадков, и может весьма суще
ственным образом трансформироваться под воздействием этих процес
сов. В результате этого при одном и том же исходном составе обломоч
ного вещества, существующем в областях сноса, при выносе из областей 
сноса, на путях транспортировки (транзита) и непосредственно при его 
поступлении в зону осадконакопления, количественный минеральный со
став узкоразмерных фракций одновозрастных отложений, накапливаю
щихся в различных фациально-динамических условиях, может быть и, 
как показывают многочисленные фактические данные [9, 11 и др.] (осо
бенно по современным и молодым ископаемым отложениям), зачастую 
является существенно различным.

Мнение Н. А. Калмыковой, что в узкой фракции соотношение мине
ралов в основном зависит от их соотношения, существовавшего при вы
носе материала той же размерности из области сноса, не соответствует 
многочисленным хорошо известным геологическим фактам. Как пока
зал, в частности, Л. Б. Рухин [11 и др.], состав (количественные соотно
шения минералов) весьма узкой по размеру фракции (—0,40, +0,37 мм) 
современного аллювия р. Лабы даже при идентичности состава размы
ваемых пород источников сноса меняется весьма существенно и резко по 
продольному профилю реки в самой непосредственной близости от источ
ников сноса. И хотя Л. Б. Рухин в значительной мере ошибался, полагая, 
что эти изменения обусловлены абразивным уничтожением тяжелых ми
нералов, а не изменениями условий осадконакопления (прежде всего 
скорости и соответственно несущей способности руслового потока), 
в данном случае важен сам факт значительной изменчивости состава 
узкоразмерной фракции тяжелых минералов. Многочисленные факты по
добного же рода установлены также Н. В. Логвиненко, А. А. Лазаренко, 
Б. С. Луневым, Б. М. Осовецким,» Ю. А. Павлидисом, Дж. Нейхейзелом 
и многими другими литологами.

Отмеченное мнение Н. А. Калмыковой неправильно и не может быть 
правильным потому, что, как было подчеркнуто выше, б л и з к и е  и, 
т ем более ,  о д и н а к о в ы е  по р а з м е р у  ( р а в н о в е л и к и е )  
з е р н а  т я ж е л ы х  м и н е р а л о в  р а з л и ч н о й  п л о т н о с т и ,  при
сутствующие в исходном веществе в составе узкоразмерных фракций, 
как правило, г и д р а в л и ч е с к и  н е э к в и в а л е н т н ы  [1, 2, 5 и др.]. 
В связи с этим особенности динамики среды осадконакопления (русло
вые, вдольбереговые и другие течения, действие прибойного потока 
и т. д.) во многих случаях просто не могут не приводить к сортировке, 
сепарации таких зерен, не могут де трансформировать количественные 
соотношения между различными минералами в пределах узкоразмерной 
фракции, не могут не отражаться на ее составе.

Изложенное полностью снимает один из основных аргументов 
Н. А. Калмыковой в пользу изучения в корреляционно-стратиграфиче
ских целях именно узкоразмерных фракций тяжелых минералов.

Стремление Н. А. Калмыковой и ряда других литологов исключить 
влияние условий осадконакопления на состав изучаемых ассоциаций тя
желых минералов путем изучения узкоразмерных фракций представляет 
собой в сущности попытку вернуть терригенную минералогию к состоя
нию примерно полувековой давности, когда подобные попытки уже пред
принимались (и были отвергнуты как несостоятельные). Как отмечает, 
в частности, Дж. Гриффитс [5], еще в 1936—1937 гг. Р. Рассел пытался 
снять влияние эффекта сортировки путем изучения зерен, принадлежа
щих к одному или двум узкоразмерным классам, но эти попытки оказа
лись малоэффективными.

Как показали В. Руби, Г. Риттенхауз и другие исследователи, селек
тивная сортировка обломочного материала обусловливает значительную 
изменчивость относительных содержаний тяжелых минералов. Изучение
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узкоразмерных фракций и другие предложенные ранее методические 
подходы, используемые для получения определенной геологической ин
формации или же для исключения влияния этой сортировки, оказались 
неэффективными. Именно поэтому терригенная минералогия, в том чис
ле (и даже прежде всего) ее корреляционно-стратиграфическое направ
ление, по мнению Дж. Гриффитса [5], Дж. Хьюберта [14] и ряда других 
специалистов, испытала около полувека назад значительные трудности, 
приведшие к не вполне преодоленному и по сей день спаду в ее раз
витии.

В ряде работ А. Б. Вистелиуса, Дж. Гриффитса, А. Г. Коссовской, 
автора данной статьи и других литологов [3, 5, 7 и др.] намечены опре
деленные пути преодоления этих трудностей. Рассмотрение этого круга 
вопросов, однако, выходит далеко за рамки настоящей статьи. Здесь 
важно лишь подчеркнуть, что предложение Н. А. Калмыковой и некото
рых других авторов изучать в корреляционно-стратиграфических целях 
лишь ту или иную узкоразмерную фракцию тяжелых минералов не явля
ется решением этой «трудной проблемы в исследованиях по корреляции, 
источникам и распространению компонентов» [14], не позволяет учесть 
и исключить влияние условий осадконакопления на состав исследуемых 
терригенно-минералогических ассоциаций и соответственно затрудняет 
надежное и обоснованное сопоставление ассоциаций тяжелых тёрриген-. 
ных минералов различных отложений в целях расчленения и корреляции 
разрезов. *

Отметим также, что любая, даже самая «эффективная», «информа
тивная», «оптимальная», «представительная» (все эти термины исполь
зует в своей статье Н. А. Калмыкова) узкоразмерная фракция, даже при 
абсолютно точном количественном определении содержания в ней каж
дого минерала, ничего, собственно, не представляет, кроме самой себя. 
В силу значительных различий в распределении различных минералов 
одной и той же породы источников сноса и одних и тех же отложений по 
гранулометрическому спектру количественные соотношения между мине
ралами в любой узкоразмерной фракции, как правило, не соответствуют 
их соотношениям в тяжелой фракции и породе в целом. В этом плане 
В. И. Балтакис [1] справедливо подчеркивает, что никогда, ни для ка
ких отложений в узкой гранулометрической фракции мы не получим 
истинного соотношения минералов, характерного для породы в целом. 
В связи с получившими значительное распространение в литологии и 
особенно океанологии рекомендациями изучать тяжелые минералы в от
носительно узкоразмерной крупноалевритовой (—0,1+0,05 мм) фракции 
В. П. Васильев [4] справедливо заметил, что процентное содержание 
минералов в тяжелой фракции этого размера часто существенно отлича
ется от содержания этих же минералов в осадке. В результате, при изу
чении крупноалевритовой фракции «может создаться ложное впечатле
ние о преобладании одних минеральных видов и недооценка других. 
Ошибка будет возрастать при изучении осадков, содержащих крупно- 
алевритовую фракцию в незначительном количестве» [4, с. 27—28]. Ска
занное, безусловно, в полной мере относится и к рекомендуемой 
Н. А. Калмыковой несколько более крупной (—0,125+0,1 мм) фракции 
и к любой другой узкоразмерной фракции тяжелых минералов осадков 
и пород практически любого типа, развитых в пределах даже небольших 
районов и частей разреза, а тем более крупных территорий и стратигра
фических интервалов. В еще большей мере сказанное относится к вопро
су о представительности любой одной узкоразмерной фракции по отно
шению к различным типам пород, сопоставление которых нередко при
ходится проводить при расчленении и корреляции разрезов по тяжелым 
минералам. Принципиально такие же оценки представительности узко
размерных фракций, собственно говоря, давно даны К. Синдовским и ря
дом других литологов.

Как отмечалось выше, один из основных мотивов, по которым 
Н. А. Калмыкова отдает предпочтение изучению именно узкоразмерной 
фракции тяжелых минералов, состоит в стремлении в максимально воз
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можной степени исключить влияние условий осадконакопления на состав 
изучаемой ассоциации тяжелых минералов. Однако, как указывают 
Ф. Петтиджон, П. Поттер и Р. Сивер [10], если для легких минералов 
(обладающих близкой плотностью) главными факторами (параметра
ми), влияющими на скорость их осаждения, являются размеры и форма 
зерен, то для тяжелых минералов важна главным образом плотность. 
В соответствии с этим, если следовать логике Н. А. Калмыковой, при 
корреляционно-стратиграфических построениях по тяжелым минералам 
изучаемая фракция должна быть не только узкоразмерной, но и, что еще 
важнее, узкоплотностной.

Не исключено, что использование и такой фракции в некоторых слу
чаях окажется в той или иной степени эффективным при расчленении и 
корреляции разрезов осадочных толщ. Совершенно ясно, однако, что та
кая фракция никоим образом не представляет ни состав тяжелой фрак
ции отложений в целом, ни состав исходных, материнских пород источ
ников сноса (питающих провинций). И вполне естественно в связи с этим, 
что при осуществлении корреляционно-стратиграфических построений по 
тяжелым минералам изучение подобных, узкоплотностных, фракций 
в настоящее время не практикуется.

Полезно напомнить в этой связи, что около полувека назад (в 30-х — 
40-х годах) высказывались рекомендации и предпринимались попытки 
изучать не одну тяжелую фракцию, а целый ряд (до 40) фракций, узких 
по интервалам значений плотности (С. Г. Вишняков, Н. А. Ремизов, 
Л. И. Карякин и др.). В эти же годы существовали и тенденции к мине
ралогическому изучению узкоразмерных фракций (С. Г. Вишняков, 
Р. Д. Рассел и др.). Однако, как показано в работах В. Б. Татарского 
и Н. В. Логвиненко (конец 40-х — начало 50-х годов), дробное деление 
тяжелой фракции по плотности не столько содействует, сколько препят
ствует решению различных геологических вопросов по тяжелым мине
ралам. С тех пор прошло всего несколько десятилетий. Изучение узко
плотностных тяжелых фракций в корреляционно-стратиграфических и 
палеогеографических целях давно уже никем не проводится, а многие 
литологи, очевидно, даже не знают или забыли, что такое изучение ра
нее проводилось. Думается, что такая же судьба ожидает и распростра
ненные в настоящее время рекомендации подвергать в корреляционно
стратиграфических и некоторых других целях минералогическому ана- 

* лизу узкоразмерные фракции тяжелых минералов — только одну фрак
цию (типа использованной Н. А. Калмыковой фракции —0,125 + 0,1 мм) 
или целый ряд подобных фракций.

