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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
№ 6, 1988

УДК 551.46.01/551.311

АРИДНЫЕ ЗОНЫ В ОКЕАНЕ. ИХ ГРАНИЦЫ И ВКЛАД 
ЭОЛОВОГО МАТЕРИАЛА В ОКЕАНСКУЮ СЕДИМЕНТАЦИЮ

В А С И Л Ь Е В  В. П ., П О М О Р Ц Е В  О. А .

Обоснованы границы аридных зон в океане по критерию их выделе
ния на континентах — отношению количества ежегодно выпадающих 
атмосферных осадков к суммарной величине годовой эвапотранспирации. 
Показано, что в отличие от континентов в аридных зонах океанов не 
лаблюдаются характерные, свойственные только этим зонам океаниче
ские ландшафты и особый тип осадкообразования. На основании средне
годовых концентраций атмосферного минерального аэрозоля и натурных 
наблюдений за перевеванием песков рассчитано общее количество эоло
вого терригенного материала, поступающего в океан.

В основе теории океанского осадкообразования, разработанной 
А. П. Лисицыным [13, 14], лежат три вида природной зональности — 
климатическая, вертикальная и циркумконтинентальная. Сочетание 
этих видов зональности определяет в конечном счете тип осадка, особен
ности его гранулометрического и вещественного состава. При этом опре
деляющую роль на формирование океанских осадков оказывает клима
тическая зональность, и в океане, так же как и на континентальном бло
ке, существуют три зональных климатических типа литогенеза — ледо
вый, аридный, гумидный и азональный — вулканогенно-осадочный.

Такой подход к океанскому седиментогенезу вызвал справедливую, 
на наш взгляд, критику со стороны основоположника теории климатиче
ских типов литогенеза Н. М. Страхова [21—26], который доказывал, что 
в пределах океанов существует единый осадочный океанский тип лито
генеза (вне зон вулканизма), основные закономерности которого опреде
ляются не климатом, а гидродинамическим режимом океанических вод
ных масс. Основные возражения Н. М. Страхова против механического 
распространения климатических типов литогенеза, присущих континен
тальному блоку Земли, на океан изложены в работах [21—23]. Они ка
саются главным образом того, что климатические типы литогенеза в 
океане выделены в значительной степени искусственно, с нарушением 
принципов и критериев их выделения на континентах, и не несут ха
рактерных черт континентального литогенеза, позволяющих относить его 
к тому или иному климатическому типу. Анализируя литогенез аридного 
типа, Н. М. Страхов убедительно показал необоснованность и искусствен
ность его выделения в океане, что выражается в непоследовательности 
проведения границ аридного типа литогенеза в океане строго по нулевой 
изолинии разности испарение — осадки, в отсутствии в океанских осад
ках аридных зон аутигенных минералов (хорошо растворимых солей) — 
индикаторов континентального литогенеза аридного типа, в несостоятель
ности объяснения особенностей океанского седиментогенеза, прежде все
го распределения типов отложений и скоростей осадкообразования в 
аридных зонах с позиций учения о климатических типах литогенеза 
[22]. Несмотря на обстоятельность проведенного анализа, который поз
волил сделать совершенно справедливый вывод о том, что аридный тип 
литогенеза в океане не существует, остались некоторые принципиально 
важные вопросы, которые требуют более тщательного рассмотрения. На
стоящая статья, являясь продолжением идей Н. М. Страхова, восполняет 
некоторые пробелы, связанные с осадкообразованием в аридных зонах 

океана.
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ГРАНИЦЫ АРИДНЫХ ЗОН В ОКЕАНЕ

Аридный тип литогенеза в океане, согласно теории А. П. Лисицына 
[13, 14], так же как и на континенте, совпадает с областями океана, где 
испарение за год превышает сумму метеорных осадков. На карте же ти
пов литогенеза в океане, приводимой в работах А. П. Лисицына [13г 
14], этот тезис произвольно нарушается (фигура) и, таким образом, не 
соблюдается один из важнейших климатических критериев выделения 
континентального аридного литогенеза — преобладание испарения над 
атмосферными осадками. Однако дело даже не в том, что границы арид
ного литогенеза в океане не везде совпадают с нулевой изолинией разно
сти испарение — осадки, что было подвергнуто справедливой критике 
Н. М. Страховым [21]. Ошибка заложена в самом принципе выделения: 
аридных зон. Пытаясь показать единство климатических типов литогене
за в океане и на континентах, А. П. Лисицын за основу их выделении 
брал те же критерии, что Н. М. Страхов. В результате он повторил ошиб
ку Н. М. Страхова в отношении формулировки климатических критериев 
выделения аридного типа литогенеза. Н. М. Страхов, создавая свою тео
рию, основное внимание уделял геологической сущности процесса и не? 
совсем строго подходил к отдельным физико-географическим понятиям и 
формулировкам.

Аридный тип литогенеза, согласно теории Н. М. Страхова [20], раз
вивается только в пределах аридных зон 8емли. Однако аридные зоны — 
это не все области, где суммарное годовое испарение (для континентов 
более правильно использовать критерий испаряемости) превосходит сум
марное количество ежегодно выпадающих атмосферных осадков, а лишь 
те, где подобное преобладание испаряемости над осадками весьма значи
тельно. В физической географии аридные территории — это области с за
сушливым климатом, определяющим характер почвенного и растительно
го покрова, бедность внутренних вод и их режим, характер расселения, 
тип хозяйства и т. д. Аридность определяется климатическими статисти
ческими показателями. Среди них такие широко известные индексы арид- 
ности, как Де Мартонна: га =  Р /(Г  + 10); Кеппена: ia =  8P/(5Т + 120), 
га =  2Р(Г+33) и ia =  P/(T+7); Стенца: ia =  E/P; Торнтвейта: ia =  
=  100 din и, наконец, М. И. Будыко: ia= R 0/Lr, где U — индекс аридно- 
сти; Р — годовая сумма осадков; Т — среднегодовая температура; Е — 
испаряемость; d — дефицит влаги (сумма месячных разностей между Р  
и суммарной Е для тех месяцев, когда норма осадков меньше нормы 
суммарной испаряемости); п — сумма месячных величин суммарной Е; 
До — величина радиационного баланса для увлажненной поверхности; 
Lr — скрытая теплота испарения [4]. Для унификации климатических 
критериев выделения аридных зон и установления единых границ миро
вых аридных территорий в 1977 г. ЮНЕСКО составлена новая карта арид
ных территорий в масштабе 1 : 25 000 000 [30]. За основу при выделении: 
областей разной степени аридности взято отношение среднегодового коли
чества осадков Р к потенциальной эвапотранспирации ЕТР в течение* 
того же периода. Значения данного индекса аридности рассчитывались 
для 1600 станций.

Всего было выделено четыре типа аридных территорий.
1. Супераридная (Р /£ТР<0,03). Собственно пустыни; дождливость 

весьма слабая и случайная; дожди одинаково вероятны в течение всего 
времени года; долговечная растительность отсутствует, исключая редкие* 
кустарники в русле рек; в благоприятные годы могут развиваться эфе
меры; пастбища и возделываемые земли отсутствуют; внутригодовая ва
риация выпадения осадков 100%.

2. Аридная (0,03<Р/£ТР<0,20). Полупустыни; растительность ред
кая и состоит из кустарников; развито кочевое скотоводство; количество 
осадков изменяется от 80—150 до 200—300 мм в год; внутригодовая ва
риация выпадения осадков 50—100%.

3. Семиаридная (0 ,20<Р/£ТР<0,50). Сухие степи и саванны. Пег 
количеству осадков можно выделить зоны: а) от 300—400 до 700—
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Аридные зоны континентов и океана

1 -  зкстрааридные и аридные (Р/ЕТР<0,2); 2 — семиаридные (0,2<P/ZiTP<0,5); 3 — очаги песчаного материала в пустынях на побережье океана [34]; 
4—7 — зоны аномальной положительной солености на поверхности Мирового океана, %о (4 — >38, 5 — 37—38, б — 36-*37, 7 — 35—36); 8 — области с пре
обладанием количества атмосферных осадков над испаряемостью; 9 — области с преобладанием испаряемости над количеством атмосферных осадков; 10 — 
нулевая изолиния среднегодовой разности «осадки — испаряемость» [2, 3, 5]; 11—13 — границы (11 — аридных зон, 12 — зон с аномальной положительной

соленостью [10], 13 -  литогенеза аридного типа в океане, зьщеддемрго А, П, Лисицыным [13])



800 мм/год в районах с максимальной дождливостью летом и б) от 200— 
250 до 450—500 мм/год в районах с зимними дождями (тропические ши
роты Средиземноморья); внутригодовая вариация выпадения осадков 
25 -50% .  ̂ ■;

4. Субгумидная (0 ,50<Р/£ТР<0,75). Тропические саванны, среди
земноморские леса, черноземные степи; сельское хозяйство развито нор
мально, как и в гумидной зоне; внутригодовая вариация выпадения осад
ков меньше 25%.

Из приведенной классификации следует, что все области с Р!ЕТР>  
>0,75 относятся к гумидной зоне, в том числе и те, где суммарная го-- 
довая испаряемость преобладает над годовым количеством осадков, но 
0,75<Р/£ТР<1,0. Если аридный тип литогенеза Н. М. Страхова строго 
привязать к физико-географическим аридным зонам, то станет очевид
ным, что аридный тип литогенеза на континентах развивается только в 
супераридных, аридных и семиаридных (по общепринятой классифика
ции ЮНЕСКО) областях (см. фигуру). Количественным климатическим 
критерием для выделения зон аридного и гумидного литогенеза является 
Р!ЕТР =  0,5.

Если применить уточненный климатический критерий континенталь
ного аридного тица литогенеза (именно он, как было показано выше, 
лежит в основе выделения зон аридного литогенеза в теории 
Н. М. Страхова) для океана (а это необходимо сделать, если строго 
придерживаться концепции А. П. Лис^ына о тождественности физико- 
географических критериев выделения аридных зон в океане и на конти
нентах), то аридные зоны в океане примут другие очертания, а их пло
щади существенно сократятся (см. фигуру). Непрерывный пояс аридной 
зоны сохраняется лишь в Северной Атлантике. В Южной Атлантике, 
в Индийском и Тихом океанах аридные зоны представлены полосами, 
более или менее вытянутыми в широтном направлении от западных 
(аридных) побережий континентов в сторону океана. Кроме того, в се
верной части Тихого океана появляется вытянутая по широте аридная 
зона, пространственно не связанная с континентами.

Аридность климата на суше четко выражается в характере ландшаф
та: в аридных зонах всех континентов распространены только пустын
ные, полупустынные и степные ландшафты. Причем развитие того или 
иного аридного ландшафта тесно связано со степенью аридности клима
та: супераридным территориям соответствуют пустыни, аридным — полу
пустыни и семиаридным — сухие степи или саванны. Иначе обстоит дело 
в океане, где аридные зоны, выделенные по континентальному климати
ческому критерию (Р /£ТР<0,5), не имеют такой четкой ландшафтной 
маркировки. Даже повышенная соленость поверхностных вод, которая, 
по мнению А. И. Лисицына [13], является отражением аридности клима
та, как правило, либо вообще не связана с аридными зонами, либо, рас
полагаясь в пределах аридной зоны, не имеет четкой корреляции со 
степенью аридности климата. Действительно, зоны максимальной солено
сти, расположенные в тропических районах каждого океана (см. фигуру), 
лишь в Северном полушарии частично совпадают с аридными зонами, 
хотя и не всегда с максимально аридными (например, в северной части 
Тихого океана). В Южном полушарии районы максимальной солености 
во всех океанах расположены в гумидной зоне. В то же время все зоны 
аномальной положительной солености (исключение — максимум в Юж
ной Атлантике, у побережья Южной Америки) четко приурочены к ха- 
листатическим областям тропической зоны океанов.

Это полностью согласуется с основными закономерностями распреде
ления поля солености на поверхности океана, согласно которым «помимо 
разности между испарением и осадками, таяния льдов и речного стока, 
поле солености в з н а ч и т е л ь н о й  м е р е  ф о р м и р у е т с я  п о д  в о з 
д е й с т в и е м  ц и р к у л я ц и и  в од ... Благодаря обращению вод в мак- 
роциркуляционных системах поле солености представлено концентриче
скими изогалинами, близкими по своей форме к эллиптическим за счет 
вытянутости природных зон по широте. В центральных частях таких об
6



ластей (не что иное, как халистазы) отмечаются положительные анома
лии солености. Соленость у восточных берегов океанов ниже, чем у за
падных, в результате того, что вдоль западного побережья океанов пере
мещаются воды из тропических областей, где соленость повышена 
(именно с этим связан максимум солености в Южной Атлантике, не сов
падающий с центром халистазы). Вдоль восточных побережий перено
сятся воды с более низкой соленостью из умеренных широт. Поэтому с 
удалением от центральных областей повышенной солености к материкам 
положительные аномалии постепенно переходят через ноль и становятся 
отрицательными» [19, с. 188]*.

Таким образом, перенесение континентальных климатических крите
риев аридности климата на океан позволяет выделить аридные зоны, 
в которых, однако, нет ни характерных (пусть даже специфических для 
океана) ландшафтов, позволяющих отделить их от гумидных зон, ни 
особого типа осадкообразования, что было убедительно показано- 
Н. М. Страховым [21—23], поэтому здесь подробно не рассматривается. 
Следует лишь подчеркнуть, что, поскольку «аридные» зоны, выделенные* 
А. П. Лисицыным, выходят далеко за пределы истинно аридных зон 
(Р/ЕТР<0,5) и охватывают большие площади гумидных зон, искусст
венность выделения специфических океанских отложений, которые якобы 
характеризуют аридные и только аридные зоны, становится еще более 
очевидной. На самом деле однотипные океанские осадки широко распро
странены и в гумидных, и в истинно аридных зонах, и основным факто
ром, контролирующим их распределение на океаническом ложе, становит
ся гидродинамический режим водных масс, что также было убедительно 
показано в работах Н. М. Страхова [24—26].

Возникает вопрос: а следует ли в таком случае выделять аридные 
зоны в океане? По-видимому, следует, но они будут иметь значение толь
ко для прибрежных зон шельфа, так как здесь уже имеем дело с осадко
образованием на периферии континентального блока, для которого собст
венно и разработана теория о климатических типах литогенеза 
Н. М. Страхова. «Действительные признаки аридности появляются толь
ко в прибрежье: здесь развиты лагуны и заливы, где накапливаются 
хемогенные осадки: карбонатные оолиты, литификаты, арагонит в форме 
иголочек. Местами хемогенный процесс продвинулся гораздо дальше и 
достиг стадии доломитообразования, садки гипса и даже более раство
римых солей вплоть до NaCl (например, в себкха в Персидском заливе, 
на низменности у п-ова Cath в Западной Индии, в лагуне Бокано де 
Вирилла на побережье Перу, в зал. Куронга в Австралии и др.). В этих 
местах действительно реализуется самый характерный для аридного 
литогенеза процесс: химическая садка солей, начиная с наименее раство
римого СаС03 и постепенно захватывающая все более растворимые. Но 
за пределами узкой периферической окраины, н е и з о б р а з и м о й  в 
м а с ш т а б е  к а р т ы ,  всякие признаки химической садки солей, в том 
числе даже самой малорастворимой из них — СаСОз, исчезают, аутиге- 
нез приобретает обычный океанский характер и а р и д н а я  з о н а  в 
о к е а н и ч е с к и х  о с а д к а х  не м о ж е т  б ы т ь  о б ъ е к т и в н о  в ы
я в л е н а »  [21, с. 21]. Конечно, вопросы осадкообразования на шельфе 
требуют более глубокого и тщательного рассмотрения, и в приведенной 
цитате сконцентрирована лишь основная мысль относительно прибреж
но-шельфового седиментогенеза — климатические типы литогенеза на 
шельфе существуют (по крайней мере аридный и гумидный), и они наи
более ярко выражены в прибрежной зоне, включающей мелководья, за
ливы, лагуны, внутренние моря. В этой связи вызывает удивление появ
ление ряда работ по прибрежно-шельфовому седиментогенезу [8, 9J, 
в которых авторы пытаются выступать в качестве первооснователей кон
цепции о климатических типах литогенеза на шельфе (то, что термин 
литогенез заменен морфолитогенезом, ледовый тип — полярным, единый 
гумидный — гумидным умеренных широт и гумидным тропической зоны 1

1 Выражения, приведенные в скобках, а также выделенные разрядкой, допол
нены В. П. Васильевым.
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и т. д.— все это не меняет сути «новой» теории, которая модифициро
ванными терминами повторяет теорию Н. М. Страхова, а ее авторы пре
тендуют при этом на роль первооткрывателей).

КОЛИЧЕСТВО ЭОЛОВОГО МАТЕРИАЛА, ПОСТУПАЮЩЕГО В ОКЕАН

Одним из аргументов в пользу выделения в океане литогенеза арид
ного типа явилась оценка количества эолового материала, поступающего 
в океан. А. П. Лисицын [13] рассчитал, что ежегодно в аридные зоны 
океана поступает 1,6 млрд, т осадочного материала. Им же [14] было 
установлено, что из 18,53 млрд, т флювиогенного материала, поступаю
щего ежегодно в океан, пелагических частей достигает лишь 7,7%, 
остальные 92,3% осаждаются на шельфе, близ берегов и в краевых мо
рях. В свою очередь эоловый и ледовый материал, согласно теории 
А. П. Лисицына [14], полностью поступает в пелагические области 
океанов. В результате количество флювиогенного (1,7 млрд, т), эолового 
(1,6 млрд, т) и ледового (1,5 млрд, т) 2 материала, ежегодно достигаю
щее пелагических частей Мирового океана, вполне сопоставимо. Это яви
лось одним из главных аргументов выделения в океане климатических 
типов литогенеза. Таким образом, точная оценка количества эолового ма
териала, поступающего в Мировой океан, имеет принципиальное значение 
для теории океанского осадкообразования.

Однако, прежде чем перейти к критическому анализу полученной 
оценки эолового материала (1,6 млрд. тАгод), рассмотрим вопросы зональ
ности эоловых процессов. До недавнего времени считалось, что эоловые 
процессы распространены только в аридных зонах. Исследования послед
них лет показали, что это не так. Ветровая эрозия (дефляция), имея 
максимальную интенсивность в пустынных регионах, широко распрост
ранена и в других климатических зонах. Интенсификации ветровой эро
зии в гумидных районах способствует прогрессирующее освоение земель, 
которое проявляется в вырубании лесов и распашке земель под сельско
хозяйственные угодья. Из данных, приведенных в табл. 1, видно, что 
площади обрабатываемых земель в настоящее время сопоставимы с пло
щадями пустынных регионов. Поскольку первые расположены, как пра
вило, в гумидных районах, ветровая эрозия, развитию которой способ
ствует уничтожение растительного покрова, распространяется далеко за 
пределы аридных зон в гумидные зоны. О масштабах ветровой эрозии 
в гумидных районах можно судить по следующим данным. В результа
те повышенной ветровой активности в зимний и ранневесенний перио
ды 1968—1969 гг. слой черноземных почв вместе со снегом в Ростов
ской обл. и Краснодарском крае был перенесен на ледовый покров Азов
ского моря. Весной были отобраны пробы снега и определено общее ко
личество эолового материала, поступившего на акваторию Азовского 
моря, составившее 50 млн. т. В 1959 г. ураганными ветрами на аквато
рию Азовского моря было привнесено 41 млн. т терригенного материала 
[29].

На 17-м ежегодном Бингхэмптонском геоморфологическом симпозиу
ме, посвященном эоловым процессам, было показано, что ветровая эрозия 
имеет глобальное распространение не только на Земле (от экватора до 
полюсов), но и на других планетах Солнечной системы [31]. Отсюда 
следует важный вывод: в е т р о в а я  э р о з и я  — не  у з к о  з о н а л ь 
н ы й  п р о ц е с с ,  п р о я в л я ю щ и й с я  т о л ь к о  в а р и д 
н ы х  з о н а х  З е м л и ,  а я в л е н и е  о б щ е п л а н е т а р н о г о  
м а с ш т а б а .  П о э т о м у  т е р р и г е н н ы й  м а т е р и а л  э о л о в о 
г о  г е н е з и с а  не м о ж е т  с л у ж и т ь  к р и т е р и е м  для  в ы
д е л е н и я  з о н  а р и д н о г о  т и п а  л и т о г е н е з а .  В аридных же 
зонах ветровая эрозия благодаря аномальной сухости климата и боль-

2 Оценки А. П. Лисицына [13, 14]. В настоящее время автором получены новые 
данные для твердого речного (19,288 млрд, т/год) и ледового (0,373 млрд, т/год) сто
ков. Причем лишь 30% (0,112 млрд, т/год) айсбергового материала достигает пела
гических районов океана.
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Общий баланс земель мира [12]
Таблица 1

Общая 
площадь, 
млн. га

В процентах к площади

Земельный фонд земельного
фонда

суши в 
целом

поверхности
Земли-планеты

Земельный фонд в целом 13 392 100,0 89,8 26,2
Продуктивные земли 8 570 64,0 57,5 16,8
В том числе сельскохозяйственные 4 559 34,0 30,6 8,9
Из них:

пашня 1356 10,1 9,1 2,6
сады и плантации 93 0,7 0,6 0,2
луга и пастбища 3110 23,2 20,9 6,1
леса и кустарники 4 011 30,0 26,9 7 ,9

Малопродуктивные земли 2 816 21,0 18,9 5,5
В том числе:

440 3,2 3,0 0 ,9земли населенных пунктов,
промышленности и транспорта

317 2,4 2,1 0 ,6озера, реки и водохранилища
тундра и лесотундра 734 5,5 4,9 1,4
болота 400 3,0 2,7 0,8
пустыни 925 6,9 6,2 1,8

Непродуктивные земли 2 006 15,0 13,4 3,9
В том числе:

450нарушенные человеком земли 3,4 3,0 0,9
пески и овраги 378 2,8 2,5 0,7
ледники и снежники 1178 8,8 7,9 2,3

Антарктида 1523 — 10,2 3,0
Суша в целом 14 915 — 100,0 29,2
Мировой океан 36 105 — — 70,8
Поверхность Земли-планеты 51 020 100,9

шим запасам рыхлых отложений проявляется в максимальных мас
штабах.

Второй вопрос, связанный с зональностью эоловых процессов,— это 
зональность ветрового переноса. Несмотря на преобладающий широтный 
ветровой перенос, на нашей планете широко распространены процессы 
обмена воздушных масс в меридиональном направлении вплоть до- 
воздухообмена между Северным и Южным полушариями [28]. Именно 
благодаря процессам меридионального обмена воздушных масс эоловый 
материал из пустынных регионов поступает в различные климатические 
зоны вплоть до полюсов [7 ,36—38]. Это является еще одним свидетель
ством глобальности разноса и отложения эолового материала, что не поз
воляет рассматривать его в качестве достоверного индикатора литогене
за аридного типа. Кроме того, сложность (а часто невозможность) диаг
ностики эолового и только эолового генезиса обломочных зерен является 
еще одним важным аргументом против использования этого критерия для 
определения аридных условий седиментации. Так называемый пустын
ный загар, который якобы характеризует зерна кварца из пустынных 
регионов, наблюдается и на зернах сиалических минералов, поступаю
щих в океан из латеритных кор выветривания экваториальной гумидной 
зоны.

В заключение рассмотрения вопросов зональности переноса и осаж
дения эолового материала необходимо отметить, что о преимущественноаг 
отложении эолового материала, поступающего из аридных зон конти
нентов, в гумидных зонах океана писал и А. П. Лисицын: «Важным за
ключением является также и то, что основная часть этого (эолового.— 
В. В.) материала (9/10) осаждается не в пределах аридных зон, а на 
границах с прилежащими гумидными — умеренными и экваториальной.. 
Таким образом, аридная зона вносит некоторый вклад в осадконакопле- 
ние в гумидных зонах» [13, с. 78]. После этого крайне непоследователь
ными выглядят подсчеты эолового материала (даже приблизительные), 
в которых используется площадь аридных зон океана.
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Количество терригенного материала в аридных зонах океана9 рассчитанное 
по картам абсолютных масс

Таблица 2

Океан Полушарие
Средняя ско

рость седимен
тации, т/км2* год

Площадь дна океана 
с данной скоростью 

седиментации, 
млн* км2

Количество терри
генного материала, 

млн. т/год

Атлантический Северное 10 5,63 56,3
1 11,25 11,25

Южное 10 6,75 67,5
3,5 16,87 59,05
1 3,38 3,38

2 — 43,88 197,48

Индийский Северное 10 2,25 22,5
1 2,25 2,25

Южное 10 21,38 213,8
1 9,00 9,0

2 — 34,88 247,55

Тихий Северное 10 5,63 56,30
3,5 31,94 111,79

Южное 10 6,97 69,70
3,5 3,38 11,83
1 14,63 14,63
0,25 19,34 4,84

2 —  ) 81,89 269,09

Мировой океан — 160,65 714,12

Как же было получено общее количество поступающего в океан 
эолового материала, равное 1,6 млрд.т/год? «Если принять средний диа
метр пылинок 10 мк (0,01 мм), то их вес будет равен приблизительно 
10-10г. Скорость выпадения частиц такого размера около 0,7 см/с, т. е. 
за сутки должна выпасть пыль из столба высотой около 600 м (? — 
В. В .), что дает на 1 м2 6 г пыли (? — В. В.). При общей площади вы
падения 175,0 млн. км2 (? — В. В.) это дает 1,0—1,1 млрд, т пыли в год. 
Если принять, что еще 100—200 млн. т (? — В. В.) осаждается во внут- 
риматериковых водоемах, а также в районах Австралии и др., где встре
чаются сухие туманы, то получим среднюю цифру поступления терри
генного материала эоловым путем 1600 млн. т в год (? — В. В .)» [13, 
с. 78]. Комментарии, как говорится, излишни. Сплошные вопросы. В том, 
что полученная оценка значительно превышает реальную, убеждают 
подсчеты количества терригенного материала в аридных зонах, выполнен
ные по карте абсолютных масс терригенного материала в океанах [14]. 
Результаты проведенных расчетов приведены в табл. 2. Как видно из 
приведенных в ней данных, количество терригенного материала, ежегод
но поступающего в аридные зоны (714,12 млн. т), более чем в 2 раза! 
меньше количества эолового материала, рассчитанного А. П. Лисицы
ным. Однако полученная оценка не может рассматриваться как глобаль
ная оценка обломочного материала эолового генезиса, поступающего в 
океан, по ряду причин. Во-первых, при расчетах были использованы 
границы аридных зон А. П. Лисицына, которые, как было показано 
выше, не соответствуют истинно аридным зонам океана, выделенным на 
основании общепринятых континентальных климатических критериев. 
Во-вторых, эоловый материал поступает не только в аридные, но и в 
другие климатические зоны океана, хотя и в меньших масштабах. И на
конец, в-третьих, не весь терригенный материал, накапливающийся на дне 
аридных зон океана, имеет эоловый генезис. Существенная часть терри
генного материала, поступающего в аридные зоны,— это флювиогенный 
материал, преодолевший «барьер» приконтинентальной зоны лавинной 
седиментации. Исключение составляет лишь сравнительно небольшой 
район Атлантического океана («море мрака»), прилегающий к Сахаре, 
где жидкий, а следовательно, и твердый сток вообще отсутствует. В дру-
10



Таблица $
Оценки глобальных выбросов минерального аэрозоля в атмосферу [6,11,17]

Количество минераль
ного аэрозоля, посту

пающего в атмосферу, 
млн. т/год

Источник и способ расчета

1100 Данные 15 станций в США по годовому выпадению пыли, эк
страполированные на остальную часть планеты, потенциально под
верженной эрозии

500 Концентрация пыли принята в 5 мкг/м3 в первом 5-километро
вом слое, число циклов удаления в год 40, скорость океанской се
диментации 0,1-10_3 г/см2-год

500 Экстраполяция оценок Дж. Вадлея для пыли, возникшей в ре
зультате естественной эрозии и эрозии, вызванной сельскохозяй
ственной деятельностью на территории США

250 Экстраполяция, проведенная Ж- Петерсоном и X. Юнге, коли
чества естественной и образовавшейся в. результате сельскохозяй
ственных работ пыли, поднятой ветром над США 

Данные Е. Гольдберга по скорости накопления эолового мате
риала в ледниках и морских осадках

100—500

200 Данные Г. Робинсона и Е. Робинса, принявших в расчетах, что 
концентрация атмосферной пыли — величина постоянная

6—600 Разброс оценок по разным литературным данным, собранным 
С. Джадсоном

200 Концентрация пыли принята 10 мкг/м3 в слое атмосферы до 1 км 
и 0,1 мкг/м3 выше этого слоя, при продолжительности жизни со
ответственно 3 и 5—30 сут

70—100 Данные по отложениям пыли в ледниках
380 Скорость океанской седиментации принята равной 0,5-10—3 мм/ 

/год, плотность осадков 1,5 г/см3
9000 Данные О. П. Петренчук, полученные исходя из ежегодного ко

личества атмосферных осадков на Земле — 577-103 км3, их средней 
минерализации — 6,2 мг/л и соотношения основных компонентов; 
морские соли 23%, частицы почвы 26%, соединения серы 51%

гих же районах аридной зоны океана в него впадают многочисленные 
реки, в том числе такие крупные, как Инд, Тигр, Евфрат, Нил, Колора
до, Кунене, Оранжевая, выносящие в океан основную массу терригенного 
обломочного материала. О значительном вкладе флювиогенного материа
ла в пелагические районы аридной зоны океана свидетельствуют, напри
мер, расчеты, выполненные для южной части Тихого океана. Здесь 
площади зон гумидного и аридного литогенеза (в границах А. П. Лиси
цына) примерно сопоставимы. В пелагической области аридной зоны 
южной части Тихого океана ежегодно оседает 101 млн. т терригенного 
материала (см. табл. 2). Твердый сток с Австралии и Южной Америки в; 
Тихий океан составляет соответственно 367 и 689 млн.т/год, а в сумме 
1056 млн.т/год3. Согласно данным А. П. Лисицына [14], пелагических 
частей океана достигает лишь 7,7% флювиогенного материала. Следова
тельно, пелагической области южной части Тихого океана достигает бо
лее 81 млн. т флювиогенного материала. Из них на долю аридной зоны 
приходится около 40 млн. т. Таким образом, почти половина терриген
ного материала в аридной зоне южной части Тихого океана (40 млн. г  
из 101 млн. т, ежегодно поступающего) имеет флювиогенный генезис.

Показав завышенность предложенной А. П. Лисицыным оценки эоло
вого материала, поступающего в океан, попытаемся рассчитать его коли
чество, используя оценки глобальных выбросов почвенно-эрозионного 
(минерального) аэрозоля в атмосферу и его концентрации. В табл. 3* 
приведены оценки глобальных выбросов минерального аэрозоля в атмо
сферу, полученные по различным данным.

Практически все имеющиеся оценки количества минеральных ве
ществ, поступающих в атмосферу, значительно меньше оценки, предло- 
женной А. П. Лисицыным. Анализируя данные, приведенные в табл. 3, 8

8 Васильев В. П. Твердый речной сток в Мировой океан/ / Литология и полезн. 
ископаемые. 1987. № 6. С. 19-28.
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Таблица 4

Поступление терригенного минерального аэрозоля в атмосферу

Ландшафтные зоны Площадь, 
млн. км2

Объем аэро
зольсодер

жащего 
слоя

атмосферы, 
млн. км*

Средняя 
годовая 

концентра
ция аэро
золя, т/км*

Количе
ство

аэрозоля 
за 1 цикл, 

млн. т

Количество 
аэрозоля 
за год, 
млн. т

Пустыни и полупустыни 27,5* 140,9 0,125 17,6 369,9
Степи и саванны 21,2* 108,7 0,075 8,2 171,2
Используемые человеком 

земли за пределами аридной 
и полуаридной зон

10,6** 54,3 0,035 1,9 39,9

Остальная часть суши 89,9 460,7 0,005 2,3 48,4
Мировой океан 361,0 2166,0 0,005 10,8 194,9

2 — — — — 824,3

* Данные П. Мейгса [18].
** Данные получены путем вычитания из общей площади используемых человеком земель (см. табл. 1) 

площади используемых полуаридных и аридных территорий, из общей площади которых не используется 
всего 9,3 млн. км2.

К. Я. Кондратьев с соавт. [11], считая, что оценки по ледникам зани
жены, а по 15 станциям США завышены, в качестве наиболее вероятной 
предлагают принять количество минерального аэрозоля, ежегодно посту
пающего в атмосферу, в 500 млн. т. Л. С. Ивлев [6] в качестве наибо
лее близкой к реальной предлагает принять оценку в 960 млн.т/год 4.

Для того чтобы разделить ту или иную точку зрения, попытаемся 
рассчитать среднее количество ежегодно поступающего в атмосферу ми
нерального аэрозоля, исходя из имеющихся данных о среднегодовых кон
центрациях аэрозоля и применив метод локальной экстраполяции. Всю 
территорию планеты можно условно разделить на ряд ландшафтных зон, 
характеризующихся примерно одинаковыми среднегодовыми концентра
циями минерального аэрозоля. На суше выделяются четыре такие зоны:
1) аридные и экстрааридные (пустыни и полупустыни); 2) полуаридные 
(степи и саванны); 3) земли, используемые человеком за пределами 
аридных и полуаридных зон (пашни, сады, плантации, луга, пастбища, 
земли населенных пунктов, промышленности и транспорта); 4) осталь
ная часть суши (леса, болота, тундра и лесотундра, ледники, снежники 
и др.). Среднегодовые концентрации атмосферного аэрозоля в каждой из 
выделенных зон можно принять по аналогии с имеющимися значениями 
для территории Советского Союза [16], мкг/м3: в первой зоне 125; во 
второй 75; в третьей 35 и в четвертой 5. Для всей площади океана, не
смотря на наличие аномальных зон в районах, прилегающих к пустыням, 
можно принять за среднегодовую концентрацию аэрозоля в атмосфере 
значение 5 мкг/м3. Анализ имеющихся данных [6, 11, 17] позволяет в 
расчетах учитывать только нижний 6-километровый слой тропосферы, 
в котором сосредоточена основная масса атмосферного минерального 
аэрозоля терригенного происхождения. Следовательно, учитывая среднюю 
высоту суши над уровнем океана — 875 м [15] — высота аэрозольсодер
жащего слоя над сушей будет составлять 5,125 км, тогда как над океа
ном 6 км. Наиболее репрезентативные размеры минерального аэрозоля 
1 — 10 мкм, в среднем 5 мкм [И ]. Скорость оседания частиц размером 
5 мкм — 0,35 см/с [27]. Следовательно, на поверхность суши весь аэро
золь из слоя атмосферы высотой 5,125 км осядет примерно за 17 сут, на 
поверхность океана — за 20 сут, а за год таких циклов удаления атмо
сферного аэрозоля над сушей будет 21, над океаном 18. На основании 
приведенных рассуждений были выполнены расчеты общего количества 
аэрозоля, ежегодно поступающего с суши в атмосферу (табл. 4).