С учетом изложенного вполне понятно, почему очень многие иссле
дователи в нашей стране и подавляющее большинство зарубежных (аме
риканских, французских, итальянских, голландских, индийских, япон
ских, египетских и др.) геологов работали и работают именно с широко
размерной тяжелой фракцией, в качестве которой обычно принимаются 
близкие по размерам фракции менее 0,25; —0,25 +  0,01; —0,25 +  0,05 мм 
и, особенно часто, —0,25+0,062 мм, а нередко еще более широкоразмер
ные, например фракции —0,5 +  0,03; —0,5 +  0,05; —0,5+0,062 мм и близ
кие к ним (а иногда и еще более широкие), как это принято, в частности, 
в работах и специальных методических рекомендациях Т. Ван Андела, 
Д. Пула, Р. Сивера, Дж. Гэйлхауза, Дж. Мартенса, М. Померанцблюм, 
К. Рао, А. Ватана, Д. Росса, П. Поттера, Ф. Петтиджона, П. Райзбоса, 
Дж. Хьюберта, Л. Куреля, П. Фейе, А. Дрейманиса, Г. Ривели, Д. Ло- 
ринга и многих других литологов, среди которых — крупнейшие специа
листы в области терригенной минералогии и ее приложений. Причем по
зиция многих из них отражает не только их личные представления, но и 
методику изучения тяжелых минералов, принятую крупными современ
ными лабораториями, в том числе занимающимися расчленением и кор
реляцией разрезов осадочных толщ по тяжелым минералам.

Иногда, впрочем, зарубежные литологи подвергают минералогиче
скому анализу более узкоразмерные фракции тяжелых минералов. Наи
более часто это фракции —0,125+0,062 мм или, несколько реже,
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—0,25 +  0,125 мм. Мотивировка выбора такой более узкоразмерной 
фракции либо вообще не приводится, либо же состоит главным образом 
в отсутствии или незначительности содержания в тех или иных отложе
ниях тяжелых минералов иного размера. По Дж. Хьюберту [14], изло
жившему в специальном методическом руководстве вопросы современной 
методики минералогического анализа ассоциаций тяжелых минералов, 
узкие размерные фракции должны использоваться только при проведе
нии специальных исследований по определению гидравлических отноше
ний между минералами, а также если в распоряжении исследователя 
почему-либо нет широкоразмерного материала для минералогического 
анализа с целью сопоставления отложений.

В обоснование необходимости изучения именно узкоразмерной фрак
ции Н. А. Калмыкова приводит также некоторые соображения о точно
сти минералогического анализа. Данный вопрос уже освещался в лите
ратуре и вновь возвращаться к нему нет никакой необходимости. Вызы
вает, однако, удивление то, что Н. А. Калмыкова ограничивается при 
этом повторением принадлежащих другим авторам высказываний по 
данному вопросу, полностью игнорируя в то же время оценки этих вы
сказываний, принадлежащие, в частности, автору данной статьи 
[7 и др.].

Отметим в этой связи также тот вполне показательный, факт, что 
А. Б. Вистелиус, крупный специалист и в области математики, и в обла
сти изучения тяжелых минералов, один из рсновоположников математи
ческой геологии, подвергший специальному исследованию вопрос о точ
ности минералогического анализа, опирался в своих построениях по тя
желым минералам на результаты изучения именно широкоразмерной 
тяжелой фракции —0,25+0,01 мм. Такую же или близкую методику ис
пользовали М. А. Романова, А. В. Петухов и другие специалисты в обла
сти математической геологии, которых трудно заподозрить в возможных 
элементарных и весьма значительных (десятки тысяч раз) просчетах 
в точности проведенных или использованных ими анализов.

Необходимо иметь в виду, что существуют различные виды количе
ственного минералогического анализа тяжелой фракции и разные мето
дики его проведения, используемые в разнообразных целях и даже для 
одной и той же цели. Н. А. Калмыкова, очевидно, полагает, что в корре
ляционно-стратиграфических целях может быть использован лишь объ
емный минералогический анализ тяжелой фракции, проводимый путем 
подсчета зерен различных минералов под бинокуляром. Такая методика, 
однако, не является ни лучшей в целях расчленения и корреляции раз
резов, ни, тем более, единственной.

Одними из основных методов минералогического анализа, используе
мых при расчленении и корреляции разрезов по тяжелым минералам и в 
некоторых других целях, являются, как известно, численный (знаковый) 
анализ, направленный на определение относительного содержания зерен 
(численного или знакового процентного содержания) каждого минерала 
в изучаемой фракции, и точечный, линейный или другие модификации 
анализа, направленного на определение относительного объемного со
держания минералов. Эти методы могут быть использованы и практиче
ски используются при изучении фракций различного размера (широко- 
и узкоразмерных).

Само собой разумеется, что численные (определяемые по числу зе
рен), объемные и весовые процентные содержания минералов в одной и 
той же фракции не совпадают по величине в силу расхождений в разме
рах и плотности различных минералов. Но они и не должны совпадать; 
следовательно, сожаления по этому поводу неуместны. Совершенно не
обоснованны и неправильны (в том числе и в работе Н. А. Калмыковой) 
попытки на основе отмеченного естественного несовпадения признать 
только одни процентные содержания (например, объемные или весовые) 
«истинными» и соответственно считать на этом основании только одни 
виды минералогического анализа точными, правильными, правомерными 
и отказать в этом другим видам анализа.
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Э. Янг [16], экспериментально сопоставив точность различных видов 
минералогического анализа, пришел к выводу, что требующий наимень
ших затрат труда и времени метод, при котором количественное содер
жание каждого минерала определяется в процентах от общего (суммар
ного) числа подсчитанных зерен всех минералов изучаемой фракции 
(именуемый им методом численных процентов), является одним из наи
более точных методов минералогического анализа, используемого для 
сравнения комплексов тяжелых минералов. Мнение о высокой точности 
и правильности знакового (численного) и точечного объемного минера
логических анализов как узко-, так и широкоразмерных фракций тяже
лых минералов в различные годы было высказано и экспериментально 
подтверждено также А. Л. Драйденом, А. Б. Вистелиусом, П. Газзи, 
Дж. Гэйлхаузом, В. Крамбейном, В. Расмуссеном, Дж. Гриффитсом, 
Дж. Хьюбертом и др.

Пытаясь показать якобы крайне низкую точность минералогического 
анализа фракции —0,25 +  0,01 мм и тем самым обосновать необходимость 
изучения именно узкоразмерной фракции, Н. А. Калмыкова опирается 
на получившие широкое распространение в геологических работах рас
четы величины возможного максимального различия объемных размеров 
зерен широкоразмерной фракции (253). Эти расчеты, однако, не имеют 
никакого отношения к оценке точности обычного знакового (численного) 
и точечного или линейного объемного минералогических анализов фрак
ции —0,25 +  0,01 мм и к обоснованию необходимости изучения только 
узкоразмерной фракции.

В связи с этим следует отметить, что еще более четверти века назад 
В. А. Гроссгейм [6] также привел подобные расчеты. Однако, в отличие 
от других авторов, В. А. Гроссгейм на основании этих расчетов отнюдь 
не отрицал и даже не ставил под сомнение высокую точность и полную 
правомерность знакового, т. е. основанного на подсчете числа (знаков) 
зерен каждого минерала, минералогического анализа широкоразмерных 
-фракций, а лишь справедливо указал на недопустимость (и без того, ка
залось бы, очевидную) отождествления знаковых (численных) процент
ных содержаний минералов с'весовыми или объемными процентами, на 
возможные, действительно огромные ошибки при таком отождествлении.

Впрочем, при минералогическом анализе по методике Р. Хантера 
[15], предложенной им для быстрого определения весового процентного 
содержания нерасситованных тяжелых минералов, можно (с учетом 
средних размеров зерен различных минералов и их плотности) довольно 
легко перейти от знаковых содержаний к объемным и весовым про
центам.

Существует, однако, мнение [13 и др.], что с учетом необходимости 
статистической обработки результатов количественного минералогиче
ского анализа тяжелой фракции в корреляционно-стратиграфических и 
других целях определение знакового (численного) содержания минера
лов предпочтительнее, чем определение их объемного и весового процент
ного содержания.

В настоящее время сопоставление терригенно-минералогических ассо
циаций тяжелой фракции различных отложений при корреляционно- 
стратиграфических и других геологических построениях зачастую осу
ществляется все еще на чисто интуитивном, субъективном уровне, без 
использования методов математической статистики, хотя еще в 30—40-е 
годы А. Б. Вистелиус, С. Г. Вишняков, А. Драйден, В. Крамбейн, 
Д. Кэррол, Г. Отто, Г. Риттенхауз, Ф. Чейз, К. Эйзенхарт и ряд других 
авторов указали на возможность и необходимость использования в дан
ных целях математико-статистических методов и показали на конкрет
ных примерах возможности такого подхода.

Разумеется, «почти подсознательные впечатления», «интуитивное 
чутье» и подобные им категории, о которых писал один из крупнейших 
специалистов в данной области Г. Б. Мильнер [8, с. 408, 420], могут по
могать исследователю в работе, однако они не могут являться основой 
для объективных и доказательных научных заключений. Совершенно
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ясно, что подобные «теоретические основы» и методические рекоменда
ции по расчленению и корреляции разрезов осадочных толщ по тяжелым 
минералам в настоящее время уже вряд ли могут удовлетворить кого- 
либо, Поскольку они не соответствуют высоким современным требова
ниям науки и практики к объективности, доказательности, воспроизводи
мости и проверяемости результатов. Практически так же обстоит дело с 
существующими методами решения и других геологических вопросов с 
использованием данных о терригенных минералах тяжелой фракции. 
В этом плане вполне понятен и естествен наблюдающийся в последние 
десятилетия у нефтяников и других геологов спад интереса к терригенно- 
минералогическим методам, отмеченный А. Б. Вистелиусом, Т. Ван Анде- 
лом и др.