4 Эту оценку Л. С. Ивлев ошибочно приписывает О. П. Петренчук [17], так как 
у последней 920 млн. т/год относятся только к растворимым веществам, поступаю
щим из почвы в атмосферу.
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Поступление атмосферного минерального аэрозоля в различные районы 
Мирового океана [32]

Таблица 5

Район Мирового океана
Количество эолового материала

10-* г/см*-год 10»* г/год

Северная Атлантика к северу от 82 12
зоны пассатов

Северная Атлантика в зоне пас — 100—400
сатов

Южная Атлантика 85 18—37
Тихий океан 37 66
Индийский океан 450 336
Мировой океан в целом (минимум — — 532—851

максимум)

Полученная оценка атмосферного минерального аэрозоля (824,3 млн. 
т/год) пика только приблизительна, но она незначительно отличается от 
оценок, принимаемых многими специалистами, изучающими атмосфер
ный аэрозоль [6, 11]. Методика ее расчета, основанная на результатах 
регулярных натурных наблюдений за концентрацией атмосферного аэро
золя и применения метода локальной экстраполяции наблюденных дан
ных, позволяет предположить, что эта оценка близка к реальной.

Для получения средней оценки эолового материала, поступающего 
в океан, вполне допустимо предположить равномерное распределение 
осаждающегося аэрозоля по поверхности планеты. Следовательно, из 
824,3 млн. т ежегодно в океан поступает 583,2 млн. т эолового материа
ла, а 241,1 млн. т поступает на сушу.

Необходимо иметь в виду, что полученное значение количества эоло
вого материала (583,2 млн. т) — средняя величина, довольно близкая 
к расчетной оценке Дж. Просперо (табл. 5). Распределение этого мате
риала по площади дна крайне неравномерно. В табл. 5 приведены рас
четные данные по поступлейию эолового материала в различные районы 
Мирового океана [32]. Наиболее крупные очаги эоловой седиментации 
сосредоточены в тропической зоне океана, на участках, прилегающих к 
пустыням континентов. Одним из наиболее изученных из таких участков 
является тропическая зона Северной Атлантики между 10 и 25° с. ш. 
Ежегодный перенос пыли через эту зону из Сахары по направлению 
к Центральной Америке составляет по ранним оценкам 25—37 млн. т 
[33], по поздним —275 млн. т, из которых 70% (193 млн. т) оседает 

на поверхность океана при прохождении первых 2000 км (до 34° з. д.), 
из оставшихся в потоке 82 млн. т эолового материала 32 млн. т отла
гается на участке между 34—60° з. д., а 50 млн. т достигает Барбадо
са [35]. Однако последняя оценка, по-видимому, завышена. Реальное 
количество терригенного материала (причем не только эолового), еже
годно накапливающегося в этой зоне, составляет около 68 млн. т 
(см. табл. 2). Завышение оценки количества осевшего по пути транспор
та эолового материала, по-видимому, связано с ошибочной интерпрета
цией постепенного сокращения концентрации аэрозоля по пути преобла
дающего переноса только вследствие осаждения воздушной взвеси. Одно
временно с переносом в широтном направлении воздушная взвесь 
перемещается и в меридиональном направлении, а также диффундирует 
в вышележащие слои атмосферы, что, естественно, также приводит к 
сокращению концентраций аэрозоля на станциях наблюдений, располо
женных на пути преобладающего переноса. Это подтверждается наблюде
ниями в Великобритании, где в периоды ветровой активности в Сахаре 
осаждается эоловая пыль с Африканского континента [36].

Наблюдений по другим регионам за минеральным аэрозолем в атмо
сфере явно недостаточно. Так, имеются данные о том, что в апреле 
1976 г. в течение 5 дней в Арктику (район Аляски) из азиатских
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Таблица 6
Поступление песчаного материала на шельф из песчаных пустынь

Район
Протяжен

ность
песчаных
берегов,

км

Направление 
ветра, при 

котором осу
ществляется 
перенос песка 

в океан

Скорость
ветра,

м/с

Повторяе
мость 
в год,

%

Продол
житель
ность в 
частях 

года

Количество 
поступаю
щего на 
шельф 

песка, млн. 
т/год

Сахара 600 СВ.ВиЮ В 6,9 24,83 0,2483 15,660
10,4 7,33 0,0733 15,025
15,6 0,58 0,0058 4,725

2 — — — — — 35,410

Намиб 1400 СВ, В и ю в 6,9 8,33 0,0833 12,259
10,4 2,50 0,025 11,958
15,6 0,75 0,0075 14,257

2 — — — — — 38,474

Побережье 300 ю , в , ю в 6,9 10,33 0,1033 3,257
Персидского за 10,4 1,92 0,0192 1,968

лива 15,6 0,08 0,0008 0,326
2 — — — — — 5,551

Калифорния 500 СВ, в, с 6,9 10,00 0,1 5,256
10,4 0,"92 0,0092 1,571
15,6 0,08 0,0008 0,543

2 — — — — — 7,370

Южная Америка 3000 в , СВ, ю в 6*9 26,99 0,2699 42,558
10,4 7,00 0,07 35,872

2 — — — — — 78,430

Австралия:
север 400 ю , в, ю в 6,9 20,75 0,2075 8,725

10,4 4,08 0,0408 5,576
15,6 0,08 0,0008 0,434

юг 400 СВ, в, ю в 6,9 16,00 0,16 6,728
10,4 3,00 0,03 4,100
15,6 0,08 0,0008 0,434

V — — — — — 25,997

Всего — — — — — 191,232

пустынь Гоби и Такла-Макан было перенесено около 0,5 млн. т мине
ральной пыли [11]. Однако результаты подобных несистематических на
блюдений не могут быть положены в основу получения конкретных,, 
пусть даже приблизительных оценок количества эолового материала, 
поступающего в арктический регион.

Помимо тонкодисперсного тропосферного аэрозоля, поступающего 
преимущественно в глубоководную область океана, количество которого^ 
нами оценено в 583,2 млн. т/год, большие объемы песка и алеврита по
ступают в прибрежную зону и на шельф в результате локального ветро
вого переноса из песчаных пустынь, расположенных на побережье океа
на. О масштабах этого процесса свидетельствуют оценки, полученные 
для некоторых регионов. Н. А. Айбулатов и В. В. Серова [1] устано
вили, что через побережье Ливии и Туниса (длина береговой линии 
1100 км) только пыльными бурями в Средиземное море переносится 
около 5,5 млн. т/год эолового материала. Из Сахары на шельф Атлан
тического океана ежегодно поступает 5—8,5(?13)-10е м3 песка [34]. 
В цитированной работе приводится карта распространения эоловых пес
ков мира, из которых формируются турбидиты на подводной континен
тальной окраине. Наиболее крупные очаги поступления песчаного эолово
го материала на шельф сосредоточены в песчаных пустынях на по
бережье океана (см. фигуру): 1) Сахара (Северная Африка); 2) Намиб 
(Южная Африка), 3) пустыня Руб-эль-Хали (побережье Персидского 
залива), 4) пустыни Перу и Чили, 5) пустыни Калифорнии, 6) пустыни;
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ва западе Австралии. Зная закономерности переноса песчаного материа
ла ветром, можно рассчитать общее количество этого материала, посту
пающее на шельф.

Песок начинает перемещаться под действием ветра с минимальными 
скоростями 5—6 м/с. Имеются различные формулы и кривые, по кото
рым можно определить количество перевеваемого песка через погонную 
единицу длины за период времени при определенной силе ветра [18]. 
Нами для расчетов были использованы результаты натурных наблюде
ний за перевеванием песка С. П. Ратьковского [18]. Это связано с тем, 
что оценка количества песка, поступающего на шельф Сахары, вычис
ленная по данным С. П. Ратьковского, хорошо согласуется с реальной 
юценкой, полученной на основании непосредственного изучения площа
дей распространения и мощности песков на шельфе и континентальном 
склоне Сахары [34]. Из данных С. П. Ратьковского в результате экстра
поляции получаем, что при средней силе ветра 6,9 м/с через 1 пог. км 
переметается 105,12 тыс. т песка за год, при 10,4 м/с — 341,64 тыс. т/год 
и при 15,6 м/с — 1357,8 тыс. т/год. Розы ветров для расчетных регионов 
использовались из Атласа океанов [2, 3]. Результаты выполненных 
расчетов приведены в табл. 6.

Песчаный материал, поступающий на шельф из наиболее крупных 
пустынных регионов мира, составляет 191,2 млн. т/год. С учетом этого 
материала суммарное количество эолового потока нерастворимых мине
ральных веществ с суши в океан оценивается в 774,4 млн. т/год. Таким 
образом, эоловый материал (0,8 млрд, т) совершенно несопоставим 
с флювиогенным (18,5 млрд, т) ни по общему вкладу в океанскую седи
ментацию, ни по вкладу в осадкообразование глубоководных областей 
(соответственно 0,6 и 1,7 млрд. т).

Изложенный материал, позволивший на основании общепринятых 
климатических критериев аридности установить новые границы аридных 
зон в океане и получить новую оценку вклада эолового материала 
в океанскую седиментацию, является, на наш взгляд, еще одним доказа
тельством необоснованности выделения в океане литогенеза аридного 
типа. *
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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
№ 6, 1988

УДК 551.312.16(267.5)

МИНЕРАЛОГИЯ И ПРОЦЕССЫ ФОРМИРОВАНИЯ ОКИСНЫХ 
ФОРМ ЖЕЛЕЗА И МАРГАНЦА В РИФТОВОИ ЗОНЕ 

КРАСНОГО МОРЯ.
СООБЩЕНИЕ 2. ОСНОВНЫЕ ПРОЦЕССЫ 

МИНЕРАЛООБРАЗОВАНИЯ

Б У Т У З О В А  Г . Ю ., М О Р О З О В  А . А .у Ж Р И Ц  В. А 
Г О Р Ш К О В  А . И .

На базе детального изучения окисных и гидроокисных соединений 
железа и марганца в рудном веществе осадков впадин Атлантис-Н и 
Тетис (Красное море) намечены основные пути формирования и транс
формации минеральных фаз, предложена принципиальная схема мине
ралообразующих процессов, контролируемых конкретными физико-хи
мическими условиями среды.

В первом сообщении данной работы был охарактеризован комплекс 
окисных соединений железа и марганца, развитых в гидротермально
осадочных отложениях впадин Атлантис-Н и Тетис.

Состав минералов, их парагенетические ассоциации и особенности 
распределения в осадках отражают сложные процессы минералообразо- 
вания, требующие расшифровки и выявления конкретных факторов, кон
тролирующих формирование тех или иных минеральных фаз, их струк
турно-кристаллохимические особенности и парагенезы. Существенные 
различия в минеральных ассоциациях, развитых во впадинах Атлан- 
тис-П и Тетис, делают целесообразным рассмотрение условий и меха
низмов минералообразования отдельно для каждой впадины.

ВПАДИНА АТЛАНТИС-П

В пределах Красноморского рифта именно в этой впадине рудообра
зующий процесс проявляется с максимальной активностью. Гидротер
мальный источник здесь функционирует с разной интенсивностью в те
чение 20—25 тыс. лет вплоть до настоящего времени, а образующиеся 
при этом отложения представляют собой экономически ценную рудную 
залежь. Строение разреза осадочной толщи, ее общие минералого-хими
ческие особенности рассмотрены в целом ряде работ [1, 5, 8, 14, 16 
и др.], схема геохимических процессов седиментации приведена в рабо
те [4].

Напомним, что впадина Атлантис-Н (площадь 70 км2) заполнена 
плотными высокоминерализованными термальными рассолами, мощ
ностью порядка 170 м с ярко выраженной вертикальной стратификацией. 
Нижний, самый мощный слой с температурой 62—65° С, соленостью 
до 320%о полностью лишен кислорода, значения pH в нем составляют 
5,5—5,6. Выше, по отчетливо выраженной границе, происходит измене
ние всех параметров водной массы, температура падает до 51° С, соле
ность — 153%о, значение pH — 5,9, появляются незначительные (0,05— 
0,06 мг/л) количества кислорода. Этот слой, толщиной порядка 30 м, 
через промежуточный горизонт примерно такой же мощности переходит 
в нормальную морскую воду [13, 18].

Отличительная особенность химического состава рассолов по сравне
нию с морской водой заключается в высоких содержаниях таких эле
ментов, как Cl, Na, Са, К, Si, резко повышенных концентрациях руд
ных компонентов (Fe, Mn, Zn, РЬ, Си), а также н и з к и х  (относительно
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Фиг. 1. Схема железо
марганцевого минерало- 
образования во впадине 
Атлантис-П (Красное 
море) А , В, С — слои 
рассольной толщи (А -  
нижний, В — верхний, 
С — переходный к мор
ской воде): I, И —соот
ветственно верхняя и 
нижняя зоны окисле
ния; 1 — твердые фазы 
взвеси; 2 — минеральные 
формы; 3 — седимента
ция с параллельным ми- 
нералообразованием (ко
агуляция, дегидратация, 
кристаллизация); 4 —
миграция в растворе; 
5 — трансформация твер
дых фаз взвеси и осад
ка; 6 — область отложе
ния марганцеворудных 

осадков



Фиг. 2. Распределение Fe и Мп в толще рассолов впадины 
Атлантис-П [2]. А , В — соответственно нижний и верхний 
слои рассолов; С — слой, переходный к морской воде; Д — 

морская вода

морской воды) содержаниях Mg и S04. Свободный H2S ни в одном из. 
слоев рассольной толщи не обнаружен [2, 3].

Как было отмечено в сообщении 1, окисные формы железа и марган
ца, развитые в рудной толще впадины Атлантис-Н, характеризуются 
большим разнообразием минеральных видов, морфологических и геохи
мических особенностей, разной степенью окристаллизованности, что с  
учетом их локализации определенно свидетельствует о пространственной 
дифференциации условий минщэалообразования как на современном эта
пе, так и в период, соответствующий формированию марганцеворудных 
прослоев, развитых внутри осадочного разреза. Это обстоятельство позво
ляет наметить единую, принципиальную схему процессов образования 
сложного комплекса окисных соединений железа и марганца на базе 

♦ имеющихся в литературе данных по строению толщи рассолов, запол
няющих впадину, и их физико-химическим характеристикам. Схема, 
представленная на фиг. 1, послужит основой для дальнейшей расшиф
ровки минералообразующих механизмов. Весьма информативным допол
нением к составленной схеме являются данные по распределению желе
за и марганца в толще рассолов от контакта с донными осадками до 
границы с морской водой (фиг. 2). Наблюдаемый характер распределе
ния главных рудных компонентов, поступающих в составе гидротерм 
в форме Fe(II) и М п(П ), непосредственно связан с образованием твердо
фазных и прежде всего окисных их соединений и демонстрирует разли
чия в поведении железа и марганца.

Формирование окислов и гидроокислов железа. На графике 
(см. фиг. 2) отчетливо видно, что резкое изменение (скачок) содержаний 
железа в рассольной толще происходит на границе нижнего слоя А 
с вышележащим горизонтом В. Этот перепад обусловлен массовым пере
ходом растворенного железа в твердые фазы в зоне, где как было пока
зано выше, появляется кислород. Прямым подтверждением образования 
основной массы гидроокислов железа на границе двух слоев толщи рас
солов является отмеченное М. Хартманом [17] заметное возрастание в 
этой области ржаво-бурого суспензионного материала, который, по его 
данным, полностью рентгеноаморфен. Однако Н. Холм с соавторами [19] 
установили в составе взвешенного вещества минеральную фазу pFeOOH — 
акаганеит, природа которого и условия синтеза достаточно хорошо изу
чены и обобщены в работе [10]. Большинство исследователей считают,
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что необходимым условием образования фазы {JFeOOH является нали
чие в растворе анионов хлора (или фтора), а также кислая или нейт
ральная реакция среды, что в полной мере реализуется во впадине 
Атлантис-П. Акаганеит — пока единственная окристаллизованная фаза 
F e(III), в небольших количествах обнаруженная во взвеси из рассолов 
впадины Атлантис-П. В то же время ни нашими, ни предыдущими ис
следованиями этот минерал в осадках не обнаружен. Учитывая метаста
бильность фазы (iFeOOH можно предположить быструю трансформацию 
акаганеита в более устойчивые кристаллические фазы (гётит, гематит). 
Другой возможной причиной отсутствия акаганеита в рудном веществе 
осадков может быть его разрушение в результате удаления (вымывания) 
хлора из структуры свежеобразованного минерала в ходе промывки проб 
водой для удаления легко растворимых солей. Распад акаганеита при 
удалении из него хлора доказан экспериментально [10].

В рудной толще впадины Атлантис-П выделяются две основные ми
неральные ассоциации окислов F e — гётит-гематитовая, характерная для 
железорудных отложений всех литолого-фациальных зон, и ферригидрит- 
лепидокрокитовая, приуроченная к прослоям, богатым марганцем. Не
большие количества ферригидрита обнаружены также в железорудных 
осадках, преимущественно в верхних горизонтах изученных разрезов [6].

Выше было показано, что основная масса окисленного железа возни
кает на границе двух слоев (А и В) рассольной толщи (см. фиг. 1, 2), 
следовательно, образованные именно здесь аморфные гидроокислы яв
ляются основой для формирования большей части гётита и гематита, 
слагающих рудное вещество осадков.

Г ё т и т ,  как известно, по сравнению с другими минералами железа 
образуется в широком диапазоне условий, однако многочисленные экспе
рименты по синтезу железистых фаз показали, что его образованию спо
собствуют высокие концентрации в растворе Fe2+ при незначительных 
содержаниях кислорода, а также относительно низкие значения pH сре
ды [9]. Именно этим условиям отвечает область формирования основной 
массы гидроокислов железа. Закономерное возрастание окристаллизован- 
ности и структурной упорядоченности гётита сверху вниз по разрезу 
рудной толщи подтверждает образование большей его части в результа
те раскристаллизации аморфной фазы, вследствие чего формируются 
тонкочешуйчатые агрегаты частиц с гексагональной упаковкой анионов.

Другой возможный путь образования гётита связан с трансформацией 
лепидокрокита. Поскольку в структуре последнего реализуется кубиче
ская упаковка анионов, этот процесс осуществляется в результате реак
ции растворение—осаждение с формированием кристаллов более ста
бильной модификации aFeOOH. В работе [11] показано, что переходу 
лепидокрокита в гётит способствуют повышенные температуры, а также 
высокая дисперсность частиц минерала и слабая его окристаллизо- 
ванность. Можно предположить, что отсутствие лепидокрокита в железо
рудных осадках связано с его переходом в гётит при повышенных 
(>65° С) температурах. Возможно, что отмеченные в сообщении 1 две 
морфологические разновидности гётита отражают рассмотренные выше 
два механизма его формирования.

В отличие от гётита для раскристаллизации аморфных гидроокислов 
в г е м а т и т  обычно требуются более высокие температуры. Характер 
локализации железистых минералов по площади впадины находится 
в полном соответствии с этим условием. Так, максимальные количества 
хорошо окристаллизованного гематита в виде характерных шестигранни
ков приурочены к районам, расположенным в непосредственной близости 
от мест разгрузки гидротерм. В изученных разрезах общее содержание 
гематита также заметно выше в осадках ст. 1905(5), расположенной 
ближе к устью источников, по сравнению с колонкой ст. 1905(4) [6].

Присутствие в осадках обоих разрезов другой морфологической разно
видности гематита — тонкочешуйчатых агрегатов обусловлено, вероятно, 
трансформацией ферригидрита в гематит. Этот процесс достаточно хоро
шо изучен и подтвержден экспериментально [7]. Относительная легкость
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твердофазного преобразования ферригидрита в гематит связана с бли
зостью их кристаллических структур. Основу обоих минералов состав
ляют упаковки анионов, расположенных по гексагональному мотиву, 
в  которых октаэдрические позиции заняты катионами Fe3+. В отличие 
от гематита Fe20 3 в ферригидрите часть анионов кислорода замещена 
на ОН и Н20. Это обуславливает дополнительный дефицит в октаэдри
ческих позициях катионов Fe3+, которые по этой причине распределены 
в структуре ферригидрита незакономерно. Дегидратация частиц ферри
гидрита может сравнительно легко преобразовать его структуру в гема- 
титовую с сохранением высокой дисперсности частиц минерала.

Важно отметить, что ферригидрит в железорудных осадках сохраняет
ся лишь в верхних частях разрезов (в колонке 1905(5) — в поверх
ностном горизонте, в колонке 1905(4) — до глубины 2,5 м) [6]. Можно 
предположить, что основная часть минерала в ходе старения осадка 
трансформировалась в гематит. В условиях повышенных температур 
образование гематита могло происходить и в результате преобразования 
гётита (см. фиг. 1).

В целом незакономерное распределение гётита и гематита по вертика
ли рудной толщи, а также различия морфологического облика как 
гётита, так и гематита, отражают различные пути их формирования, 
главные из которых были рассмотрены выше.

Ф е р р и г и д р и т ,  развитый как в железорудных отложениях, так 
и в прослоях, обогащенных марганцем, имеет четко выраженную бакте
риальноподобную форму частиц, что можно рассматривать как свидетель
ство активной роли микробиологических процессов в формировании этого 
минерала. Очевидно, что наиболее благоприятной областью для активной 
микробиологической окислительно-восстановительной переработки желе
зистой взвеси является переходный к морской воде слой рассолов С, 
представляющий собой градиентную зону с заметным перепадом плот
ности и возрастанием содержания кислорода (см. фиг. 1).

Следовательно, условия формирования аморфных гидроокислов желе
за, трансформирующихся, с одной стороны, в гётит и гематит, с дру
гой — в ферригидрит, пространственно разобщены; различны также 
источники железа — в первом случае аморфные гидроокислы образуются 
при окислении Fe(II), поступающего в составе гидротерм, во втором — 
в результате преобразования железистой взвеси из морской воды.

Как отмечалось в сообщении 1 [6], в марганцеворудных горизонтах 
обнаружены две морфологические (и генетические) разновидности л е- 
п и д о к р о к и т а .  Одна, подобно ферригидриту, имеет бактериально
подобную форму частиц, т. е. развивается по биогенной матрице в ре
зультате тех же процессов и в тех же условиях, что ферригидрит. 
Абиогенный лепидокрокит образуется, вероятно, за счет окисления Fe(II) 
в пограничной зоне рассолов между слоями А и В. Можно предположить, 
что широкое развитие в марганцеворудных прослоях гидратирован
ных форм двуокиси марганца, а также присутствие аморфной Si02 спо
собствуют сохранению в осадке метастабильных гидроокисных фаз желе
за — ферригидрита и лепидокрокита.

Следует отметить, что несмотря на широкую распространенность в 
различных природных обстановках окислов и гидроокислов железа, мно
гие особенности процессов их формирования и трансформаций изучены 
недостаточно детально. Отчасти это связано с отсутствием эксперимен
тальных исследований, которые можно было бы надежно экстраполиро
вать на природные процессы. Кроме того, одни и те же железистые 
минералы могут формироваться в довольно широком диапазоне физико
химических обстановок, что делает их значительно менее информативны
ми для расшифровки условий минералообразования по сравнению с 
комплексом окисных минералов марганца.

Формирование окислов и гидроокислов марганца. Поведение гидро
термального марганца в рассольной толще впадины Атлантис-П сущест
венно отличается от поведения железа.
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Благодаря более высокому, чем у железа, потенциалу окисления пере- 
ход гидротермального M n(II) из раствора в твердофазные соедине
ния Mn(IV) происходит в слое рассола, куда активно проникает кисло
род морской воды. Процесс массового окисления Мп2+ отражается на 
графике (см. фиг. 2) резким перепадом (скачком) его содержаний 
в переходном к нормальной морской воде слое С. По данным, приведен
ным в работе [17], именно в этом слое появляется заметное количество 
бурого суспейзионного материала, состоящего из аморфных гидроокис
лов Мп.

Погружаясь в толщу рассолов и достигая нижнего слоя А , где кисло
род полностью отсутствует, частицы гидратированной двуокиси восста
навливаются растворенным Fe(II) и марганец вновь переходит в раствор. 
Этот процесс препятствует выпадению в осадок окисных форм марганца 
в области развития мощной толщи рассолов и обеспечивает высокие 
(80—90 мг/л) концентрации элемента в растворе, что примерно в 
20 тыс. раз выше средних содержаний марганца в морской воде [2]. 
Естественным следствием этих процессов является практически полное 
отсутствие окисных фаз Мп в осадках на широких площадях впадины 
Атлантис-Н.

Тем не менее осадочная толща содержит горизонты, резко обогащен
ные марганцем (до 45% ), которые развиты локально и занимают строга 
определенное положение как в разрезе, так и на площади впадины. 
В разрезе рудной толщи они приурочены к отложениям центральной 
окисной зоны (СО), расположенной между двумя сульфидными зонами 
(SUi и SU2) [14], на площади — к гипсометрически повышенным участ
кам морского дна.

Сам факт существования в осадочной толще марганцеворудных про
слоев, ограниченных резкими литологическими контактами с вмещающи
ми илами, свидетельствует о смене физико-химических условий в над- 
донной воде, протекающей на фоне спокойной гидрологической обстанов
ки, исключающей интенсивное перемешивание водной массы.

Наиболее вероятной причиной смены условий в наддонной воде яви
лось понижение уровня рассолов, что связано в свою очередь с ослабле
нием или временным прекращением гидротермальной деятельности и 
период формирования марганцеворудных горизонтов. В пользу этого 
предположения свидетельствует целый ряд литолого-геохимических осо
бенностей отложений зоны СО (существенная примесь к рудному веще
ству биогенно-терригенной составляющей, низкие содержания сульфидов 
и специфика их изотопного состава и др.), а также приуроченность мар
ганцеворудных горизонтов к относительно приподнятым участкам мор
ского дна, которые при снижении уровня рассолов попадают в область 
верхнего слоя В (см. фиг. 1). Именно в этой области благодаря росту 
содержания кислорода, резкому падению концентрации Fe(I I ) , сниже
нию температуры и повышению значений pH создаются условия, обес
печившие возможность массового осаждения и сохранения в осадках 
гидроокисных соединений марганца.

В сообщении 1 [6] было показано, что в составе рудного вещества 
выделяются три разновидности марганцевых образований, различающие
ся главным образом по морфологии и минеральному составу: I — основ
ная тонкодисперсная масса, сложенная преимущественно рентгеноаморф
ной фазой в ассоциации с тодорокитом и небольшой примесью гётит- 
гроутита; II — почковидные микроконкреции мономинерального хорошо 
окристаллизованного манганита; III — разнообразные стяжения проме
жуточного (между типами I и II) состава.

Прежде чем обсуждать возможные пути и механизмы формирования 
выделенных и охарактеризованных минеральных разновидностей окис
ных соединений марганца, целесообразно коротко охарактеризовать 
самые общие особенности процессов окисления Мп(Н) и некоторые 
свойства образующихся при этом гидроокисных соединений.

Элементарный акт окисления Мп2+ кислородом в растворе в силу 
высокой электронной емкости молекулы 0 2 в окислительном процесса
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неизбежно приводит к образованию Mn(IV) в форме гидратирован
ной двуокиси согласно реакции: Mn2++ 7 20 2+20H -=M nG 2 H20.

На молекулярном уровне первичные гидролизованные продукты окис
ления Мп2+ представляют собой координационные гидратированные по
лимерные агрегаты. Их коагуляция приводит к образованию обводнен
ных макроструктур, обладающих сорбционной активностью, способ
ностью к дегидратации и внутрифазным окислительно-восстановительным 
превращениям по схеме: Мп2++Мп4+̂ 2М п3+. Ход и направление тех 
или иных преобразований аморфной фазы и формирование индивидуаль
ных соединений определяются главным образом условиями взаимодей
ствия Мп2+ с растворенным кислородом — прежде всего соотношением 
концентраций Мп2+ и 0 2, величиной pH, а также сорбционной и ката
литической активностью поверхности свежеобразованной гидратирован
ной двуокиси марганца.

В условиях впадины Атлантис-Н стратификация водной толщи обес
печивает дифференцированность физико-химических условий среды 
минералообразования.

На схеме (см. фиг. 1) выделены две зоны окисления Мп2+, сущест
венно различные по целому ряду параметров.

Зона I активного окисления в целом совпадает с переходным к мор
ской воде слоем рассолов С и характеризуется избытком растворенного 
кислорода, слабощелочной средой (рН>7) и относительно низкой 
(<50° С) температурой. Нижележащая зона II отличается в основном 
дефицитом кислорода и пониженными значениями pH.

Массовое окисление двухвалентного марганца происходит в зоне ак
тивного окисления I, где по указанной выше схеме образуется гидра
тированная двуокись (Мп02 Н20 ). Слабощелочная (или близкая к 
нейтральной) среда способствует диссоциации амфотерного окисла 
Мп02 иН20  по кислотному типу: Mn0wzH20-*H 2Mn03-^Mn032_i-2H+. Об
разующиеся при этом анионы Мп032_ способны обильно гидратировать
ся и сорбировать различные катионы. Свежеобразованные тиксотропные 
макроструктуры гидратированной двуокиси марганца rcMn02-tfiH20  
из-за высокой степени гидратации обладают чрезвычайно развитой по
верхностью, проницаемостью для растворенных компонентов и значитель
ной седиментационной устойчивостью. В условиях высокого солевого 
фона аморфная гидроокись функционирует как катионообменник, необ
ратимо связывая растворенные и частично гидролизованные катионы 

* различных металлов, в том числе Мп2+, что при избытке кислорода со
провождается его окислением, приводящим к дополнительному увеличе
нию массы отдельных частиц. Возрастание массы (частиц главным обра
зом за счет их коагуляции в сочетании с окислительным механизмом) 
и параллельно идущая дегидратация приводят к потере седиментацион
ной устойчивости частиц и их погружению в нижележащую зону II, 
характеризующуюся, как отмечалось, дефицитом кислорода и относи
тельно низкими значениями pH (см. фиг. 1).

В этих условиях возможности частиц сорбировать катионы металлов 
резко сокращаются благодаря снижению сорбционной активности в целом 
(более кислые условия среды) и конкурентному поглощению катионов 
Мп2+. Дефицит кислорода ограничивает окисление сорбированного 
Мп2+, а следовательно, и возникновение новых сорбционных центров. 
В результате изменение состава частиц прекращается и основными про
цессами их трансформации становятся дегидратация и уплотнение, со
здающие условия для последующей кристаллизации и выпадения в 
осадок.

Как кристаллизация аморфной фазы, так и ее результат, т. е. фор
мирование определенного типа структуры и степени ее упорядоченности 
в значительной степени обусловлены (кроме температуры и значе
ний pH) наличием в сорбционно насыщенных комплексах крупных гид
ратированных катионов. В силу стерических ограничений наличие сорби
рованных катионов тормозит процессы раскристаллизации аморфной 
фазы, препятствует формированию структур с плотной упаковкой атомов
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и способствует образованию минералов с относительно рыхлыми анион
ными каркасами.

Таким образом, в целом низкая степень структурной упорядоченности: 
основной массы марганцеворудного вещества и широкое развитие к, ее 
составе слабоокристаллизованного тодорокита, обладающего рыхлой тун
нельной структурой, представляется естественным следствием описанных 
выше процессов преобразования аморфных гидроокислов, сформирован
ных в зоне активного окисления I (см. фиг. 1).

Способность тиксотропных макроструктур гидратированной двуокиси 
марганца сорбировать различные катионы влияет, в частности, и на хи
мический состав основной тонкодисперсной массы, определяя неравно
мерно распределенную в ней примесь Са, Mg, Zn и РЬ.

Наличие в марганцеворудных горизонтах трех модификаций тодоро
кита с параметрами а 9,75, 19,5 и 24,4 А отражает, по-видимому, раз
личную степень гидратации, а также насыщения аморфной фазы катио
нами металлов, в частности катионами Мп2+ и Мп4+, что контролируется 
как концентрационными, так и кинетическими факторами. В работе [12] 
показано, что величина Мп3+/Мп4+ прямо коррелирует с размерами тун
нелей структуры тодорокита.

Марганцево-железистая фаза, идентифицируемая как гётит-гроутит,. 
в небольших количествах присутствующая в основной массе рудного 
вещества в ассоциации с тодорокитом, представляет собой, по-видимому, 
конечный продукт преобразования локально возникающих смешанных 
тиксотропных макроструктур аморфных гидроокислов железа и марган
ца. Образование такого рода частиц происходит, вероятно, в условиях' 
крайне низких содержаний Fe(II) в результате его окисления гидрати
рованной двуокисью марганца.

Возникновение железо-марганцевой фазы возможно как в верхней 
зоне активного окисления I, с участием Fe(II), переходящего в раствор 
при микробиологической окислительно-восстановительной переработке 
железистой взвеси, так и в пограничной области, от верхнего рассола 
к нижнему, за счет присутствующих там следовых количеств гидротер
мального Fe(II). Очевидно нельзя исключить и ограниченно идущий про
цесс самопроизвольного взаимодействия Мп2++Мп4+=*=±2Мп3+, протекаю
щий в микрообластях и инициируемый фрагментарной кристаллизацией 
гётита.