Данный весьма существенный элемент методики изучения и сопостав
ления ассоциаций тяжелых минералов в целях расчленения и корреля
ции разрезов осадочных толщ в статье Н. А. Калмыковой, однако, вооб
ще, не рассматривается.

Далеко не все просто и однозначно и с использованием типоморфных 
особенностей тяжелых минералов в целях расчленения и корреляции раз
резов осадочных толщ. По Н. А. Калмыковой, «при достаточном количе
стве собранного материала ясно, что и по типоморфным особенностям 
некоторых минералов можно стратифицировать отложения» (с. 138). 
Все это, однако, не столь уж ясно и требует достаточно глубокого изуче
ния и обоснования, отнюдь не сводимого к приведенным в статье 
Н. А. Калмыковой нескольким строчкам словесного изложения одного 
примера по «отложениям турмалина» в стратиграфических горизонтах 
различного возраста.

Во всяком случае общеизвестно и подтверждено многочисленными 
фактическими и теоретическими, расчетными и экспериментальными дан
ными, приведенными в работах Н. А. Шило, Ю.В. Шумилова, Дж. Гриф
фитса, С. И. Рыбалко и многих других авторов, что одинаковые или 
близкие по размерам зерна одного и того же минерала, характеризую
щиеся различными особенностями морфологии, обладают нередко суще
ственно различной по величине гидравлической крупностью.

На этом основании С. И. Рыбалко, например, считает «непредстави
тельными любые подсчеты количеств морфологических типов кристаллов 
алмаза в осадочном чехле, которые никогда не будут постоянными, а бу
дут зависеть от условий транспортировки алмазов больше, чем от их 
состава в коренных породах». В связи с этим, как полагает С. И. Рыбал
ко, «любые генетические построения, сопоставления или сравнения, про
веденные на этой основе, обречены на провал» [ 12, с. 123].

В заключении своей работы Н. А. Калмыкова высказывает совершен
но необоснованное мнение о якобы недостаточной качественности изуче
ния тяжелых минералов в иммерсии под микроскопом.

В этом плане необходимо подчеркнуть, что диагностика обычно изу
чаемых прозрачных тяжелых минералов размером менее 0,25 мм (и осо
бенно менее 0,1 мм) в иммерсии является в целом, как правило, более 
достоверной, чем под бинокуляром. Именно этим, собственно, и была 
вызвана необходимость введения иммерсионного метода исследования, 
основоположниками которого в нашей стране были О. М. Аншелес, 
В, Б. Татарский, В. П. Батурин, П. П. Авдусин, С. Г. Вишняков. Косвен
но это признает, собственно, и Н. А. Калмыкова, рекомендующая прове
рять в иммерсии под микроскопом правильность диагностики минералов 
под бинокуляром. Однако изучение тяжелых минералов под бинокуляром 
с проверкой в иммерсии правильности их диагностики — отнюдь не са
мый удобный и достоверный способ изучения и. определения содержания 
минералов как в целях расчленения и корреляции разрезов, так и в лю
бых других целях. В соответствии с изложенным необходимо подчерк
нуть безусловную предпочтительность изучения мелкопесчаных и алев
ритовых зерен минералов (прежде всего прозрачных терригенных мине
ралов тяжелой фракции, наиболее часто используемых в корреляцибнно- 
стратиграфических целях) в иммерсии под микроскопом, по сравнению
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с их изучением под бинокуляром. Сказанное в полной мере относится как 
к широкоразмерной фракции —0,25 +  0,01 мм, так и к любой узкоразмер
ной ее части.
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Л И Т О Л О Г И Я  И П О Л Е З Н Ы Е  И С К О П А Е М Ы Е  
№ 5, 19 8 8

К Р А Т К И Е  СООБЩЕНИЯ
УДК 550.4 : 552.56

ФИЗИЧЕСКИЕ И МЕХАНИЧЕСКИЕ СВОЙСТВА ОКЕАНСКИХ МАССИВНЫХ
СУЛЬФИДНЫХ РУД

Н О В И К  Г .  я . ,  А П Л О Н О В  В.  С., К Р А С Н О В  с. г.,
Ч Е Р К А Ш О В  Г .  А ., Б У Р О В  И.  Ю.,  И В А Н О В  А. С.,

Х Е Л М И Ц К И Й  Н.  Н.г  Р О В Е Н С К И Й  К.  П.

Массивные сульфидные руды, впервые открытые в океане менее десятилетия то
му назад в районе 2,1° с. ш., в осевой части Восточно-Тихоокеанского поднятия (ВТП) 
{11], являются в настоящее время предметом пристального внимания исследователей. 
Рудные залежи, обнаруженные в последние годы на других участках ВТП вблизи 
13° с. ш. [6] и в  ряде районов южной части структуры, а также на хр. Хуан-де-Фука, 
Галапагосском рифте, характеризуются в общем сходными чертами геологического 
строения и вещественного состава [10]. Руды, локализующиеся в осевых частях оке
анских рифтов, реже — по краям рифтовых долин и на отдельных подводных горах 
вблизи осей рифтов, слагают холмообразные (высотой до 30 м) постройки, иногда 
плащеобразные или более крупные пластовые залежи. В настоящей работе приводятся 
результаты изучения некоторых плотностных, акустических, прочностных и теплофизи
ческих свойств массивных сульфидных руд районЬ 13° с. ш. ВТП.

Ранее данные о плотностных и прочностных свойствах были получены лишь для 
отдельных образцов руд района 21° с. ш. ВТП [5]. Изучены образцы массивных суль
фидных руд двух разновидностей — существенно цинковых (обр. 1 и 2) и медноколче
данных (обр. 3). Цинковые руды представлены одним образцом размером 6X 4X 3 см 
и двумя образцами размером около 1X1X1 см. Все образцы взяты в одной точке 
опробования и сходны по составу и структурно-текстурным особенностям. Это облом
ки неправильной формы крупнопористой (с пустотами размером до 0,5 см) руды, сло
женной агрегатом сфалерита, марказита и пирита. Соотношения содержаний основных 
компонентов и нерудного вещества, присутствующего в количестве до 10%, различны 
в разных участках образцов. Пустоты окаймляются, как правило, почти чистым мел
козернистым сфалеритом с редкими включениями кристаллов пирита. Основная масса 
образцов сложена сфалеритом и пиритом в примерно равных соотношениях. Сфалерит 
образует дендритоподобные выделения, окруженные тонкой каймой нерудного вещест
ва, пирит слагает кубические кристаллы и скелетные формы. В образцах встречаются

также обломки брекчированных ма-
\ ,В т /(м  -KJ

I, Аж/(кг-К)

ломощных (до 0,8 см) прослоев 
сульфидов железа с очень неболь
шим количеством сфалерита. Пре
обладает марказит в сферолитах 
размером порядка 0,1 мм; пирит 
встречается в кристаллах несколько 
меньших размеров и в плотчатых вы
делениях. Судя по описаниям, при
веденным в работах [7, 9], подобные 
руды достаточно типичны для «чер
ных курильщиков» районов 21 и 13° 
с. ш. ВТП. Медноколчеданная руда 
представлена образцом неправиль
ной формы размером около ЗХ2Х  
Х2 см. Руда сложена плотным аг
регатом разнозернистого пирита с от
дельными пустотами размером до 
1 см, со следами грубой слоистости, 
выраженными неровными полосча
тыми обособлениями кристаллов пи
рита различной крупности. Размер 
порфиробластов, выделяющихся в 
основной мелкозернистой массе, до
стигает 2 мм. Халькопирит, резко 
ксеноморфный по отношению к пи
риту, развит неравномерно, обогащая 
отдельные микроучастки образца, но 
общее его содержание в образце не 
превышает 10%. Руды такого типа 
характерны, по-видимому, для круп
ных залежей подводных гор вблизи 
оси ВТП [7].
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Экспериментальные данные лабораторных исследований физико-технических 
параметров сульфидных руд

Параметр
Образцы сульфидных руд

1
(6x4x3  см)

2
( lX lX l см)

3
(3x2x2 см)

Объемная масса р, кг/м3 
Плотность р0, кг/м3

2650—2880 2830 3490
— 4400 —

Пористость Р, % 34,5—39,8 35,7 —
Скорость упругой волны vpt м/с 3180—3800 3580 4200
Предел прочности при одноосном 1,5—3,2 0,5—4,2 —

сжатии асж, МПа
Предел прочности при растяже 0

 
'L

l 1 to 00 0,35 _
нии ар, МПа

Коэффициент теплопроводности К, — 0,96 _
Вт/(м-К)

Удельная теплоемкость с, Дж/ — 726—757 _
/(кг-К)

О б ъ е м н у ю  м а с с у  р образцов определяли методом гидростатического взвеши
вания, при этом образец покрывали гидроизолирующей пленкой (парафином) [4]. Ре
зультаты измерений приведены в таблице. Значения р, полученные для всех образцов, 
оказались значительно выше тех, которые получены для цинковых руд «курильщиков» 
из зоны ALVIN Восточно-Тихоокеанского поднятия вблизи 21° с. ш. [5]. Это, очевид
но, обусловлено тем, что в строении отдельных образцов, отобранных у 13° ВТП су
ществует сильная неоднородность. Неоднородность объемной массы, вероятно, харак
терна в целом для верхних частей сульфидных построек на различных макроуровнях, 
что связано, в частности, с их зональным строением [5].

П л о т н о с т ь  ро определялась по навеске из образца размером 6X4X3  см по 
ГОСТу 5180-84. Значение плотности (4,40 г/см3) несколько выше полученных ранее 
для руд аналогичного минерального состава из района 21° с. ш. ВТП (3,5—3,6 г/см3) 
[5], но в целом согласуется со значениями плотностей основных минералов, входящих 
в состав руд, г/см3: сфалерит 3,5—4,2, марказит — 4,6—4,9, пирит 4,9—5,2.

П о р и с т о с т ь  Р образца цинковой руды (34,5—39,8%) ниже, чем у образцов с 
21° с. ш. ВТП (44—66%), инкрустированных трубками червей. Сильные колебания 
значений пористости в пределах одного ^образца, определенной палеточным методом, 
характерны для поверхностны* рудопроявлений.