Большой интерес с генетической точки зрения представляет наличие 
в основной тонко дисперсной массе марганцеворудного вещества изолиро
ванных почковидных стяжений, состоящих из хорошо окристаллизован- 
ного мономинерального манганита, практически лишенного посторонних 
примесей. Присутствие в осадках этой минеральной фазы свидетель
ствует о существовании в водной толще специфических условий окисле
ния Мп2+, обеспечивающих образование аморфной гидроокиси, не содер
жащей никаких других катионов, кроме Мп2+. Этим условиям в полной 
мере отвечает зона II, подстилающая зону активного окисления I 
(см. фиг. 1). -Зона II характеризуется избытком ионов Мп2+, дефицитом 
кислорода, сравнительно низкими ( ~ 6 )  значениями pH и повышенной 
( ~  50° С) температурой.

Выше отмечалось, что окисление иона Мп2+ молекулой 0 2 приводит 
к образованию гидратированной двуокиси марганца Мп02 Н20. В струк
туре же манганита катионы марганца находятся в трехвалентном со
стоянии. Один из возможных путей образования Мп3+ заключается во 
взаимодействии Мп02*яН20  с катионами Мп2+, в результате которого* 
протекает внутрифазный окислительно-восстановительный процесс. Воз
можность такого взаимодействия может быть реализована благодаря сни
жению сорбционной активности поверхности частиц гидратированной 
двуокиси в условиях избытка Мп2+, что приводит к быстрой трансфор
мации сорбированной формы в химическое соединение (соль) Мп2+Мп4+0 3 
и ее последующему окислительно-восстановительному преобразованию 
Мп2+ +  Мп4+->-2Мп3+. Несмотря на отсутствие точных эксперименталь
ных данных, можно предположить, что протекание подобного процесса
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ограничивается определенным интервалом величин pH, поскольку в слабо
щелочных условиях высокая степень гидратации как иона Мп2+, так и 
•сорбционных центров двуокиси Мп способствует стабилизации сорбиро
ванной формы Мп2+ в фазе Мп02 гаН20; в кислых же средах проис
ходит диспропорционирование трехвалентного марганца. Оптимальным 
условиям pH, по-видимому, удовлетворяет зона окисления II, где обра
зующаяся гидратированная двуокись марганца практически мгновенно 
реализует свою сорбционную емкость за счет катионов Мп2+, которого 
при этом не может связать свыше отношения Mn2+ : Mn4+ =  1 : 1 в соот
ветствии со стехиометрией реакции МпОг-НгО^НгМпОз +  Мп2*-*- 
->Мп2+Мп4+0 3 и далее Мп2+Мп4+0з +  Н+ +  0Н “ ->-2Мп3+0 (0 Н ).

В отличие от сильнообводненных комплексов Me2+[Mn032“ (rcMn02* 
•гаН20 ) ] ,  образующихся в зоне активного окисления I, аморфные гидро- 
вкислы, формирующиеся в подстилающей зоне II, значительно менее 
гидратированы и практически не содержат сорбированных катионов, что 
обеспечивает их трансформацию в энергетически выгодную компактную 
упаковку, свойственную манганиту. Дальнейшая дегидратация этой фазы 
также протекает с повышенной скоростью и охватывает весь объем 
осаждающейся частицы геля, что определяет сферическую форму конеч
ных выделений манганита и высокую степень его окристаллизованности. 
Результаты микрозондового анализа подтверждают практически полное 
отсутствие в составе почковидных манганитовых стяжений каких-либо 
других химических элементов, кроме марганца.

Совместное осаждение дегидратирующихся гелевых частиц тодороки- 
тового и манганитового состава (при подчиненном количестве последне
го) должно сопровождаться формированием механически смешанных 
образований, окончательный облик которых создается, по-видимому, уже 
в толще осадков. В данном случае в качестве наиболее вероятного про
цесса можно предположить связывание растворенного Мп2+ иловых вод 
сорбционно ненасыщенными участками двуокиси, марганца. При этом до
стижение отношения Мп2+ : Мп4+ =  1 :1  допускает формирование фраг
ментов структуры манганита наряду с кристаллизацией тодорокита. 
Возможны также и другие процессы, связанные с перегруппировкой 
структурных блоков двуокиси марганца и внутрифазными окислительно
восстановительными взаимодействиями.

Отмеченные выше различия в скоростях уплотнения различных фаз 
приводят к возникновению механических межфазных напряжений и как 
следствие — формированию морфологически сложных, причудливых, часто 
ветвистых, неправильных стяжений.

В том случае, когда гидратированная двуокись осаждается на сфери
ческих выделениях «предманганита», в ходе дегидратации могут сформи
роваться уплощенные корковидные образования, разрушение которых 
также происходит вследствие различий в скоростях уплотнения и воз
никновения межфазных напряжений.

Итак, наблюдаемый минеральный состав рудного вещества в богатых 
марганцем горизонтах впадины Атлантис-Н складывается в результате 
разнообразных процессов взаимодействия восходящего диффузионного 
потока ионов Мп2+, поступающих в составе термальных растворов, 
с встречным потоком кислорода и осаждающимися сверху частицами 
свежеобразованной аморфной гидратированной двуокиси марганца.

В целом отсутствие заметного накопления марганца в зоне его актив
ного окисления свидетельствует о сбалансированности процессов форми
рования и осаждения частиц гидроокислов марганца.

ВПАДИНА ТЕТИС

Район впадины Тетис — один из немногих участков Красноморского 
рифта, где сочетаются сравнительно высокая активность гидротермаль
ной деятельности с отсутствием высокоминерализованных придонных 
ъод — рассолов.

25



В настоящее время металлоносные осадки граничат с водой, темпе
ратура которой лишь на 0,8° С, а соленость на 0,4% о выше соответст
вующих параметров обычной морской воды. Слабое повышение солености 
иловых вод в отдельных частях осадочной толщи позволяет предполо
жить периодическое, но весьма незначительное изменение минерализации 
придонных вод в прошлом.

В сообщении 1 [6] при описании изученного разреза ст. 224 и раз
витых там окисных минералов железа и марганца отмечалась четко вы
раженная ритмичность его строения.

В пределах осадочной толщи выделяются две основные разновид
ности отложений, закономерно чередующиеся в разрезе. Одна из них 
(пачки II и IV) [6] представлена преимущественно железорудным мате
риалом, практически лишенным биогенно-терригенной примеси. Мине
ральные формы марганца полностью отсутствуют, содержания элемента 
не превышают фоновых. Наиболее характерные минералы рудного веще
ства представлены магнетитом и лёпидокрокитом, в подчиненном коли
честве присутствуют гётит и гематит. Важно, что внутри железорудных 
горизонтов магнетит концентрируется в прослоях, обогащенных серой и 
медью [6], т. е. ассоциируется с сульфидами, маркирующими этапы мак
симальной активизации рудного процесса.

Вторая разновидность осадков впадины (пачки I, III, V) [6] харак
теризуется высоким содержанием биогенно-терригенного материала и 
смешанным железо-марганцевым составом рудного вещества. Железистая 
составляющая представлена в основйом лепидокрокитом с неравномерно 
распределенной примесью гематита и гётита. Необходимо отметить, что 
чистый гётит в осадках этого типа встречается крайне редко, а широко 
развита смешанная железо-марганцевая фаза, аналогичная описанной во 
впадине Атлантис-П и идентифицируемая как гётит-гроутит.

Собственно марганцевая составляющая представлена преимуществен
но асболанами, степень структурной упорядоченности которых законо
мерно увеличивается (сверху вниз) по разрезу. В пачке I слабоокристал- 
лизованные асболаны — единственная минеральная форма марганца, 
в пачках ш и V они находятся в ассоциации с количественно преобла
дающим гётит-гроутитом [6]. В самом верхнем (20—35 см) из исследо
ванных горизонтов впервые обнаружена асболаноподобная марганцевая 
Х-фаза, представляющая собой, по-видимому, один из начальных продук
тов преобразования аморфной фазы в асболаны.

Ограниченность данных по физико-химическим параметрам условий 
осадконакопления во впадине Тетис и недостаточная детальность иссле
дования развитых в ней отложений позволяют лишь в предположитель
ной форме и более общем виде, чем для впадины Атлантис-П, предста
вить режим и динамику протекания рудообра'зующего процесса и соот
ветственно рассмотреть основные механизмы образования окисных фаз 
железа и марганца.

Отчетливо выраженное ритмичное строение разреза гидротермально
осадочных отложений с резко различными химико-минералогическими 
характеристиками вероятнее всего отражает периодическое изменение 
интенсивности, пульсационный характер функционирования гидротер
мального источника.

Этапам активизации рудообразующего процесса отвечают железоруд
ные горизонты II и IV. Эти периоды характеризуются поступлением в. 
наддонную воду больших количеств F e(ll) и Мп(П) в составе термаль
ных растворов, смешивание которых с кислородсодержащей морской 
водой сопровождалось окислением восстановленных форм и прежде всего* 
железа.

В настоящее время целым рядом лабораторных исследований установ
лено, что в нейтральных или слабощелочных растворах окисление Fe(II) 
приводит к образованию лепидокрокита или магнетита. Высказано пред
положение, что преобразование аморфного вещества в ту или иную мине
ральную фазу контролируется главным образом кинетическими фактора
ми. Быстрое окисление способствует кристаллизации лепидокрокита, мед-
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ленное — магнетита [20]. По-видимому, в данном случае на кинетику 
процесса влияет прежде всего соотношение концентраций Fe(II) и 0 2l 
т. е. условия окисления двухвалентного железа.

Выше было отмечено, что прослои осадков, резко обогащенные маг
нетитом, отвечают периодам самой высокой активности гидротермального 
процесса во впадине Тетис. Можно предположить, что именно в эти 
периоды соотношение концентраций Fe(II) и 0 2 в морской воде 
(F e (I I )> 0 2) допускало соосаждение аморфных гидроокисных и гидро- 
закисных форм железа, при дегидратации и раскристаллизации которых 
формировался магнетит. Возможность образования магнетита в резуль
тате раскристаллизации геля, содержащего как Fe(II), так и Fe(III), 
подтверждена экспериментально [15].

Некоторое снижение гидротермальной активности сопровождалось 
уменьшением содержания в растворе Fe(II), что в условиях избытка 
кислорода приводило к высокой скорости окисления железа и образова
нию лепидокрокита. Небольшие количества гётита и гематита в железо
рудных осадках, вероятнее всего, являются продуктами трансформации 
лепйдокрокита.

В условиях высоких концентраций Fe(II) активное потребление кис
лорода приводило к быстрому исчерпанию его запасов и временному запол
нению впадины бескислородными водами, обогащенными Mn (II) и содер
жащими недоокисленную часть Fe(II). В подобных условиях совершенно 
естественно полное отсутствие в рудном веществе пачек II и IV окис- 
ных соединений марганца, поскольку весь кислород из заполняющей 
впадину воды был израсходован на окисление железа, часть которого 
осталась в растворе в форме Fe(II).

В периоды ослабления интенсивности гидротермальной деятельности 
параметры водной массы, заполняющей впадину, постепенно выравнива
лись с параметрами морской воды благодаря конвективному и диффу
зионному перемешиванию и тем самым создавались условия для окисле
ния как оставшегося в растворе Fe(II), так и накопленного там М п(Н ), 
а также для окисления незначительных порций Fe(II) и М п(П), посту
пающих в наддонную воду в результате вяло протекающего гидротер
мального процесса.

Этим периодам отвечают пачки осадков (I, III, V) [6], резко обо
гащенные биогенно-терригенным материалом и характеризующиеся 

* смешанным железо-марганцевым составом рудного вещества.
Совместное осаждение гидроокисных форм железа и марганца при

мерно в равных количественных соотношениях (Fe : Мп =  0,8 : 1,09) сви
детельствует об относительно низких концентрациях Fe(II), недоста
точных для заметного восстановления (в слабощелочных условиях) 
гидратированной двуоокиси марганца, образовавшейся в верхних, более 
аэрируемых, слоях водной толщи.

Окисление двухвалентного железа приводит, как было показано 
выше, к формированию лепидокрокита, который в осадках частично 
трансформируется в гётит и гематит. Переход этот, вероятно, в значи
тельной степени тормозится благодаря присутствию аморфного кремнезе
ма и гидратированной двуокиси Мп, а также требует времени, что под
тверждается крайне низкими содержаниями гётита в верхней части раз
реза, где практически единственной минеральной фазой окисного 
железа является лепидокрокит [6].

Основные особенности механизма формирования обнаруженного во 
впадине Тетис комплекса марганцевых минералов можно представить, 
основываясь на изложенных ранее теоретических представлениях о по
ведении Мп и его гидроокисных форм в конкретных физико-химических 
обстановках. Прежде всего отметим, что в отличие от зоны окисления I 
впадины Атлантис-П водная толща впадины Тетис характеризуется бо
лее щелочными условиями, дефицитом кислорода, созданным в резуль
тате предшествующего окисления Fe(I I ) , а также существенно меньши
ми концентрациями М п(П ). Очевидно, что эти условия препятствуют 
быстрому наращиванию массы взвешенных частиц двуокиси марганца
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за счет их коагуляции. По-видимому, в данном случае на первом этапе 
формируются агрегаты, представляющие собой двумерные островковые 
сетки соединенных ребрами октаэдров, в центре которых находятся ка
тионы Мп4+, а анионами служат атомы О и группа ОН. Такие полимер
ные агрегаты реализуют свои сорбционные возможности преимуществен
но за счет Мп2+. Таким образом, возможно, что из-за замедленной коа
гуляции первоначально возникают слабоупорядоченные гидратированные 
структуры, в которых к фрагментам островковых октаэдрических Мп4+ 
слоев сверху и снизу примыкают адсорбированные катионы Мп2+ и мо
лекулы Н20. Внутрифазовые окислительно-восстановительные реакции 
между Мп4+ и адсорбированными Мп2+ заторможены из-за высокой 
степени гидратации рассматриваемых полимерных микроагрегатов. Оче
видно, что конденсация, слипание, а также взаимное ориентирование 
этих микроагрегатов приведут к послойному чередованию двумерных 
ассоциаций Мп4+ и Мп2+. В ходе дегидратации и уплотнения возможна 
структурная реорганизация катионов Мп2+ и молекул Н20, в результате 
которой возникнут двумерные зародыши из ассоциаций Мп2+ в октаэд
рическом окружении молекул Н20  и ОН. Параллельно с образованием 
все более хорошо ©кристаллизованной структуры, по-видимому, происхо
дит внутрифазовое окислительно-восстановительное взаимодействие 
Мп4+ и Мп2+, в результате чего появляется трехвалентный марганец. 
Вероятно, этой стадии отвечает слабоупорядоченная Х-фаза, содержа
щая слои (или островки слоев), заселенные катионами Мп4+, Мп3+ и 
Мп2+. Эту фазу логично рассматривать как предасболановую, поскольку 
при сравнительно небольшом содержании Мп2+ относительно Мп4+ в хо
де окислительно-восстановительного взаимодействия между ними весь 
сорбированный Мп2+ будет израсходован и в структуре останутся лишь 
две валентные формы марганца — Мп4+ и Мп3+, что и характерно для 
описываемых асболанов. Таким образом, чередование слоев из трех- и 
четырехвалентного марганца предопределено первоначальным упорядо
ченным чередованием сорбционных полимеризованных комплексов. На
рушение локального баланса валентностей в ходе реакции типа 
Мп4+->Мп2+->2Мп3+ может быть скомпенсировано в результате пере
распределения электронной плотности в пределах структуры минерала, 
которое сопровождается локализацией Мп4+ в слоях одного типа, а Мп3+ 
в слоях другого типа. Эта разница определяется особенностями строе
ния электронных оболочек разновалентных катионов марганца, что ̂ при
водит преимущественно к кислородным октаэдрическим группировкам 
для Мп4+ и гидроксильным — для Мп3-1 и Мп2+. Следует отметить, что 
появление гидроокисных слоев, содержащих Мп3+, может быть связано 
не только с окислительно-восстановительным взаимодействием Мп4+ и 
Мп2+, но и с частичным окислением катионов Мп2+ в межслоях струк
туры свободным кислородом морской воды.

Формирование основной массы гётит-гроутита во впадине Тетис 
хорошо объясняется с позиций описанных выше процессов.

Так, высокая степень гидратации Мп02 гсН20  в условиях щелочной 
среды допускает существенное сорбционное поглощение частично гидро- 
лизованного Fe(II). Захоронение в осадке такого сорбционного комплек
са, его дегидратация и кристаллизация в ходе геологического времени 
открывают возможность для внутрифазного окислительно-восстанови
тельного взаимодействия: F e(II)+M ri(IV )->F e(III)+M n(III). Конеч
ным продуктом такого рода преобразований и является, по-видимому, 
смешанная железо-марганцевая фаза гётит-гроутит. Преобладание гётит- 
гроутита в нижних богатых марганцем горизонтах осадков (пачки III и 
V) [6] и практически полное его отсутствие в верхней пачке 1 свиде
тельствуют об относительной длительности процесса формирования ми
нерала.