С к о р о с т ь  р а с п р о с т р а н е н и я  п р о д о л ь н ы х  у п р у г и х  в о л н  vv в 
ультразвуковом диапазоне измерялась приборами УКБ-1М и «Бетон-12». Точность оп
ределения времени хода импульса составила 0,5 мкс. Большие расхождения со значе
ниями скоростей в чистых минералах (пирит, сфалерит) свидетельствуют о том, что 
vp*зависит в основном не от минерального состава, а от характера межзерновых свя
зей.

Сведения об определении акустических свойств океанских полиметаллических 
сульфидных руд другими исследователями в литературе отсутствуют.

П р е д е л ы  п р о ч н о с т и  при с ж а т и и  а сж и р а с т я ж е н и и  сгр цинко
вых руд определились на лабораторном гидравлическом прессе с плоскими и клинье- 
выми насадками по ГОСТ 21153.2-84 и ГОСТ 21153.3-85 с несоблюдением размеров 
образцов (см. таблицу). Диапазон полученных значений а с» в целом согласуется со 
значениями (2—5 МПа), вычисленными для образцов руд района ALVIN (21° с. ш. 
ВТП) по корреляционным взаимосвязям прочности с твердостью, определенной скле
роскопическим методом А. Крауфордом и др. [5], и другим характеристикам. Следует 
отметить, что непосредственные измерения о сж, выполненные указанными исследовате
лями по тем же образцам, дали несколько большие величины (от 2,5 до 9,2 МПа). 
Низкие значения а Сж и а р предположительно могут быть связаны со снижением проч
ности из-за разгрузки образцов при подъеме на поверхность и разрыва газовожидких 
включений.

К о э ф ф и ц и е н т  х р у п к о с т и  Кхр рассчитывался по прочностным параметрам 
в двух вариантах [1,8]:

^хр == и == (асж ^рМ^сж °р )в

Породы считаются хрупкими при /С'хР > 6  и /Схр >  0,7. Полученные для образцов цин
ковых руд значения /С'хР =  1,5—3,0 иК"хр<.0,5  свидетельствуют о том, что руды обла
дают пластическими свойствами [2].

У д е л ь н а я  т е п л о е м к о с т ь  с и к о э ф ф и ц и е н т  т е п л о п р о в о д н о с т и  
К измерялись на аппаратуре ИТ-С-400 и ИТ-Я-400 [3]. Результаты приведены в таб
лице. Рассчитанные величины для цинковой руды почти совпадают с наиболее вероят
ными значениями с и X для глубоководных осадочных отложений [11]. С ростом тем
пературы значения удельной теплоемкости имеют тенденцию к увеличению (фигура).

Приведенные выше данные следует рассматривать как приближенную оценку фи
зических свойств сульфидных руд района 13° с. ш. ВТП. Полученные результаты сви- 9
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детельствуют о существенной неоднородности образцов по некоторым характеристи
кам, отражающим неоднородность вещественного состава и строения руд, поэтому це
лесообразно провести исследование океанских сульфидных руд на большем числе об
разцов.
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ЗОНА РЕГИОНАЛЬНОГО РАЗУПЛОТНЕНИЯ В ОСАДОЧНОМ ЧЕХЛЕ 
ЮЖНО-КАСПИЙСКОЙ ВПАДИНЫ

Г У Л И Е В  И . С., П А В Л Е Н К О В А  И . Я ., Р А Д Ж А Б О В  М. М.

Южно-Каспийская впадина (ЮКВ) в геологическом отношении представляет со
бой геосинклинальную область, характеризуемую большой мощностью осадочных об
разований [1, 3] и значительными отрицательными аномалиями силы тяжести [8]. На 
акватории ЮКВ в течение многих лет проводились и проводятся комплексные морские 
геофизические, главным образом сейсморазведочные, поисковые работы на нефть и газ. 
Кроме того, проводились региональные исследования: гравиметрические, аэромагнит
ные и сейсмические, при этом в последнем случае использовались методы КМПВ (кор
реляционный метод преломленных волн) и ГСЗ (глубинное сейсмическое зондирова
ние). Основной целью региональных сейсмических исследований являлось изучение 
общей мощности осадочных отложений и получение сведений о структуре земной ко
ры акватории, представляющих интерес как для понимания гео динамических процес
сов, так и для выяснения физической природы гравитационных и магнитных аномалий.

Региональные сейсмические исследования на акватории ЮКВ были начаты в 
1956 г. постановкой работ ГСЗ [1]. Применялась методика передвижных пунктов воз
буждения упругих колебаний с получением встречных и нагоняющих систем годогра
фов преломленных волн, регистрируемых в первых вступлениях. Обработка получен
ных сейсмических материалов первых волн базировалась на модели среды, представ
ленной в виде небольшого числа однородных толстых слоев, разделенных различными 
типами границ первого рода, скорость в которых увеличивается с глубиной скачкооб
разно от слоя4 к слою. В модели такой среды, как известно, формируются головные 
(преломленные) волны, скользящие вдоль сейсмических границ. Эта же модель соста
вила основу обработки волн, регистрируемых на профилях КМПВ, проведенных поз
же в различных частях акватории ЮКВ. Особенность интерпретации материалов волн 
в трактовке их природы как волн головного типа состоит в том, что из разреза выпа
дают либо слои с относительно пониженными скоростями, либо слои, скорость в кото
рых увеличивается постепенно (градиентные слои). Существование таких слоев в ус
ловиях огромной мощности осадочного бассейна с сравнительно высокими скоростями 
осадконакопления не исключается. Поэтому представляет известный интерес пере
смотр старых материалов уже отработанных профилей КМПВ и ГСЗ и обработка их
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Фиг. 1. Схема расположения обработанных профилей ГСЗ и КМПВ в Южном Каспии 
1 — пункт взрыва; 2—3 — регистрирующие станции (2 — морские, 3 — сухопутные)

Фиг. 2. Модель газо- й нефтеобразования в глубоко погруженных отложениях ЮКВ 
1 — палеоглубины залегания отложений; 2—3 — зоны (2 — нефтеобразования, 3 — га
зообразования); 4 — теоретическая кривая зависимости изотопного состава углерода 
метана от глубин и температуры; 5 — интервал глубин интенсивной генерации УВ и 
инверсии скоростей сейсмических волн; 6 — обобщенная скоростная модель. ПК, МК,

АК — стадии катагенеза

с современных позиций с использованием новых машинных методов. Такая обработка 
была выполнена на материалах профилей 1-К (КМПВ), 1—2 ГСЗ и 9 ГСЗ, располо
женных соответственно в крайней западной (профили 1-К и 1 ГСЗ) и восточной (про
филь 9 ГСЗ) частях акватории (фиг. 1). Были применены следующие два метода: 
1) преобразования слаборегулярного поля отраженных волн прерывистой корреляции, 
выделяемых по материалам профилей КМПВ и ГСЗ, в двухмерные скоростные моде
ли [7] и 2) редуцированных годографов [6] с последующим математическим моде
лированием.
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Первый метод применялся на материалах профиля 1-К длиной 60 км, отработан
ного методикой продольного профилирования. Система наблюдения была задана из 
четырех пунктов взрыва, расположенных на расстоянии 10 км друг от друга. Возбуж
дение упругих волн проводилось зарядами на глубинах 35—50 м. На полученных сей
смограммах наряду с протяженными осями синфазности выделялись также короткие 
оси синфазности, являющиеся в своей основной части отраженными волнами. Поля этих 
волн рассматривались совместно и преобразовывались в двухмерное поле лучевых ско
ростей с последующей его трансформацией в поле распределения интервальных (пла
стовых) скоростей. По их распределению тонкослоистый разрез аппроксимируется сло
исто-блоковой или двухмерной скоростной моделью, выражающей вертикальную и ла
теральную изменчивость скоростных неоднородностей разреза. Совокупность их с пре
обладающими близкими значениями интервальных (пластовых) скоростей позволяет 
выделить в разрезе следующие скоростные комплексы, км/с: I — (3,1—3,3); I I — (3,6— 
4,2); III— (3,3—3,7); IV — (3,6—4,8); V — 3,6. Кровли этих комплексов связываются 
с границами структурно-литологического типа, поскольку они разграничивают толщу 
определенного скоростного состава. На основе сопоставления полученных результатов 
с данными ранее проведенных геолого-геофизических исследований следует, что комп
лекс II (с глубинами залегания 4—5,1 км) находится в пределах продуктивной тол
щи, комплекс III (6,7—8,5 км), выделяемый как слой с пониженной скоростью, по-ви
димому, относится к подстилающим продуктивную толщу отложениям. Комплекс IV 
(8,4— 11 км) на основании общих геолого-геофизических соображений можно отнести 
к поверхности мезозоя, а комплекс V (И —12,5 км) — к внутримезозойским отложе
ниям. Сравнительно низкие значения интервальных скоростей комплексов III и IV да
ют основание предполагать, что они являются высокопористыми.

Обобщенная скоростная модель района профиля 1-К с учетом среднепластовых 
скоростей приведена на фиг. 2. Распределение интервальных скоростей до глубины 
5 км дано на основании данных, полученных методом отраженных волн (МОВ), а глу
бин от 2,5 до 15 км — на основе полученных результатов по указанной методике. Ана
лиз приведенного на фиг. 2 скоростного графика ^позволяет выделить две, резко отли
чающиеся по характеру, части разреза. Первая, охватывающая верхнюю часть разреза 
до глубины 7 км, характеризуется закономерной тенденцией увеличения с глубиной ин
тервальных скоростей, что отражает процесс уплотнения пород по мере, их погруже
ния; вторая (ниже 7 км )— характеризуется нарушением закономерного процесса уве
личения интервальных скоростей с глубиной в результате появления в разрезе комп
лексов с пониженными скоростями. Отклонения закономерного процесса увеличения с 
глубиной интервальных скоростей и появления в разрезе глубже 7 км комплексов по
род с пониженными их значениями свидетельствует о нарушении нормального процес
са уплотнения пород и появлении здесь разуплотненной зоны. На возможность суще
ствования такой зоны указывают также результаты, полученные с помощью метода 
редуцированных годографов. На фиг. 3 приведены наблюденные годографы по профи
лям 1—2 ГСЗ в обычном виде и редуцированном (скорость редукции принята рав
ной 8 км/с). Мощность земной коры и ее внутренняя структура, оцениваемые времена
ми огибающей редуцированных годографов, существенно изменяются вдоль профиля 
(см. фиг. 3). Наибольшие изменения касаются мощности осадочного чехла. В преде
лах акватории ЮКВ волны от осадков со скоростями 3,5—4,5 км/с прослеживаются 
на расстоянии до 50—80 км и сразу сменяются волнами от границы М (Мохоровичи- 
ча). Вместе с тем для волн от осадочной толщи наблюдается специфическая особен
ность их распространения. Так, для станций Mi и Ж на профиле 1 ГСЗ видно, что 
первые волны с кажущимися скоростями 4—4,1 км/с затухают на расстоянии до 
~ 5 0  км, а затем в видимых первых вступлениях прослеживается волна примерно с 
такой же кажущейся скоростью, но со скачком, равным 2—3 с. Такая волновая карти
на типична для сред, в которых существует инверсия скоростей, т. е. когда скорость на 
некотором интервале не увеличивается с глубиной, а уменьшается. Сейсмическая зада
ча по преломленным волнам в таком случае, как известно, не решается однозначно (не
обходимо знать скорость в зоне инверсии, чтобы определить мощность этой зоны или 
наоборот). Однако, если принять, что ветви годографов, выделенные со скачком во 
времени в видимых первых вступлениях, т. е. волны от подошвы зоны инверсии, явля
ются в начальной части отраженными, то по ним можно определить скорость в зоне 
инверсии и тем самым исключить неоднозначность. На основе полученных данных по 
наблюденному полю составлена модель земной коры со слоями пониженной скорости 
внутри осадочной толщи. Разрез получен в результате математического моделирова
ния: по первому варианту разреза рассчитывали все типы волн (рефрагированные, от
раженные), их годографы и относительную интенсивность. Полученные значения со
поставляли с наблюденными. В случае несовпадения модель исправляли, пока не полу
чали совпадение наблюденных и расчетных годографов с точностью 0,1—0,2 с (расчет
ные годографы для окончательной модели приведены на фиг. 3). Аналогичный подход 
применяли к материалам профиля 9 ГСЗ, расположенного в крайне восточной части 
акваУгории ЮКВ (фиг. 4). Из полученных разрезов следует, что максимальная толщи
на осадочного чехла в ЮКВ достигает 30 км. Чехол характеризуется очень низкими 
(до 4,8 км/с) сейсмическими скоростями. Отметим, что для других осадочных бассей
нов с глубины 5—7 км уже наблюдаются обычно скорости более 5,5 км/с. На глуби
не 7— 12 км и затем от 15 км и глубже отмечаются слои с пониженными скоростями 
(зоны инверсии скоростей). По глубоким горизонтам структура ЮКВ обычна: мощ
ность земной коры под впадиной сокращена до 10 км и скорость в ней высокая 
(6,7 км/с), типичная для «субокеанической» коры. Граница М поднимается от 40—45
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Фиг. 3. Годографы волн 
на профилях 1—2 ГСЗ 
в обычном (а), редуци
рованном (б) виде и 
скоростная модель (в)

1, 2 — годографы (1 —
наблюденные, со значе
ниями кажущихся ско
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для полученной модели); 
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граница М; 6 — высоко
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вы на горизонтальных 
осях — положения реги
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Фиг. 4. Годографы волн на профиле 9 ГСЗ в обычном (а), редуцированном (б) виде
и скоростная модель (в)

1 — изолинии скорости. Остальные обозначения см. на фиг. 3

до 30—35 км. К северу в сторону платформы разрез земной коры также становится 
типичным: мощность слоев со скоростями 5̂ 8—6,9 км/с увеличивается до 25—30 км.

Зона инверсии скоростей, выделенная методом редуцированных годографов на глу
бине 7— 12 км, достаточно уверенно согласуется с результатами профиля 1-К, полу
ченными методом преобразования поля отраженных волн в скоростную модель.

Таким образом, на основе новых данных сейсмических исследований, полученных 
по материалам ранее отработанных профилей КМПВ и ГСЗ, представляется возмож
ность отметить главные особенности структуры земной коры ЮКВ. Они заключаются 
в огромной мощности осадочного чехла, оцениваемой в 30 км, низких значениях сей
смических скоростей, не превышающих 4,8—4,9 км/с, и наличии слоев с пониженными 
скоростями во всех рассмотренных профилях. Выделение этих слоев и их распределе
ние по разрезу приводит к выводу о существовании обширной зоны разуплотнений 
в осадочном чехле ЮКВ.

На присутствие разуплотненной зоны в осадочном бассейне ЮКВ указывают так
же результаты анализа накопленного значительного количества данных об истории 
развития, процессах осадконакопления и нефтегазонакопления. Согласно этим данным, 
ЮКВ характеризуется аномально высокими скоростями погружения осадков (до 
1,3 км/млн. лет), низкими температурами (на глубине 5—8 км 100—160°С) и сверх
высокими давлениями (со средним коэффициентом аномальности 1,8). При таких ус
ловиях формируются осадочные толщи, для которых характерно механически нерелак- 
сированное состояние, проявляющееся, в частности, в недоуплотнении глинистых раз
ностей разреза.

Развитие таких систем характерно для бассейнов с очень интенсивным прогиба
нием, в которых оттеснение поровой воды из нижних горизонтов отстает от темпа на
копления осадков. В итоге поровая вода принимает на себя часть геостатической на
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грузки, что и обусловливает увеличение градиента порового давления в этой части 
разреза и асимптотический выход его на геостатическое давление.

Как показывают проведенные исследования [2], глины и глинистые породы в цен
тральных частях бассейна составляют от 50 до 95% разреза. В соответствии с резуль
татами моделирования на ЭВМ пористость глин на глубинах порядка 9—10 км может 
достигать 10%. Наличие недоуплотненных глин в большей части разреза наиболее 
погруженных областей ЮКВ, по-видимому, и является одной из основных причин ано
мально пониженных скоростей сейсмических волн, не превышающих 4,8 км/с. Дополни
тельным фактором, имеющим, возможно, решающее значение в разуплотнении глини
стых толщ, является интенсивное углеводородообразование и специфические изменения 
глинистых пород. Особенностью ЮКВ является сохранение высокой интенсивности этих 
процессов на очень больших глубинах.

Этот вывод базируется на данных математического моделирования, изучения орга
нического вещества керна сверхглубоких скважин, и выбросов грязевых вулканов, изо
топного состава углерода метана. На основе метода суммарного импульса тепла (СИТ) 
разработана математическая модель процесса газо- и нефтеобразования. В модели ис
пользован сводный разрез ЮКВ (ось ординат). Ось абсцисс образует шкала абсолют
ного возраста. Из диаграммы (см. фиг. 2) видно, что зона интенсивной генерации УВ 
(MKi—АК2) в кайнозойских отложениях сохраняется до глубины 15 км. Изучение уг
лерода метана газов нефтегазовых и газоконденсатных месторождений показывает, что 
значения 613С лежат в интервале —35-=— 50%0, что соответствует генерации метана из 
ОВ стадии мезокатагенеза. Ориентировочная оценка глубины генерации метана на ос
нове кривых зависимости 613С от температуры и отражательной способности витринита 
дает величину 6—13 км (см. фиг. 2).

Указанный интервал глубин генерации основной массы УВ подтверждается данны
ми по отражательной способности коллоальтинита, а также по отсутствию каких-либо 
изменений до глубины 6—8 км углеводородного потенциала керна и выбросов грязе
вых вулканов, битумного коэффициента и т. д. [4].

По данным рентгеноструктурных растрово-электронно-микроскопических исследо
ваний установлено, что породы в исследованном глубинном интервале находятся на 
стадии раннего катагенёза.

Основные преобразования ОВ и пород, очевидно, происходят ниже разбуренных глу
бин, вероятно, в интервале 5—13 км.

Именно на этих глубинах происходит образование огромных объемов углеводо
родов, переход связанной воды в свободную. В результате таких процессов глинистые 
породы оказываются более проницаемыми, пористыми и менее плотными, чем такие 
же породы, залегающие выше или ниже этого интервала.

Интенсивное разуплотнение связано с формированием газовых тел и вытеснением 
поровой жидкости газом. При полном оттеснении поровых растворов скорость истече
ния газов скачкообразно возрастает. При этом могут быть достигнуты скорости, когда 
все вещество зоны перейдет во взвешенное, псевдоожиженное состояние [5]. Процесс 
разуплотнения может быть вызван также гидроразрывом, растрескиванием пород и т. д.

Существенно, однако, что этот процесс реализуется на стадиях мезокатагенеза, 
которые в рассматриваемом случае приурочены к глубинам более 5—6 км. Именно 
начиная с этих глубин нарушается закономерная тенденция увеличения с глубиной ско
ростей сейсмических волн и в скоростном разрезе появляются интервалы пониженных 
скоростей, отвечающих разуплотненным (недоуплотненным) образованиям.

Таким образом, впервые обнаружена обширная региональная зона разуплотнения 
(РЗР) в осадочном бассейне ЮКВ в интервале глубин 7— 13 км, совпадающая с 
(и, возможно, обусловленная) интенсивной генерацией УВ и катагенетическими преоб
разованиями пород. Существование такой зоны подтверждается повсеместным прояв
лением в ее пределах грязевого вулканизма, выносящего колоссальные количества раз
уплотненной глинистой массы (брекчии) и газов, глинистым диапиризмом и структур
ными формами, характерными для зон с развитием инверсии плотностей (повторение 
в разрезе одних и тех же стратиграфических интервалов, покровная тектоника, изо
клинально-чешуйчатая складчатость и др.). Эта зона, имеющая, по-видимому, регио
нальное распространение и на прилежащие участки суши Нижнекуринской и Западно- 
Туркменской впадин, является генератором особенностей механизма и энергетики гео- 
динамических процессов, протекающих в осадочном бассейне обширной зоны прогиба
ния земной коры, простирающейся от Западной Туркмении до Восточной Грузии.