Предложенный механизм образования гётит-гроутита представляется 
наиболее простым и вероятным, однако нуждается в экспериментальной 
проверке.
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В целом большее однообразие состава и морфологических особенно
стей гидроокисных форм Мп во впадине Тетис по сравнению с впадиной  ̂
Атлантис-Н, а также повсеместное (а не локальное) их отложение на. 
площади обусловлены главным образом отсутствием дифференцирован
ности условий выпадения из раствора аморфной гидратированной двуо
киси Мп, что в свою очередь связано прежде всего с морфометрией впа
дины, а также с характером протекания рудообразующего процесса.

Таким образом, ассоциация марганцевых минералов, развитых в руд
ном веществе гидротермально-осадочных накоплений во впадинах Атлан- 
тис-П и Тетис (Красное море), образуется в результате окислении 
М п(П ), поступающего в составе гидротерм и выпадения из раствора 
аморфной гидратированной двуокиси марганца.

Дальнейшие пути преобразования гелеобразного аморфного вещества* 
в индивидуальные кристаллические фазы зависят от его состава и конт
ролируются сложным комплексом окислительно-восстановительных, коор
динационных, коллоидно-химических, сорбционных, седиментационных и- 
диагенетических эффектов, а также кинетическими параметрами дегид
ратации гелевых образований. Все перечисленные эффекты определяют
ся, как было показано выше, конкретными физико-химическими условия
ми минералообразующей среды.

Следует иметь в виду, что многие положения и детали предложен
ных механизмов в значительной степени гипотетичны и требуют даль
нейшего более углубленного исследования с постановкой специальных 
экспериментов в условиях, близких природным.
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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
№ 6, 1988

УДК 552.143/551.791(265.4)

НЕКОТОРЫЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ ИЗМЕНЕНИЯ ФИЗИЧЕСКИХ 
СВОЙСТВ И ВЕЩЕСТВЕННОГО СОСТАВА ОСАДКОВ 

СЕВЕРО-ЗАПАДНОЙ ЧАСТИ ЯПОНСКОГО МОРЯ В ПОЗДНЕМ 
ПЛЕЙСТОЦЕНЕ И ГОЛОЦЕНЕ

Г О Р Б А Р Е Н К О  С . А ., Ш А П О В А Л О В  В. В ., П У Ш К А Р Ь  В. С.

На примере изучения осадков северо-западной части Японского моря 
описаны их физические свойства (влажность, объемный вес, магнитная 
восприимчивость, естественная остаточная намагниченность, природа 
намагниченности и состав ферромагнитной фракции), химический и (вы
борочно) минеральный состав, проведено стратиграфическое расчленение 
осадков по составу диатомовых водорослей. На основании полученных 
данных выяснены некоторые аспекты влияния палеогеографических 
условий и диагенетических процессов на смену физических свойств осад
ков изучаемого района, а также на их вещественный состав в голоцене и 
позднем плейстоцене.

Известно, что в донных осадках окраинных бассейнов в результате 
изменений условий седиментации, а также интенсивности диагенетиче
ских процессов, связанных с окислением органики, меняется состав ау- 
тигенных минералов, осадков и иловых вод [1]. При этом наблюдается 
изменение ряда физических свойств — магнитной восприимчивости, есте
ственной остаточной намагниченности, влажности и объемного веса 
осадков [7]. Характер и интенсивность диагенетических процессов опре
деляются геохимическими условиями природных вод, верхнего слоя осад
ков и количеством органики в% них. Так, крайними примерами протека
ния диагенетических процессов являются окислительные условия пела
гических красных глин и восстановительные — осадков Черного моря и 
других застойных бассейнов.

Известно, что на условия седиментации и вещественный состав осад- 
* ков акваторий приконтинентальной области определяющее влияние 

оказывают климатические условия, а также колебания уровня моря и др. 
[9, 17]. Однако для бассейнов окраинного типа не всегда ясног 
вызваны ли изменения физических свойств и вещественного состава 
осадков диагенетическими процессами или сменой палеогеографической 
обстановки и условий седиментации и насколько они взаимосвязаны.

Авторами изучены осадки трех колонок из северо-западной частя 
Японского моря (фиг. 1). Две из них (К-13-4 и К-13-5) отобраны иэ 
средней части континентального склона Приморья (координаты
44° 09,2' с. ш., 137° 01,1' в.д. и 45° 56,0' с. ш., 138° 35,4' в. д.; глубины 
1470 и 1500 м соответственно). Третья колонка (К-13-2) расположена у 
основания континентального склона (координаты 43°46,8' с. ш., 136а 
54,5' в.д.; глубина 3300 м) на северной оконечности центральной глубо
ководной котловины. Литологический состав осадков, по визуальному 
описанию и анализу шлифов (определения В. В. Еремеева и Н. Г. Брод
ской, ГИН АН СССР), приведен на фиг. 2.

Пелитовые осадки верхних частей колонок книзу замещаются более 
грубозернистыми с прослоями алеврита и включениями гравия и гальки, 
предположительно связанных с ледовым разносом (см. фиг. 2). В такой 
же последовательности происходит изменение однородной текстуры 
осадков на слоистую. Необходимо также отметить, что колонка К-13-5 
в отличие от других колонок характеризуется более крупным грануло
метрическим составом и большей однородностью текстуры. Слабый за
пах сероводорода и темно-серый цвет с зеленым или голубым оттенком 
свидетельствуют о восстановительных условиях в толще отложений. Не-
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Фиг. 1. Схема расположения станций

'которое представление о минеральном составе осадков можно получить 
да основе анализа шлифов. Из терригенных минералов встречены кварц, 
плагиоклазы, пироксен, эпидот, циркон, сфен, из диагенетических — гид
роокислы железа, пирит, кальцит и глауконит. Биогенный компонент 
осадков представлен диатомеями, единичными фораминиферами, спику- 
лами губок и сгустками органического вещества. Часто встречается 
вулканическое стекло.

Влажность W  и объемный вес А осадков определялись на борту суд
на по общепринятой методике с помощью полевой лаборатории Литви
нова.

Магнитная восприимчивость х и естественная остаточная намагни
ченность / п осадков были измерены в рейсе с помощью каппа-метра 
.ИМВ-2 и измерителя остаточной намагниченности ИОН-1. Образцы от
бирались с интервалом в 5—10 см по всей длине колонок. В комплекс 
’бортовых исследований входили также температурно-временная чистка 
•образцов в пермаллоевых контейнерах и повторное измерение направле
ния и величины стабильной части вектора / п. Чистку образцов проводи
ли при температуре 70—80° С. Время чистки определяли по следующей 
•стандартной методике. Контрольные образцы, отобранные с интервалом 
в 50 см по всей длине керна, при данной температуре прогревали в те
чение 1 ч, охлаждали до комнатной температуры, после чего измеряли 
величину и направление оставшейся части Затем время прогрева об
разцов последовательно увеличили на 1 ч и аналогично повторяли изме
рения; суммарное время термической обработки составило 20 ч. Время 
чистки определяли как общее время прогревов до того момента, когда 
угловые параметры вектора / п переставали изменяться и оно оказалось 
равным 4—8 ч. Для повышения достоверности результатов все образцы 
прогревали в течение 10 ч.

Для определения состава ферромагнитной фракции осадков строили 
кривые нормального намагничивания [15] и термомагнитные кривые об
разцов. При снятии термомагнитных кривых в отличие от обычной ме
тодики [15] образцы намагничивали до насыщения перед каждым про
гревом. Температуру (от комнатной) увеличивали последовательно на 
50° С.
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Фиг. 2. Литологический состав осадков колонок К-13-2 (а), К-13-4 (б) и К-13-5 (в) 
и изменения некоторых их физических и химических параметров по разрезам: 1 — 
пелитовый ил; 2 — алевритопелитовый ил; 3 — мелкий алеврит; 4 — крупный алеврит; 
5 — мелкий гравий; 6 — мелкая галька; 7 — резкий литологический контакт; t — стра
тиграфия осадков по диатомеям, а  — число диатомей (млн. шт. на 1 г сухого осадка), 
х (12,610“ ®) — магнитная восприимчивость, Jn (10-3 А м-1) — естественная остаточ
ная намагниченность, W (%) — влажность, Д (г ем-3) — объемный вес, Д/г« (% ) — 
относительное приращение остаточной намагниченности насыщения при нагрева
нии до 650° С, хг — магнитная восприимчивость после нагревания до 650° С (в % по 
отношению к х), смектит (% ) — доля смектита в составе глинистых минералов; хи
мический состав, %; Si02' — концентрация аморфного кремнезема (сплошная ли

ния — по анализам, пунктирная — по расчету [8])
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Оставшуюся после прогрева при температуре Т° С часть намагничен
ности насыщения Jr3 (Т° С) измеряли при комнатной температуре. Та
кая методика позволяет более четко выделить температурный интервалу 
в котором образуется новый ферромагнетик. Лабораторный комплекс ис
следований проводили на установке типа Авчяна [15]. Состав глинистых 
минералов и отношение кварца к плагиоклазу в осадках определяли на 
рентгеновском дифрактометре ДРОН-3 по стандартной методике (анали
тик И. В. Холодкевич, ДВГИ ДВНЦ АН СССР). Химический состав 
осадков определен стандартным методом силикатного анализа [14] 
(аналитики А. В. Ренкас, Г. А. Скринник, М. А. Шайкевич, ИГФМ 
АН УССР). Содержание аморфного кремнезема определено Л. Ю. Оди- 
ноковой (Дальневосточный университет) методом щелочной вытяжки 
[14].

Стратиграфическое расчленение осадков изученных колонок основы
валось на выявлении границ резких изменений экологического состава 
комплекса диатомовых водорослей, изменения численности а створок на 
1 г сухого осадка и вариациях отношения численности экземпляров теп
ловодных видов к общей численности экземпляров в комплексе Td [21]. 
Следует отметить, что изменения параметров а и Td сильно коррелиру
ют между собой. Наличие комплекса диатомей современного облика с 
зональным видом Denticulopsis seminae в отложениях самых низов всех 
колонок свидетельствует о том, что возраст изучаемых отложений не 
древнее позднего плейстоцена, поскольку эта форма появляется в океа
нических осадках Тихого океана на границе среднего и позднего плей
стоцена [11, 18, 25]. Количественный и качественный анализ видового 
состава диатомей в разрезе колонок по методике, описанной в работе 
[10], позволил выделить в колонках семь комплексов и сопоставить их 
во времени (см. фиг. 2).

К о м п л е к с  1 имеет высокую численность диатомей (до 5 млн. 
створок на 1 г осадка) и тепловодную структуру (Td до 50% ). Харак
терный комплекс диатомей составляют умеренно-тепловодные и тепло
водные виды: Coscinodiscus wailessii (до 4% ), С. radiatus (до 15%), С. per- 
foratus (до 8,5%), С. nodulifer (до 4,8%), Thalassiosira lineata (до 9% ), 
Th. oestrupii (до 7% ), Planktonilla sol (до 8,4%), Thalassionema nit- 
zschioides (11,2%). Из холодноводных основную роль играют Thalassiosi
ra excentrica (до 20% ), Coscinodiscus marginatus (до 10%). Исходя из 
сопоставления видового состава диатомей и их экологической структуры 
с позднеплейстоценовыми комплексами северо-западной части Тихого 
океана [3] данный комплекс можно отнести к рисс-вюрмскому межледни
ковью Q34 (изотопный ярус 5 е) . Об этом также свидетельствует присутст
вие Rhizosolenia curvirostris [И ].

К о м п л е к с  2 характеризуется малой численностью диатомей и 
низким содержанием тепловодных видов (Td 1 — 10%). Ядро комплекса 
составляют холодноводные Thalassiosira gravida (до 17,5%), Th. norden- 
skioldii (до 8% ), Th. excentrica (до 35,4%). Время формирования комп
лекса соответствует раннему вюрму Q3 1 (изотопный ярус 5d) , когда 
похолодание климата вызвало смещение ареалов холодноводных диато
мей в южные регионы [3, 11].

К о м п л е к с ы  3—5 имеют умеренную экологическую структуру 
(Td до 30%) и численность до 5 млн. створок на 1 г осадка и выше. 
Характерные теплолюбивые виды: Coscinodiscus radiatus (до 10%), 
С. per foratus (до 8,1% ), Actinocyclus curvatubus (до 18%), A. diviatus 
(до 11,7%). Руководящей формой комплекса является Rhabdonema аг- 
cuatum var. ventricosa. Из холодноводных преобладают Coscinodiscus 
marginatus (до 9% ), С. oculus-iridis (до 18% ), Thalassiosira excentrica 
(до 12%). Комплекс 4 характеризуется увеличением числа холодновод
ных видов (до 80%) и отвечает оледенению изотопного яруса 4. Комп
лексы 3 и 5 соответствуют потеплению среднего вюрма Q33 (изотопные 
ярусы 5а—5с и 3). Возрастная привязка комплексов 3—5 дана по их 
корреляции с диатомеями III горизонта в осадках северо-западной части 
Тихого океана, выделенного А. П. Жузе [3].
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К о м п л е к с  6 характеризуется малой численностью створок и прак
тически отсутствием тепловодной флоры (Td 1—3% ). Ядро комплекса 
составляют арктобореальные и северо-бореальные виды Thalassiosira 
gravida (до 18%), Th. excentrica (до 35% ), Th. nordeuskioldii (до 11% ), 
споры Chaetoceros (до 28%) и др. Встречены переотложенные третичные 
и пресноводные виды, что свидетельствует об их привносе из более древ
них отложений. По времени комплекс соответствует максимальному 
оледенению позднего вюрма Q34 (изотопный ярус 2). Отличительной 
чертой состава диатомей того времени является почти полное отсутствие 
тепловодных видов.

К о м п л е к с  7 имеет численность створок до 10 млн. на 1 г осадка 
(Td до 30—35%) и сформирован современной флорой северной части 
Японского моря [10]. По времени данный комплекс соответствует голо
цену Q4.

Для изучения состава ферромагнитной фракции осадков построены 
кривые нормального намагничивания и терморазмагничивания образцов 
из изученных колонок через каждые 50 см (типичные кривые двух 
проб колонки К-13-4 из горизонтов 50 и 350 см приведены на фиг. 3). 
Анализ кривых намагничивания показывает, что гематит и гидроокислы 
железа не играют существенной роли в образовании / п, так как насы
щение достигается при значениях индукции магнитного поля 100— 
150 мТ. Температуры Кюри, определенные для вещества осадка по 
термомагнитным кривым, варьируют от 200 до 580°С. Следовательно, 
можно заключить, что преобладающим ферромагнетиком в этих осадках 
является титаномагнетит. Перегиб кривых терморазмагничивания в ин
тервале температур 300—400 и 550—600°С связан, вероятно, с преобра
зованием сульфидов железа в магнетит и затем в гематит. Увеличение 
оставшейся части намагниченности насыщения AJr8 после преобразова
ний, по всей вероятности, пропорционально концентрации новообразо
ванного ферромагнетика. Сравнение кривых A /rs и магнитной воспри
имчивости осадков после прогрева до 650° С хт (см. фиг. 2) в целом 
подтверждает это предположение, поскольку магнитная восприимчивость 
пропорциональна концентрации ферромагнетика.

Для определения вида намагниченности осадков пять образцов из 
верхних и нижних частей колонок К-13-4 и К-13-5 были переосаждены 
по стандартной методике [15]. Судя по величине коэффициента пере- 

% осаждения, равного 0,7—1,2, намагниченность осадков имеет ориента
ционную природу. Таким образом, магнитно-минералогический анализ 
позволяет установить состав ферромагнитной фракции осадков и счи
тать их пригодными для палеомагнитных исследований.

По данным палеомагнитного анализа колонок К-13-2, К-13-4 и К-13- 
5, величина наклонения древнего магнитного поля Земли заключена в 
пределах +45-^+65°, что свидетельствует о накоплении всех изученных 
осадков во время эпохи прямой полярности и это хорошо согласуется с 
их верхнеплейстоценовым возрастом.

В изученных колонках наблюдаются изменения физических свойств 
и химического состава осадков (см. фиг. 2). Так как станции отбора 
расположены на разных геоморфологических элементах дна бассейна, 
отличающихся по условиям седиментации, целесообразно результаты 
анализа рассмотреть отдельно по колонкам в соответствии с их геомор
фологической принадлежностью.

В колонках К-13-4 и К-13-5, отобранных из средней части континен
тального склона с малым уклоном, изменения физических свойств (маг
нитной восприимчивости, естественной остаточной намагниченности, 
влажности, объемного веса и химического состава осадков) наблюдаются 
в интервалах 100—170 и 20—100 см соответственно (см. фиг. 2). Пере
ходные зоны физических свойств осадков в верхних частях колонок 
вследствие их более подробного опробования можно указать точнее: 
120—170 см для К-13-4 и 50—100 см для К-13-5. По возрасту они со
ответствуют граничным осадкам поздневюрмского оледенения Q34 и го
лоцена.
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Фиг. 3. Типичные кривые нормального намагничивания (а) и терморазмагничивания 
(б) осадков колонки К-13-4, отобранных на расстоянии 50 (1) и 350 см (2) от верха. 
/ гв (Т° С) — остаточная намагниченность насыщения после прогрева до температуры 
Т° С, JT9 (20° С) — остаточная намагниченность насыщения при комнатной темпера

туре. В — индукция магнитного поля в мТ

Рассмотрим возможные причины изменения магнитных свойстн 
осадков. Падение величин магнитной восприимчивости и естественной 
остаточной намагниченности осадков к низу переходной зоны связано с 
уменьшением концентрации ферромагнетика. Это подтверждается умень
шением количества выделяемой ферромагнитной фракции вниз по ко
лонке при магнитной сепарации осадков. Первоначально изменения х и 
/п в этих колонках пытались связать с образованием магнитных сульфи
дов железа в процессе превращения гидротроилита в пирит [16]. Од
нако данные проведенного магнитно-минералогического анализа опровер
гают это предположение.

Раннее считалось, что магнетит и титаномагнетит являются химиче
ски устойчивыми минералами в естественных средах [6]. Однако в по
следних работах [19, 22] допускается неустойчивое химическое состоя
ние магнетита в морских осадках и уменьшение объема зерен ферромаг
нетика вследствие преобразований их при диагенезе. В соответствии с 
этими представлениями некоторые исследователи [23, 24, 27] считают, 
что причиной уменьшения величин х и Jn вниз по колонке является 
пиритизация наиболее мелкой фракции ферромагнетика. Такие измене
ния х и Jn по длине кернов обнаружены также в осадках Японского* 
моря севернее возвышенности Ямато [23], Калифорнийского залива и 
конуса выноса р. Конго [27]. При этом с уменьшением величин х и 
/ „  вниз по колонкам часто наблюдается увеличение содержания пирита 
в осадке. Следует отметить, что многие японские исследователи при 
стратиграфическом расчленении осадков Японского моря считают, что 
появление пирита — признак перехода от голоценовых осадков к ледни
ковым [20].

По имеющимся данным [2, 23], в исследуемом бассейне во время 
последней ледниковой регрессии моря содержание кислорода в придон
ных водах, в отличие от современного, было низким, что вызывало ак
тивизацию деятельности сульфатредуцирующих бактерий по окислению 
органики и соответственно образование сульфидов. Этому способствовали 
также повышенные содержания Сорг в осадках ледниковья и на грани
це с голоценом [2, 26]. В колонках К-13-4 и К-13-5 по минеральному 
(содержание пирита в глифах), химическому составам и значениям 
AJrs отмечается некоторое увеличение содержания сульфидной серы 
(преимущественно пирита). Этот процесс раннего диагенеза осадков мо
жет являться одной из причин падения величин х и Jn в ледниковых 
отложениях Q3\

Считается [1, 13], что в аэробно-анаэробных условиях пирит обра
зуется в результате взаимодействия сероводорода преимущественно с 
растворенным двухвалентным железом, а в анаэробных — с обломочным 
железом. Однако в настоящее время еще недостаточно эксперименталь
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ных данных, свидетельствующих о переходе магнитных минералов об
ломочной фракции железа в немагнитные в процессе диагенеза. Следует 
учесть также, что какая-то часть магнитного материала заключена в 
силикатную оболочку и не подвергается растворению [4].

Особенности поведения магнитной восприимчивости и естественной 
остаточной намагниченности по разрезу колонок К-13-4 и К-13-5 могут 
быть вызваны также уменьшением поступления обломочных ферромаг
нитных минералов в осадки средней части материкового склона в ледни
ковое время по сравнению с голоценом.

Известно [9], что во время регрессии моря резко активизируется 
перенос материала с первого уровня лавинной седиментации, расположен
ного в дельтах рек и на верхнем шельфе, на второй уровень — к осно
ванию континентального склона, т. е. в ледниковое время на континен
тальном склоне увеличивается аккумуляция уже переработанных мор
ских осадков, вероятно, с измененным составом тяжелой фракции. Ва
риации содержания ферромагнетиков при этом могут происходить как 
в результате уменьшения доли обломочного железа в ¥е0бЩ поздневюрм- 
ских осадков, так и изменения их гранулометрии в сторону тонких 
фракций, более подверженных растворению. На значительное преобразо
вание форм железа в пограничных осадках Q34—Q4 указывает тот факт, 
что содержание валового железа в пересчете на абиогенные отложения 
существенно не меняется (К-13-4) или даже увеличивается (К-13-5) 
вниз по разрезу. В этом плане изменения величин х и Jn в переходных 
зонах интересно сопоставить с вариациями величин отношения K20/Na20, 
которое, по Л. В. Рухину, отражает «зрелость» осадка. По данным этого 
исследования, при недолговременном переносе обломочного материала 
содержание Na в осадке больше, чем К; длительная переработка донного 
грунта вызывает растворение Na и уменьшение его концентрации в 
осадке. В колонках К-13-4 и К-13-5 при переходе от голоценовых осад
ков к ледниковым Q34 явно отмечается увеличение отношения К20 / 
/Na20  и, следовательно, степени их переработки на дне бассейна. Та
ким образом, процессы транспортировки и механической переработки 
осадка также оказывают существенное влияние на концентрацию ферро
магнитных минералов в отложениях континентального склона. При этом 
следует отметить, что как эта причина, так и предыдущая (сульфиди- 
зация железа) в значительной степени обусловлены колебаниями уров
ня моря.

Целесообразно указать на некоторые особенности изменений величин 
х и Jn осадков на фоне общего их тренда в переходной зоне. В обеих 
рассматриваемых колонках интервал керна, в котором происходит воз
растание естественной остаточной намагниченности, располагается 
выше, чем интервал, в котором увеличивается магнитная восприимчи
вость, т. е. ориентация магнитных зерен происходит уже после осажде
ния. Кроме этого, в голоцене наблюдается некоторое уменьшение зна
чений х и Jn вверх по разрезу после их максимума в основании Q4. 
Возможно, это связано с особенностями процесса пиритизации ферромаг
нетика в разных окислительно-восстановительных условиях или меха
низма образования ориентационной намагниченности осадка.

В указанных «переходных зонах» осадков колонок К-13-4 и К-13-5 
происходят изменения и в содержании основных породообразующих 
элементов: уменьшение Si02 к основанию зоны сопровождается увели
чением А120 3, Реобщ, MnO, MgO и др. (табл. 1). Одной из основных 
причин, вызывающих эти вариации, является уменьшение содержания в 
осадке Si02 (аморф.), представленного преимущественно скелетами диа- 
томей. Это подтверждается результатами прямых определений Si02 
(аморф.) значениями Si02 (аморф.), рассчитанными по коэффициенту 
Si02—4А120 3 1 [8] и микропалеонтологическими подсчетами количества 
створок на 1 г сухого осадка (см. фиг. 2). Из данных, пересчитанных 
на осадок без Si02 (аморф.), видно, что концентрации большинства по-

1 За нулевой отсчет Si02 (аморф.), вычисленному по А. II. Лисицыну [8], брали 
минимальные значения для каждой колонки.
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Содержание основных породообразующих

Горизонт,
см Si02 т ю 2 А12Оз F^Os FeO ^еобщ МпО MgO СаО

50 58,67 0 ,7 4 13,1 3,14 2 ,16 3 ,8 8 0 ,0 8 2 ,1 9
К - 13 -

1 ,0 9
53,63 0 ,83 14,67 3 ,52 2 ,4 2 4 ,3 5 0 ,0 9 2 ,45 1 ,2 2

165 58,68 1 ,04 12,95 3 ,1 2 ,1 6 3 ,8 5 0 ,1 6 2 ,1 4 1 ,0 9
53,24 1,18 14,63 3 ,5 2 ,44 4 ,3 5 0 ,1 8 2 ,4 2 1,23

250 59,49 1,04 13,28 3 ,1 2 2 ,0 2 3 ,7 5 0 ,12 2 ,3 0 ,9 9
54,25 1 ,16 14,87 3 ,49 2 ,26 4 ,2 0,13 2 ,5 8 1,11

350 55,88 0 ,8 4 14,23 4,27 1 ,87 4 ,4 4 0 ,2 2,33 3 ,3 8
54,32 0 ,8 7 14,79 4 ,44 1,94 4,61 0,21 2 ,4 2 3 ,5 2

445* * 56,44 1,04 15,25 4 ,53 2 ,02 4 ,7 4 0 ,1 9 2 ,8 2 1 ,0 9
520* * 56,16 0 ,8 4 15,21 3 ,99 2 ,3 4 ,5 8 0 ,2 4 2 ,7 6 0 ,9 9

К - 13-4
40 58,83 0 ,74 11,34 3 ,4 9 1 ,3 3 ,4 5 0 ,0 6 2 ,06 1,01

50,11 0 ,9 13,83 4 ,2 6 1 ,59 4,21 0 ,07 2,51 1 ,27
90 60,46 0 ,6 2 11 ,2 2,75 1 ,86 3 ,3 7 0 ,0 5 2 ,2 0 ,9 2

50,76 0 ,7 8 14 3 ,4 4 2 ,33 4 ,21 0 ,0 6 2 ,75 1,15
140 59,28 0 ,6 6 12,76 2 ,9 2 ,0 8 3 ,6 6 0 ,0 5 1,93 1 ,49

53,30 0 ,75 14,55 3,31 2,37 4 ,1 7 0 ,0 6 2 ,2
190* * 55,47 0 ,7 4 14,94 2,74 2 ,9 5 4,21 0 ,0 6 2 ,4 8 2 ,48

240 53,63 0 ,7 9 15,23 3 , 07* 2,65 4,21 0 ,0 6 2,41 1 ,29
57 ,2 0 ,8 15 ,38 3,1 2 ,6 8 4 ,2 5 0 ,0 6 2 ,43 1 ,3

310 59,72 0 ,7 14,33 3 ,7 8 1 ,65 3 ,9 2 0 ,0 6 2,41 1,49
56,74 0 ,7 5 15,33 4,04 1,77 4 ,1 9 0 ,0 6 2 ,5 8 1 ,59

400 59,72 0 ,7 4 14,14 4 ,5 1 ,72 4 ,4 9 0 ,0 8 2 ,3 1 ,44
56,45 0 ,8 15,27 4 ,8 6 1,86 4 ,8 5 0 ,0 9 2 ,4 8 1 ,56

490 59,50 0 ,84 15,04 4 ,18 1,65 4 ,2 0 ,1 0 2 ,3 8 1 ,1 9
58,1 0 ,8 7 15,64 4,35 1,72 4 ,3 7 0 ,1 2 ,48 1 ,24

580 58,10 0 ,79 15,39 3 ,58 2,37 4 ,3 4 0 ,0 8 2 ,54 0 ,9 9
57,84 0 ,8 15,54 3 ,62 2 ,39 4 ,3 8 0 ,0 8 2 ,57 1 ,0

К - 13-5
20 61 0,57 11,87 1,13 2,95 3 ,0 8 0 ,0 4 2,33 0 ,9 9

52,48 0 ,7 0 14,48 1,38 3 ,6 3 ,76 0 ,0 5 2 ,84 1,21
100 58,85 0 ,8 4 14,24 3 ,32 2 ,16 4 ,0 0 ,07 2,41 1 ,49

56,18 0 ,9 15 ,24 3,55 2,31 4 ,2 8 0 ,07 2 ,5 8 1,59
200 58,56 0 ,7 4 14,35 2,03 4,31 4 ,7 7 0 ,05 2,23 1 ,74

56,12 0 ,7 8 15,21 2,15 4 ,5 7 5,05 0 ,05 2 ,3 6 1,84
295 57,19 0 ,8 2 14,73 2,35 4 ,02 4 ,7 6 0 ,0 5 2,41 1 ,49

56,09 0 ,8 4 15,17 2,42 4 ,1 4 4 ,9 0 ,05 2 ,4 8 1,53
400 57,81 0 .8 14 ,74 4 ,75 1 ,86 4 ,7 7 0 ,0 5 2 ,3 4 1 ,19

56,14 0 ,8 2 15,18 4 ,8 9 1 ,92 4,91 0 ,0 5 2,41 1,23
550* * 55,90 0 ,7 6 15,09 3 ,8 7 2,65 4 ,7 7 0 ,0 9 2 ,46 1,09

П р и м еч а н и е. Первое значение — содержание в натуральном осадке, второе — в расчете на его абиоген- 
(аморф.). При перерасчете Si02 от первоначальных значений отнималась величина Si02 (амэрф.), S — содер- 
зывается одна цифра.

родообразующих элементов довольно постоянны по длине колонки, 
а содержания Si02 (аморф.), К20, Na20, S, СаО, Р20 5 и С02 изменя
ются в пределах переходной зоны. Вариации содержаний Si02 (аморф.) 
и СаО в переходной зоне изученных колонок, учитывая также данные 
просмотра шлифов (наличие диатомей, спикул губок, диагенетического 
кальцита и раковин фораминифер), в целом согласуются с установлен
ной ранее закономерностью изменения концентраций этих биогенных 
компонентов в осадке вблизи границы верхнего плейстоцена и голоцена 
[2]. В Японском море осадки последнего оледенения обогащены СаС03 
(содержания Si02 (аморф.) низкие), а в голоцене концентрации карбо
натов падают (ухудшается их сохранность), а аморфного кремнезема — 
растут (увеличение продуктивности вод). Такие вариации биогенных 
компонентов объясняются колебанием уровня моря и изменением палео- 
океанологических условий [2].
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элементов в колонке, %
Таблица 1

Na20 К20 S s o 3 ^общ р*о . с о 2 SiO* 
— 4А120 $

к 2о /
/ Na20 К *

3 ,5 7 2 ,2 9 0 ,6 0 ,3 0 ,7 2 0 ,14 5 ,02 6,11 0,64 1,12
4 ,0 2 ,56 0 ,6 7 0 ,34 0,81 0 ,1 6 5 ,62 — — —

3 ,3 8 2 ,2 9 0 ,76 — 0 ,7 6 0 ,15 5 ,22 6 ,8 8 0 ,6 8 1,13
3 ,8 2 2 ,5 9 0 ,8 6 — 0 ,8 6 0,17 5 ,90 — — —

3 ,4 7 2 .2 9 0 ,7 8 — 0 ,7 8 0,15 4 ,9 6 ,37 0 ,6 6 1,12
3 ,8 9 2 .56 0 ,87 — 0 ,8 7 0 ,17 5,49 — — ____

2,93 2 ,2 9 1 ,54 0 ,4 5 1 ,7 2 0 ,14 6,32 — 1,04 0 ,7 8 1,04
3 ,0 5 2 ,3 8 1,65 0 ,4 7 1 ,7 9 0 ,15 6,57 — — —

3 ,0 7 2 ,34 0 ,7 6 — 0 ,7 6 0 ,1 5 3 ,57 — 4 ,5 6 0 ,7 6 1
3 ,2 2 ,32 0 ,9 6 — 0 ,9 6 0 ,15 3 ,75 - 4 ,6 8 0 ,73 1

4 ,35 1 ,8 0 ,2 8 — 0 ,2 8 0 ,12 6 ,2 13,47 0,41 1,22
5,31 2 ,20 0 ,34 — 0 ,3 4 0 ,15 7 ,56 — — —

3 ,94 2,01 — 0,51 0 ,2 0 ,08 5 ,53 15,66 0,51 1 ,25
4 ,93 2,51 — 0 ,6 4 0 ,2 5 0,1 6,91 — — —

3 ,5 4 2,13 0 ,56 0 ,4 4 0 ,7 2 0,11 6 ,6 8 ,2 4 0 ,59 1 ,14
4 ,04 2,43 0 ,64 0 ,5 0 ,8 2 0,13 7 ,52 — — —

2 ,9 8 2 ,77 1 ,2 0,51 1 ,4 0 ,12 5 ,72 — 4 ,2 9 0 ,9 2 1
2 ,98 2 ,77 0,45 0,41 0,61 0 ,13 4 ,24 — 3 ,2 9 0 ,9 2 1,01
3,01 2 ,8 0 ,45 0,41 0 ,6 2 0 ,13 4 ,2 8 — — —

3 ,2 2 ,64 0 ,5 8 0 ,3 2 0,71 0 ,0 9 3 ,83 2 ,4 0 ,83 1 ,07
3 ,4 2 2 ,82 0 ,6 2 0 ,3 4 0 ,7 6 0,1 4,1 — —

3 ,0 2 ,64 1,02 0 ,2 5 1,12 0,1 3 ,42 3 ,1 6 0 ,8 8 1 ,08
3 ,24 2 ,85 1,1 0 ,2 7 1,21 0,11 3 ,6 9 — — —

2 ,8 8 2 ,64 0 ,82 0,31 0 ,9 4 0 ,12 3 ,0 9 — 0 ,6 6 0 ,9 2 1,04
3 ,0 2 ,75 0 ,85 0 ,32 0 ,9 8 0 ,12 3 ,2 — — —

2 ,6 9 2 ,96 0 ,8 9 0 ,25 0 ,9 9 0 ,0 9 3 ,2 6 — 3 ,4 6 1,1 1,01
2 ,7 2 2 ,99 0 ,9 0 ,25 1 ,0 0 ,0 9 3 ,2 9 — — —