Можно априори предположить исключительную роль РЗР в формировании нефте
газовых залежей. Учет высокой миграционной способности разуплотненных глинистых 
толщ, перенасыщенных УВ в вертикальном и латеральном направлениях, многообразия 
фазовых переходов, пульсационного режима и других особенностей будет способство
вать решению многих спорных вопросов формирования нефтегазовых залежей. В этой 
связи очевидна необходимость постановки на базе новейших технических достижений 
(системы многократных перекрытий, цифровая регистрация и обработка сейсмической 
информации на ЭВМ) региональных сейсмических исследований методами ОГТ (общая 
глубинная точка), КМПВ и ГСЗ с целью дальнейшего изучения и пространственного 
картирования выявленной зоны разуплотнения.
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УДК 550.4

ИЗОТОПНЫЙ СОСТАВ КИСЛОРОДА KAPBQHATHbIX МИНЕРАЛОВ СЕРНЫХ 
РУД КАК ИНДИКАТОР УСЛОВИЙ ИХ ОБРАЗОВАНИЯ 

Л Е И Н  А . /О., Р И В К И Н А  Е.  М., С А М А Р К И Н  В.  А.

Соотношение стабильных изотопов серы и углерода в минералах серных месторож
дений изучается более 30 лет [1—3, 5, 11, 12, 14, 15, 17 и др.]. Установленные зако
номерности однозначно указывают на биогенное происхождение экзогенных серных ме
сторождений. Так, самородная сера в рудах обычно обогащена легким изотопом 82S, а 
сульфатные минералы утяжелены относительно сульфатной серы вмещающих эвапо- 
ритов. Значения б13С парагенного сере кальцита близки изотопному составу углерода 
органического вещества морских осадков, нефти или газа. Вариации изотопного состава 
серы и углерода в минералах серных руд указывают на определяющую роль в их об
разовании процессов бактериальной сульфатредукции.

На большинстве изученных месторождений изотопный состав углерода кальцита 
руд варьирует в интервале от —22 до —31%0 [7] и существенно отличается от значений 
о13С углерода известняков, не связанных с осернением (гиссарский известняк Гаурдака, 
бухарский Шор-Су, доломитизированные известняки казанского яруса Водино). Вели
чина 613С в них изменяется в узком интервале (от —5 до +5% 0) и хорошо согласуется 
с минералого-петрографическими особенностями, подтверждающими их нормально-оса
дочное происхожение.

Вместе с тем обогащение карбонатных минералов серных руд легким изотопом 
углерода указывает лишь на бактериальную природу углекислоты, но не решает одно
значно генетическую проблему, т. е. являются ли изученные залежи гипергенными или 
седиментационно-диагенетическими, поскольку характер вариаций в этих двух типах 
биогенных месторождений может быть близок [14].

Значительные трудности при интерпретации данных по изотопному составу угле
рода карбонатных минералов обнаружились при исследовании предкарпатскйх место
рождений. Они связаны с тем, что на Предкарпатье не только сероносные, но и бессер- 
ные надрудные (ратинские) известняки, являющиеся, по мнению большинства иссле
дователей [5, 8], осадочными образованиями, характеризуются низкими значениями 
величины 613С [6, 9]. В отдельных случаях бессерные известняки обогащены легким 
изотопом 12С до экстремальных значений (—54%о) 613С [91.

При реконструкции условий образования карбонатных минералов значительный 
вклад может внести знание изотопного состава кислорода карбонатов. Значения 6180  
природных карбонатов варьируют в широком диапазоне (фиг. 1). Наиболее изотопно
легкий кислород встречен в карбонатитах, а наиболее тяжелый — в морских карбона
тах и в некоторых континентальных эвапоритовых образованиях (известковые выцве
ты). В карбонатах первичные значения 613С могут понизиться в результате взаимодей
ствия карбонатных минералов с проникающими поверхностными водами. В ряде работ 
[16] показано, что перекристаллизованные известняки и эпигенетические кальциты 
отличаются более легким изотопным составом кислорода по сравнению с известняками, 
не затронутыми процессами перекристаллизации.

Впервые анализ изотопного состава кислорода сероносных известняков был прове
ден при изучении сицилийских серных месторождений [10, 13]. Авторами было пока
зано, что значения 6180  в этих известняках существенно отличаются от 6180  карбона
тов, образовавшихся при участии пресных метеорных вод, и близки к карбонатам эва-
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Фиг. 1 Фиг. 2
Фиг. <1. Распределение изотопов кислорода в карбонатах и ассоциирующих с ними

породах и растворах [4]
1 — известковые выцветы; 2 — морские карбонаты (сингенетические); 3 — карбонаты 
в метеоритах; 4 — морские карбонаты (перекристаллизованные); 5 — пресноводные
карбонаты; 6 — гидротермально измененные известняки; 7 — гидротермальные жилы; 

8 — карбонаты; 9 — морская вода; 10 — пресные воды

Фиг. 2. Значения 613С и 6180  в карбонатных минералах серных руд 
1, 2 — Средняя Волга: 1 — доломитизированный известняк казанского яруса, 2 — каль
цит серных руд; 3, 4 — Гаурдак: 3 — гиссарский известняк, 4 — кальцит серных руд; 
5, 6 — кастильская формация (США, Техас): 5 — прослои известняка в гипсоангид- 
рите, 6 — сернокальцитовая минерализация [11, 12]; 7 — Челленджер Кнолл (Мекси
канский залив), сернокальцитовый известняк [11, 12]; 8, 9 — Предкарпатье: 8 — пег 
литоморфные сероносные и бессерные известняки, 9 — перекристаллизованные извест
няки и вторичные кальциты; 10, 11 — Сицилия (усредненные данные по месторожде

ниям) [10, 13]: 10 — бессерные известняки, 11 — сероносные известняки

поритового происхождения (фиг. 2). Несколько значений изотопного состава кислорода 
карбонатов серных руд из месторождения Далаверского бассейна приведено в работе 
[11]. Полученные значения подтверждают гипергенное происхождение серосодержащих 
карбонатных пород.

С другой стороны, значения изотопного состава кислорода карбонатов эпигенети
ческих серных руд кепрока соляного купола Челленджер Кнолл близки к величинам 
б180  морских карбонатов [12] (см. фиг. 2). Этот факт легко объясняется тем, что дан
ное месторождение расположено в акватории Мексиканского залива и карбонатообра- 

'зование, сопровождающее процесс редукции сульфатов, происходило при участии про
никающей в кепрок морской воды.

На ряде серных месторождений нами был изучен изотопный состав углерода и кис
лорода карбонатов в сероносных и бессерных известняках, характеризующихся различ
ными минералого-петрографическими особенностями. Результаты анализов представ
лены в таблице и на фиг. 2.

Из приведенных данных следует, то доломитизированные известняки казанского 
яруса серных месторождений Среднего Поволжья и гиссарские известняки Гаурдака 
обогащены тяжелыми изотопами 13С и 180 , что подтверждает их нормально-осадочное 
(хемогенное) происхождение.

Изотопный состав кислорода вторичного кальцита сероносных известняков место
рождений Поволжья и Гаурдака варьирует от +10,7 до + 2 2 ,8%0 и свидетельствует 
о том, что в образовании карбонатных минералов существенную роль играли инфиль- 
трационные воды, обогащенные легким изотопом кислорода.

Вторичные кальциты, перекристаллизованные карбонатные и сульфатно-карбонатные 
породы предкарпатских серных месторождений также обогащены легким изотопом 160  
(см. таблицу, фиг. 2). В то же время надрудные (ратинские) и малоизмененные серо
носные известняки характеризуются более высокими значениями 6180 . Особого внима
ния заслуживают некоторые образцы сероносных и бессерных известняков с экстре
мально низкими значениями 613С и нормально-морским изотопным составом кислорода 
(см. таблицу, фиг. 2). Такое сочетание изотопного состава углерода и кислорода кар
бонатов можно рассматривать как указание, с одной стороны, на их образование в 
морских условиях, а с другой — на активное участие в их формировании изотопно
легкой метаболической углекислоты, выделявшейся при микробиологическом окислении 
органического вещества и метана в водной толще и донных осадках верхнетортонской 
лагуны [9].

Таким образом, комплексный подход к изучению карбонатных минералов, серных 
руд, включающий предварительный литологический и минералого-петрографический ана
лиз и последующее определение изотопного состава углерода и кислорода, в ряде слу
чаев позволяет решить проблему генезиса сероносных и бессерных известняков.

137



Изотопный состав углерода и кислорода карбонатов из известняков 
и сульфатно-карбонатных пород экзогенных серных месторождений *

М есторож ден  не К р а т к а я  хар ак тер и сти к а  образца б » С ,  ° / о о «‘•о, •/..

Сырейско-Каменно- 
дольское (Средняя Вол
га)

Включения доломитизированного из
вестняка в гипсе

+ 0 ,6 + 2 7 ,4

То же Включения доломитизированного из
вестняка в руде I горизонта

- 1 , 9 + 2 6 ,1

» Кальцит мелкокристаллический из 
руды I горизонта

—29,5 7 + 1 8 ,7

» Кальцит крупнокристаллический из 
руды I горизонта

—26,9 + 1 8 ,6

1 Включения доломитизированного из
вестняка в гипсе

+ 2 ,2 + 3 2 ,2

» Включения доломитизированного из
вестняка в руде II горизонта

+ 1 ,3 + 3 1 ,1

» Кальцит мелкокристаллический би
туминозный из руды II горизонта

—23,2 + 1 6 ,7

» Кальцит крупнокристаллический чис
тый из руды II горизонта

- 1 9 ,8 + 1 5 ,6

Водинское(Средняя 
Волга)

Включения доломитизированного из
вестняка в гипсе

+ 2 ,8 + 3 1 ,9

То же Включения доломитизированного из
вестняка в руде III горизонта

+ 3 ,0 + 3 2 ,7

» Кальцит мелкозернистый битуминоз
ный из руды III горизонта

—31,7 + 1 5 ,0

» Кальцит крупнокристаллический чис
тый из руды III горизонта

—25,3 + 1 0 ,7

» Доломит из слоистой гипс-доломи- 
товой породы

+ 2 ,0 + 2 7 ,7

» Доломит из руды IV горизонта типа 
«слоеный пирог»

+ 1 ,1 + 2 7 ,7

» Кальцит из руды IV горизонта типа 
«слоеный пирог»

—25,2 + 1 9 ,9

Тургеневское (Сред
няя Волга)

Доломит из гипса над рудой IX го
ризонта

+ 3 ,2 + 3 4 ,9

То же Доломит из руды IX горизонта - 1 , 3 + 2 4 ,9
» Кальцит из руды IX горизонта —26,0 + 1 5 ,1
» Доломит из оолитовых доломитов 

с гипсовым цементом
+ 5 ,0 + 2 8 ,9

» Доломит из оолитовых доломитов 
с серно-кальцитовым цементом, руда 
X горизонта

+ 5 ,9 + 2 4 ,1

» Кальцит из оолитовых доломитов 
с серно-кальцитовым цементом, руда 
X горизонта

—25,4 —13,8

Гаурдак (Средняя 
Азия)

Тонкокристаллический известняк, гис- 
сарский

- 5 , 7 + 2 6 ,1

То же Вторичный кальцит с контакта сер
ных руд и гипсов

—15,3 + 2 2 ,8

» Типичная «метасоматическая» серная 
РУДа

—13,2 + 1 4 ,6

Немировское (Пред- 
карпатье)

Литотамниевый известняк, подстилаю
щий гипсы

—13,7 + 2 4 ,7

То же Серная руда с текстурой замещения 
по крупнокристаллическому гипсу

—50,1 + 1 7 ,1

Залежи Заболотов- 
ской структуры (Пред- 
харпатье)
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Пелитоморфный темно-коричневый 
известняк (афанитовый) из кровли се
роносных известняков

—25,2 + 2 9 ,6



(IОкончание таблицы)

Месторождение

-------------------------------------------------------- Г
Краткая характеристика образца 6” С, о/00 б'Ю.о/оо

Залежи Заболотов- 
ской структуры (Пред
ка рпатье)

Известняк с преобладанием ^пелито- 
морфного кальцита, надрудный

—15,4 + 2 4 ,2

То же Известняк тонкокристаллический над
рудный

—54,1 + 2 7 ,1

Известняк с преобладанием пелито- 
морфного кальцита, надрудный

—17,9 + 2 6 ,0

Глинистый известняк, надрудный —4,8 + 2 4 ,5
» Известняк с преобладанием мелко

кристаллического кальцита, надрудный
—36,5 + 2 3 ,7

» Известняк с преобладанием кристал
лического кальцита, сероносный

—40,8 + 2 2 ,5

» Известняк кристаллический с явно
кристаллической серой

—37,9 + 2 3 ,3

» Вторичный кальцит из трещин в се- 
роносном известняке

—37,8 + 2 2 ,4

» Равномерно раскристаллизованный из
вестняк с кристаллической серой

—33,3 + 1 8 ,3

Известняк с преобладанием пелито- 
морфной структуры, сероносный

—36,6 + 2 4 ,4

» Пелитоморфный кальцит из расслан- 
цованных гипсов

—6,5 + 2 8 ,2

Неосерненная сульфатно-карбонатная 
порода

+ З Д + 2 5 ,8

» Слабоосерненная сульфатно-карбо
натная порода

—14,4 + 2 3 ,5

Пелитоморфный неосерненный извест
няк с включением гипса

—51,6 + 2 6 ,8

» Неосерненная сульфатно-карбонат
ная порода

—3,9 + 2 3 ,5

% » Сероносная сульфатно-карбонатная 
порода

—40,8 + 2 0 ,6

Пясечно (Предкар- 
патье)

Карбонат перламутрового слоя рако
вин в сероносном известняке

- 6 , 2 + 2 4 ,9

Подорожное (Пред- 
карпатье)

Мраморовидный пелитоморфный из
вестняк со скрытокристаллической се
рой в виде бобовин

—45,7 + 2 5 ,4

То же Слабоосерненный литотамниевый из
вестняк на контакте с сероносными из
вестняками

—32,9 + 2 7 ,1

* Анализы изотопного состава углерода и кислорода выполнены в Лаборатории масс-спектрометрии 
"ИБФМ АН СССР В. А. Бондарем на масс-спектрометре СН-7 («Varian») с точностью ±0,2°/оо*
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К 70-ЛЕТИЮ П. П, ТИМОФЕЕВА

Директор Геологического института АН СССР, член-корреспондент АН СССР, 
профессор П. П. Тимофеев родился 14 ноября 1918 г. в городе Вязьма Смоленской 

% области. В 1943 г. П. П. Тимофеев закончил геолого-почвенный факультет Москов
ского государственного университета. С этого времени вся его научная деятельность 
была посвящена развитию генетического направления в литологии и угольной геоло
гии, лидером которого он является до настоящего времени.

С 1947 по 1950 г. П. П. Тимофеев учился в аспирантуре Института геологических 
наук (ныне Геологический институт АН СССР). Его научным руководителем был уче
ный с мировым именем — чл.-кор. АН СССР Ю. А. Жемчужников, который являлся 
одним из основоположников угольной геологии и петрологии углей. Вместе с другими 
сотрудниками кабинета геологии и петрографии угля, руководимого В. С. Яблоковым, 
П. П. Тимофеев разрабатывал метод фациально-циклического анализа, явившегося 
позднее ключом теоретических построений в учении о геологических формациях, со
держащих полезные ископаемые.

Работая с большим энтузиазмом, проявляя творческую инициативу и самостоя
тельность исследователя, П. П. Тимофеев выявил условия осадконакопления и генезис 
углей верхней части среднего карбона на юго-западе Донбасса. В содружестве с угле- 
петрографами он впервые раскрыл и объяснил связь генетических типов углей с па
леогеографическими и палеотектоническими обстановками осадко- и торфонакопления 
в карбоновое время и заложил основы геологической генетической классификации 
углей.

В 1951 г. П. П. Тимофеев успешно защитил кандидатскую диссертацию. Даль
нейшая его научная деятельность была связана с изучением угленосных формаций 
Донбасса, Урала, Тувы, Крыма, Кавказа, Украины, Средней Азии, Южной Сибири 
и Южной Якутии. Результаты работ этого периода изложены более чем в 200 публи
кациях. Именно на этом большом фактическом материале П. П. Тимофеев существен
но развил фациально-циклические исследования rt обосновал методы детального комп
лексного литолого-фациального изучения и формационного анализа осадочных толщ, 
которые в 80-х годах стали основой изучения всех осадочных образований страти
сферы.

Наиболее важные творческие достижения почти 25 лет жизни Петр Петрович сум
мировал в докторской диссертации, которая посвящена исследованию юрских угле
носных толщ Южной Сибири, включающих два крупнейших угольных бассейна
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СССР — Иркутский и Канско-Ачинский. Эти исследования опубликованы в 2-томной 
монографии в 1969 и 1970 гг., удостоенной Государственной премии СССР в 1972 г.

В монографии четко сформулирована сущность формационного анализа угленос
ных отложений как метода их историко-геологического познания. Эти представления 
по существу являются развитием идей основоположников учения о формациях — 
Н. С. Шатского и Н. М. Страхова, а в угольной геологии — Ю. А. Жемчужникова.

П. П. Тимофеев предложил новую корреляционную стратиграфическую схему юр
ских отложений Южной Сибири, которая отражает этапность развития и особен
ности строения угленосной формации отдельных регионов. Принципиально важным 
моментом является установление четырех типов торфонакопления (побережный, до
линно-речной,’ дельтовый, озерный), имеющих как научное, так и практическое зна
чение при планировании поисковых работ на уголь на территории СССР.

По широте и кругу проработанных вопросов это исследование уникально. Оно из
вестно широкому кругу геологов не только в нашей стране, но и за рубежом и явля
ется настольной книгой каждого геолога нашей страны.

Как профессионал-литолог П. П. Тимофеев пристальное внимание уделяет про
блемам химического состава, строения и происхождения органического вещества, кото
рое, как это впервые показал В. И. Вернадский, является производным биосферы и 
играет определяющую роль во многих химических реакциях осадочного чехла.

Разработанная Петром Петровичем при участии Л. И. Боголюбовой геологическая 
генетическая классификация гумусовых углей СССР представляет собой стройную 
систему, в которой закономерно связаны между собой палеогеографические и палео- 
тектонические обстановки осадконакопления, с одной стороны, а также генетические 
типы углей независимо от стадии их углефикации — с другой. Предложенная авто
рами классификация была принята Международным комитетом по петрологии углей 
как «Система Геологического института Академии наук СССР» (Москва) наряду с 
существующими «Западно-Европейской» и «Американской» системами.

Не менее оригинальны проводимые под руководством П. П. Тимофеева исследо
вания по геохимии и углепетрографии рассеянного органического вещества. В серии 
журнальных статей при его участии была раскрыта связь между интенсивностью угле
фикации рассеянной органики и литолого-фациальным составом тех осадков, в кото
рых оно было захоронено. Это внесло существенные коррективы в прогноз стадий 
осадочного породообразования по органическому веществу как наиболее чуткому ин
дикатору вторичных процессов, что широко используется в нефтяной и угольной гео
логии.

В 1976 г. за крупные научные достижения П. П. Тимофеев был избран членом- 
корреспондентом АН СССР.

Возглавив советскую литологию, П. П. Тимофеев особое внимание уделил раз
витию генетического направления; при этом под его руководством исследования раз
виваются в пяти важнейших аспектах.

Первое направление охватывает литолого-фациальное и формационное изучение 
фанерозойских, а в последнее время и докембрийских осадочных и вулканогенно-оса
дочных отложений континентального блока. Главной его целью является реконструк
ция фациально-палеогеографических обстановок, существовавших в седиментационных 
бассейнах прошлого. Особое внимание при этом уделяется условиям образования и за
кономерностям размещения самых разнообразных полезных ископаемых, таких, как 
угли, нефть,, бокситы, железные и марганцевые руды и др.

Второе направление— это разработка учения об осадочных геологических форма
циях и формационном анализе. Базируясь на детальном комплексном литолого-фаци- 
альном анализе, П. П. Тимофеев пришел к выводу, что геологические осадочные фор
мации являются первичными генетическими телами, которые возникают в тех или иных 
палеоструктурах (отвечающих времени накопления осадков) при определенном гео
тектоническом режиме и палеогеографических условиях. Важное значение при описа
нии и выделении формаций является климат и слагающее их вещество. И что очень 
важно — формации есть не начальный этап исследования, а их конечный результат.

Третье направление включает сравнительное литолого-фациальное и формацион
ное изучение осадочного чехла Мирового океана и континентального блока земной 
коры в целом. Путем детального комплексного исследования кернов более 150 сква
жин глубоководного бурения (DSDP) в Атлантическом, Индийском и Тихом океанах, 
обобщенных многочисленных результатов опробования морских и океанских осадков 
различными исследовательскими судами нашей страны, в том числе э/с «Академик 
Николай Страхов», а также анализа опубликованных материалов была выявлена при
рода и история развития морских и океанских бассейнов седиментации.

Принципиально новым в геологии вообще, и в генетической литологии в частности, 
является создание основ теории эволюции бассейнов осадкообразования, которое 
П. П. Тимофеев выполнил совместно с В. Н. Холодовым. Анализ палеогеографиче
ских обстановок осадкообразования приводит к выводу, что в истории планеты Земля 
бассейны седиментации в течение более 4 млрд, лет развивались от неглубоких и ма
лых по размеру озероподобных водоемов в начальную стадию к озерно-морским и 
морским межконтинентальным в последующие эпохи и вплоть до возникновения оке
анских бассейнов на границе позднего мезозоя — раннего кайнозоя, т. е. тех бассей
нов, которые существуют в настоящее время. Конечным результатом этих исследо
ваний явилось открытие принципиально нового представления о том, что океаны в 
древности не существовали, а современные океаны представляют собою высшую ста
дию развития бассейнов осадкообразования.
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Четвертым очень важным аспектом научной деятельности П. П. Тимофеева явля  ̂
ется попытка рассмотреть геологическую историю Земли с позиций взаимодействие 
свободной гидросферы (озера, моря, океаны) и континентов. Исследования, проведенные 
П. П. Тимофеевым совместно с В. Н. Холодовым, В. П. Зверевым, позволили уста
новить, что осадочная оболочка Земли и связанная с нею гидросфера развивались одно
направленно, определяя эволюцию типов осадочного процесса. Показано, что свобод
ная гидросфера (вода морей и океанов) увеличивалась неравномерно по восходящим 
синусоидальным кривым, причем наиболее бурный рост произошел в конце мезозоя —  
начале кайнозоя и закончилось формированием современных океанических бассейнов. 
Этот процесс продолжается и в настоящее время.

Пятым звеном исследований, проводящихся при участии и под руководством 
П. П. Тимофеева, являются проблемы геоэнергетики. В серии журнальных статей, на
писанных совместно с В. А. Щербаковым и В. А. Ильиным, были проанализированы 
проблемы потенциальных источников тепловой энергии, энергетики процессов выветри
вания, седиментации и литогенеза. Особенно большое внимание уделялось термодина
мическому анализу явлений метаморфизма; была показана тесная генетическая связь- 
между процессами метаморфизма и формированием «гранитной» оболочки.

На основании больших знаний и опыта в области генетической литологии и уголь
ной геологии П. П. Тимофеевым сформулированы и обоснованы два фундаментальных, 
приоритетных направления на ближайшую пятилетку и на перспективу до 2000 г. по 
созданию глобальной теории осадочного процесса в истории Земли. Первое — «Эво
люция типов осадочного процесса, бассейнов осадко- и породообразования, формиро
вание и размещение полезных ископаемых в истории Земли». Второе связано с по
знанием процессов углей, сланце- и торфообразования и входит в общее направление 
«Природные углеводороды, угли и горючие сланцы».

П. П. Тимофеевым опубликовано более 330 научных работ, среди которых 10 мо
нографий.

Наряду с плодотворной научно-исследовательской деятельностью, П. П. Тимофеев 
проводит огромную научно-организационную работу. В 'I960 г. он был приглашен акад. 
Н. С. Шатским на должность заместителя директора института, в декабре 1985 г. был 
назначен исполняющим обязанности директора, а с марта '1986 г.— директором Гео
логического института АН СССР. Одновременно П. П. Тимофеев возглавляет секцию- 
литологии института, объединяющую 10 структурных лабораторий; в этой же секции 
он заведует структурной лабораторией «Осадочные геологические формации».

П. П. Тимофеев большое внимание уделяет подготовке научных кадров. Под его 
непосредственным руководством защищено 19 докторских и около 30 кандидатских 
диссертаций; готовится к защите 8 докторских и 12 кандидатских диссертаций.

П. П. Тимофеев возглавляет организованную им в Московском государственном 
университете им. М. В. Ломоносова кафедру «Литология и морская геология»; здесь 
под его руководством подготовлено 10 курсов по различным специальностям осадоч
ного направления. Кафедра под егЬ руководством проводит большую научно-исследо
вательскую работу и ежегодно выпускает до 20 дипломников и аспирантов.

П. П. Тимофеев является председателем Междуведомственного литологического 
комитета, который координирует соответствующие работы АН СССР, академий союз
ных республик и пяти союзных министерств — Мингео СССР, Минугля СССР, Мин- 
нефти СССР, Мингаза СССР, Министерства среднего и высшего образования СССР.

Комитет регулярно проводит заседания бюро, пленумы, всесоюзные литологиче
ские совещания, всесоюзные семинары, школы и печатает их труды.

П. П. Тимофеев осуществляет контакты с Международным обществом седимен- 
тологов и является членом Совета этой организации, входит в состав редколлегии 
международного журнала «Уголь».

П. П. Тимофеев хорошо известен в широких международных научных кругах. Он 
избирался вице-президентом Международного комитета по петрологии углей, явля
ется членом двух международных комиссий по изучению углей, членом постоянного 
Международного комитета карбоновых конгрессов. В 1975 г., будучи президентом, 
П. П. Тимофеев провел Международный конгресс по стратиграфии и геологии карбона 
(г. Москва).

П. П. Тимофеев около 70 раз выезжал за границу в составе делегаций на меж
дународных конгрессах, симпозиумах, коллоквиумах; нередко он возглавлял предста
вительные делегации ученых СССР и всегда пользуется большим авторитетом у за
рубежных коллег.

С 1975 по 1980 г., когда Советский Союз участвовал в проекте Глубоководного 
океанского бурения, П. П. Тимофеев представлял нашу страну в качестве альтерна
тивного члена в Исполкоме ДЖОИДЕС, а также участвовал в работе двух рабочих 
комитетов — «Осадочная петрология и физические свойства пород» и «Древние об
становки осадкообразования». Обладая большой эрудицией, чертами настоящего ком
муниста и патриота, П. П. Тимофеев — ученый, достойно представляющий советскую 
геологическую науку за рубежом.

Много энергии и сил отдает П. П. Тимофеев организации науки в должности пред
седателя Экспертного совета наук о Земле ВАК при Совете Министров СССР.

Одновременно П. П. Тимофеев является председателем Специализированного док
торского ученого совета ВАКа при Геологическом институте АН СССР (литология, 
осадочная геохимия, геология океанов и морей), членом Специализированных доктор
ских советов при МГУ и МГРИ, членом Междуведомственного, научного совета ГКНТ 
Совета Министров СССР по проблеме «Изучение недр Земли и глубокое бурение».
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П. П. Тимофеев представляет советскую литологию также в других организациях 
как в СССР (председатель секции литологии-седиментологии Национального комитета 
геологов СССР, заместитель главного редактора журнала «Литология и полезные 
ископаемые»), так и за рубежом (член Совета Международной ассоциации седимен- 
тологов, член бюро международной комиссии «Глобальная осадочная геология» и член 
Номенативного комитета по выбору руководящих органов Международного союза гео
логических наук и др.).

П. П. Тимофеев принимал и принимает активное участие в общественной жизни 
института; он избирался секретарем и членом партбюро; в настоящее время — руко
водитель общеинститутского методологического семинара.

Большие заслуги П. П. Тимофеева перед наукой были неоднократно отмечены пар
тией и правительством: он награжден орденом Октябрьской Революции, орденом Тру
дового Красного Знамени и шестью медалями СССР.

Свой 70-летний юбилей Петр Петрович Тимофеев встречает в расцвете сил, пол
ный творческой энергии и широких научных замыслов. От души желаем ему новых 
успехов в его творчестве — многогранном и плодотворном!
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Цена 1 р. 80 к.
Индекс 70493

ИЗДАТЕЛЬСТВО «МИР»
готовит к выпуску в 1989 г.

ОБСТАНОВКИ ОСАДКОНАКОПЛЕНИЯ И ФАЦИИ. В 2-х т. Пер. с англ. 
Под ред. X. Рединга. 76 л., ил. 15 р. 50 к. (За комплект).

В книге приводятся результаты фундаментальных исследований и об
ширный новейший материал по главным типам глобальных осадочных 
обстановок верхней оболочки Земли. Рассматриваются соотношения 
различных фациальных типов осадков в разрезе и на площади, контакты 
и переходы между фациями, комплексы фаций и объединение фаций в 
группы и серии, а также факторы, контролирующие природу и распро
странение фаций. Анализируется взаимосвязь между осадкообразова
нием и тектоникой. В 1-ом томе освещены осадочные обстановки, свой
ственные им фации и процессы аллювиальных отложений, дельт, озер, 
пустынь, прибрежных мелководных морских образований. Во 2-м томе 
освещены осадочные обстановки и свойственные им фации морских 
мелководных карбонатных образований, глубоководных пелагических и 
кластогенных отложений, а также обстановки современного и древнего 
ледового литогенеза. Для всех разделов книги даны прекрасные иллю
стративные схемы, рисунки и фотографии, делающие ее особенно до
ступной для конкретного применения при полевых исследованиях.

Издание предназначено для литологов и геологов, занимающихся 
изучением осадочных пород, а также для студентов геологических спе
циальностей.

Предварительные заказы на книгу принимаются всеми магазинами, распространя
ющими научно-техническую литературу, в том числе магазинами — опорными пункта
ми издательства «Мир».