3 ,52 2 ,12 0 ,8 0 ,4 3 0 ,97 0,05 5 ,64 13,52 0 ,6  ' 1,22
4 ,2 9 2 ,5 9 0 ,9 8 0 ,5 2 1 ,18 0 ,06 6 ,88 — — —

3 ,0 8 2 ,4 0 ,77 0 ,4 9 0 ,97 0,14 4 ,3 8 1 ,89 0 ,7 8 1 ,07
3 ,3 2,57 0 ,82 0 ,5 2 1,04 0 ,15 4 ,6 9 — — —

2 ,9 6 2 ,6 2 0 ,7 0 ,33 0,83 0 ,0 9 4 ,9 8 1 ,16 0 ,8 8 1 ,06
3 ,1 4 2 ,7 8 0 ,74 0 ,3 5 0 ,8 8 0 ,16 5 ,2 8 — — —

3 ,0 7 2 ,62 0 ,1 4 0 ,3 2 0 ,2 7 0,11 5 ,6 9 — 1,73 0 ,8 6 1 ,03
3 ,1 6 2 ,7 0 ,14 0 ,3 3 0 ,2 8 0,11 5 ,86 — — —

3 ,0 7 2 ,62 1 0 ,2 2 1,09 0 ,09 5 ,24 — 1,15 0 ,86 1,03
3 ,1 6 2 ,7 1,03 0 ,2 3 1,12 0 ,0 9 5 ,4 — — —

3 ,2 7 2 ,5 1,14 0 ,2 2 1,53 0,11 6 ,64 - 4 ,4 6 0 ,77 1

ную часть; К  * — коэффициент перерасчета содержаний [на абиогенный компонент, равный 100/100 — SiO* 
жание сульфидной серы; SO# — сульфатной и элементной серы. **—в случае равенства содержаний ука-

По колонкам К-13-5 и К-13-2 отмечаются довольно высокие коэффи
циенты корреляции изменений концентраций Si02 с содержанием боль
шинства терригенных элементов (табл. 2); для колонки К-13-4 величина 
этой связи несколько меньше. Некоторые вариации величин коэффици
ентов корреляции для одних и тех же элементов по колонкам позволя
ют судить об определенных различиях областей питания и путей тран
зита терригенного материала в изученном районе. Наличие малозначи
мых (<0,5) коэффициентов корреляций содержаний терригенных эле
ментов в отдельных колонках указывает на возможность вариаций источ
ников сноса терригенного материала во времени. Об этом свидетельст
вуют и материалы минерального и химического состава осадков. По 
данным рентгеноструктурного анализа, соотношение кварц/плагиоклазы 
осадков древней части колонки К-13-5 непостоянно и уменьшается к 
низу переходной зоны от 0,76 до 0,56 (табл. 3). В результате подробного 
изучения состава глинистых минералов в поверхностном слое осадков
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Таблица 2
Коэффициенты корреляции содержаний терригенных элементов в осадках колонок

Компоненты TiO, A1.0, ^еобщ МпО MgO Na20 К2о

К о л о н к а К - 13 - 2
S i02 —0,25 0,99 0,75 0,58 0,94 —0,75 —0,88
ТЮ2 —0,16 —0,43 —0,14 —0,04 0,35 0,50
А120 3 0,67 0,56 —0,97 —0,69 —0,83
р еобщ 0,68 0,54 —0,92 —0,90
МпО 0,41 —0,83 —0,77
MgO —0,51 —0,68
Na20 0,94

К о л о н к а

со

Si02 —0,16 0,99 0,37 0,45 —0,15 —0,96 0,90
T i02 —0,15 0,16 * 0,58 0,11 0,31 —0,36
A120 3 0,39 0,47 -0 ,1 4 —0,95 0,89
^ еобщ 0,70 0,02 —0,34 +0,43
МпО 0,02 0,33 0,30
MgO 0,20 0,16
Na.O —0,91

К о л о н к а  К - 1 3 - 5
Si02 0,74 0,99 0,83 0,25 —0,90 —0,99 —0,09
T i02 0,78 0,32 4 0,07 —0,40 —0,66 —0,24
A120 3 0,80 0,19 —0,87 —0,98 —0,06
^^общ —0,01 —0,97 —0,90 —0,07
MnO —0,09 —0,17 —0,03
MgO 0,94 -0 ,0 8
NaoO 0,10

Таблица 3
Состав глинистых минералов (в %) и отношение содержаний кварц/плагиоклазы

в осадках колонки К-13-5

Минерал
Горизонт, см

5—10 25 95 210 310 360 410 455

Смектит, 17 А 21 24 17 17 31 24 20 14
Гидрослюда, 10 А 46 44 55 49 46 48 53 54
Хлорит, 7 А 33 32 28 34 23 28 27 32
Кварц/ плагиоклазы 0,76 0,56 0,67 —

Японского моря В. Б. Курносов [5] подтвердил представление М. А. Ра- 
теева [12] о миграции зон транспортировки и площадей осаждения на 
дно глинистого вещества от каждого источника терригенного сноса. По 
данным В. Б. Курносова, в северной части моря преобладает снос с 
островов Японии, Сахалина и азиатской части Евразийского материка. 
С берегов островов Сахалина, Хонсю и Хоккайдо сносится преимущест
венно смешанослойный минерал гидрослюда-смектитового состава с пре
обладанием разбухающих пакетов.

Приморье и восточные склоны Сихотэ-Алиня поставляют главным 
образом гидрослюду и хлорит, а также малое количество смешанослой- 
ного гидрослюда-смектитового минерала.

В колонке К-13-5, по данным рентгеноструктурного анализа, к осно
ванию переходной зоны, по сравнению с верхним слоем осадков, повы
шается концентрация гидрослюды и уменьшается доля смектита (см. 
табл. 3). Повышенные концентрации гидрослюдистых минералов наблю
даются и ниже по колонке с некоторым уменьшением в интервале 300— 
350 см, где сильно повышается доля смектита. Наблюдаемое изменение 
минерального состава глин, по данным В. Б. Курносова, отражает уве
личение в поздневюрмских осадках доли поставки континентального сно-
40



са с Приморья и уменьшение терригенного вклада с островного обрам
ления.

Влажность и плотность осадков, как и другие физические свойства, 
претерпевают вариации в переходных зонах колонок К-13-4 и К-13-5. 
Влажность отложений уменьшается при переходе к нижележащим лед
никовым осадкам Q3\ плотность увеличивается. Известно [7], что 
влажность и объемный вес морских осадков определяются многими фак
торами: гранулометрическим и вещественным составом (содержанием 
СаС03, Si02 (аморф.), Сорг и тяжелых минералов), возрастом осадков 
и т. д. В исследуемых колонках с уменьшением W  и ростом А вниз 
по разрезу падает содержание Si02 (аморф.) в осадках Q3\ загрубляет- 
ся их гранулометрический состав и снижается доля разбухающих паке
тов. Изменения последних трех параметров осадков зависят главным об
разом от колебания уровня моря, характера подготовки и транзита ве
щества на континентальный склон.

Таким образом, при замещении вверх по разрезу ледниковых отло
жений Q34 голоценовыми в колонках К-13-4 и К-13-5 наблюдаются из
менения физических параметров (х, / п, W, А) и вещественного состава 
осадков (S i02 (аморф.), CaO, K20/Na20, Q/PI, доли смектита).

Основной причиной этих вариаций, вероятно, является изменение 
уровня моря и последующая смена характера седиментации на конти
нентальном склоне. При низком стоянии моря усиливалось влияние эро
зии суши и уЩе ранее отложенного материала с первого уровня седи
ментации; в голоцене осадок формировался преимущественно в резуль
тате одностадийного поступления взвеси с суши и распределения ее в 
бассейне. Однако не следует напрямую коррелировать вариации этих 
параметров с кривой колебания уровня моря: связи могут быть опосре
дованными через изменения общей палеоокеанологической обстановки 
бассейна и физико-химических условий осадка.

В колонке К-13-2, отобранной из основания материкового склона 
вблизи каньона, резкое изменение физических свойств осадков (влажно
сти, объемного веса, магнитной восприимчивости) отмечается в верхней 
части (0—35 см) г(?лоценовых отложений. Окисленные осадки этого 
интервала имеют высокую (72%) влажность и низкий объемный вес. 
Редкое опробование на химический анализ нижележащей довольно од
нородной толщи отложений (35—250 см ), охватывающей по времени 
ранний голоцен, поздний вюрм и позднюю часть среднего вюрма, не вы
явило определенных вариаций состава, за исключением незначительного 
роста отношения K20/Na20  в средней ее части. Хотя по подробным 
данным диатомового анализа отложения голоцена и второй половины 
среднего вюрма по сравнению с поздним имеют высокие содержания 
створок водорослей. Физические свойства этой толщи отложений также 
не претерпевают существенных изменений, кроме небольшого пика со
держания сульфидной серы (A /rs на границе Q34—Q4).

В колонке К-13-2 более выражены изменения физических свойств и 
химического состава в осадках, по времени соответствующих переходу 
от средневюрмского интерстадиала Q33 к ранневюрмскому похолоданию 
Q32 (см. фиг. 2 интервал 250—350 см). Для осадков ранневюрмского 
похолодания в этой колонке характерен пестрый гранулометрический и 
вещественный состав. Частое переслаивание алевритов, пелитов и вклю
чения мелкого гравия и гальки на фоне общего погрубления осадков ука
зывает на то, что во время регрессии в формировании конуса выноса 
каньона доминировали гравитационные процессы седиментации. Это в 
свою очередь обусловило усиленный привнос крупной фракции ферро
магнитных минералов, резистентных к растворению. Последующая транс
грессия моря в среднем вюрмё вызвала затухание гравитационных фак
торов аккумуляции и изменение вещественного состава отложений и 
их физических свойств. Вариации влажности, плотности и химического 
состава осадков в переходной зоне колонки К-13-2 в главных чертах ана
логичны рассмотренным выше колебаниям этих параметров в колонках 
К-13-4 и К-13-5. При этом к основанию переходной зоны также умень
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шается доля Si02 (аморф.) в осадках, растет концентрация СаС03 (диа- 
генетического кальцита), увеличивается содержание пиритной серы (по 
данным химического анализа и A /rs), возрастает отношение K20/Na20. 
Основной причиной вариаций в данной колонке, вероятно, также являет
ся изменение уровня моря, которое вследствие особенности ее геомор
фологического расположения (вблизи выхода каньона) обусловило более 
интенсивную деятельность гравитационных процессов аккумуляции во 
время ранневюрмской регрессии.

Таким образом, в трех колонках северо-западной части Японского 
моря методом диатомового анализа выделены осадки рисс-вюрмского 
межледниковья, раннего, среднего и позднего вюрма и голоцена.

В двух колонках из средней части континентального склона при пере
ходе от поздневюрмских отложений к голоценовым увеличиваются маг
нитная восприимчивость, естественная остаточная намагниченность, 
влажность осадка и изменяется их вещественный состав. В колонке из 
основания континентального склона Приморья вблизи каньона вследст
вие ее редкого опробования вариации вышеуказанных физических 
свойств и компонентов осадков наиболее четко выражены в интервале, 
соответствующем переходу от ранневюрмского похолодания к средневюрм- 
скому интерстадиалу, т. е. более ранней трансгрессии моря.

В целом выявленные изменения физических свойств и состава осад
ков изученного района обусловлены гляциоэвстатическими колебаниями 
уровня моря и связанными с ними изменениями условий седиментации 
и палеоокеанологии бассейна. При нйзком положении уровня моря уси
ливается эрозия суши и значительный вклад в осадконакопление вносит 
поступление отложенного ранее материала с обнаженного шельфа. При 
высоком стоянии моря осадок формируется преимущественно за счет одно
стадийного поступления взвеси с суши и ее распределения в бассейне.

Вариации величин к и Jn объясняются изменением концентрации 
ферромагнетика в осадках и могут происходить вследствие: увеличения 
растворения обломочного железа в процессе его сульфидизации в пери
оды регрессии моря и более застойных условий на дне; усиления поступ
ления переотложенного материала с первого уровня осадконакопления, 
характеризующегося обедненной концентрацией ферромагнетиков при 
низком положении уровня моря; привнося грубозернистых ферромагне
тиков, более резистентных к растворению во время регрессии моря в 
районах, геоморфологически предрасположенных к аккумуляции грави
тационных отложений.

На увеличение во время оледенений в отложениях континентального 
склона доли переотложенного материала указывает также повышение 
значений K/Na в осадках, т. е. степени их «зрелости». Вариации физи
ческих свойств и вещественного состава осадков, вероятно, также обус
ловлены увеличением доли терригенного материала, привнесенного с 
Приморья по сравнению с материалом, поступившим с островного об
рамления во время оледенений. В силу географических особенностей 
данного окраинного бассейна при трансгрессии моря в отложениях по
вышается содержание Si02 (аморф.) и падает концентрация СаСОз 
(в средней части континентального склона эти изменения наиболее вы
ражены во время последней трансгрессии).

Литература

1. Волков И. И. Геохимия серы в осадках океана. М.: Наука, 1984. 272 с.
2. Горбаренко С. А. К стратиграфии верхнеплейстоценовых — голоценовых осадков 

Японского моря по комплексу видов и палеоокеапологическим условиям в это
время. Владивосток, 1986. 21 с. Деп. в ВИНИТИ. № 4216-В/86.

3. Ж узе А. П. Диатомеи в осадках плейстоценового и позднеплиоценового возраста 
бореальной области Тихого океана/ / Основные проблемы микропалеонтологии и 
органогенного осадконакопления в океанах и морях. М.: Наука, 1969. С. 5—27.

4. Игнатова В. Ф. Современное осадкообразование в Татарском проливе. М.: Наука, 
1980. 80 с.

42



6. Курносов В. Б. Распределение глинистых минералов в поверхностном слое осад
ков Японского моря // Осадочные формации нефтегазоносных областей Даль
него Востока. Владивосток: Изд-во АН СССР, 1975. С. 62—77.

6. Кухаренко А. А. Минералогия россыпей. М.: Госгеолтехиздат, 1961. 316 с.
7. Лисицын А. П. Осадкообразование в океанах. М.: Наука, 1974. 438 с.
8. Лисицын А. П. Процессы океанской седиментации. М.: Наука, 1978. 352 с.
9. Лисицын А. II. Осадочные тела океана/ / Геология дна океанов по данным глубо

ководного бурения. М.: Наука, 1984. С. 12—61.
10. Пушкарь В. С. Биостратиграфия осадков позднего антропогена юга Дальнего 

Востока. М.: Наука, 1979. 140 с.
11. Пушкарь В. С. Зональная биостратиграфия глубоководных отложений северо- 

западной Пацифики // Древние климаты и осадкообразование в восточной 
окраине Азии. Владивосток: Изд-во ДВНЦ АН СССР, 1985. С. 60—76.

12. Ратеев М. А. Закономерности размещения и генезис глинистых минералов в 
современных и древних морских бассейнах. М.: Наука, 1964. 235 с.

13. Стащу к М. Ф. Проблема окислительно-восстановительного потенциала в геоло
гии. М.: Недра, 1968. 208 с.

14. Химический анализ горных пород и минералов/Под ред. Попова Н. П., Столяро
вой И. А. М.: Недра, 1974. 244 с.

15. Храмов А. Н Шо л п о  Л. Е. Палеомагнетизм. Л.: Недра, 1967. 252 с.
16. Шаповалов В. В., Шевалдин Ю. В. О связи магнитных свойств и геохимических 

изменений в донных осадках Японского моря // Тихий океан. Геофизика, геохи
мия, минеральные ресурсы (тез. докл.). Владивосток: Изд-во ДВНЦ АН СССР, 
1983. С. 90-92.

17. Щербаков Ф. А. Материковые окраины в позднем плейстоцене и голоцене. М.: 
Наука, 1983. 213 с.

18. Donahue /.  G. Diatoms as Quaternary biostratigraphic and paleoclimatic indicators 
in high latitudes of the Pacific Ocean. Thesis Columbia Univ. 1970. 230 p.

19. Henshaw P. C., Merrill R. T. Magnetic and chemical changes in marine sediments // 
Rev. Geophys. Space Phys. 1980. V. 18. № 2. P. 83—504.

20. Ichikura M., Ujiie H. Lithology and Planktonic foraminifera of the Sea of Japan 
piston cores//Bull. Natn. Sci. Mus. Ser. C (Geol.). 1976. V. 2. (4). № 22. P. 154—177.

21. Kanaya T., Koizumi /. Interpretation of the diatom thanatocoenoses from the North 
Pacific applied to a study of the core V. —20—130/ / Sci. Rept. Tohoku Univ. Sec. 
Ser. 1966. № 3. P. 89-130.

22. Karlin R., Levi Sh. Diagenesis of magnetic minerals in recent haemipelagic sedi
ments/ / Nature. 1983. V. 303. P. 327-330.

23. Kobayashi K., Nomura M. Iron sulfides in the sediment cores from the Sea of Japan 
and their geophysical implications // Earth, and Planet. Sci Lett. 1972. V. 16. № 2. 
P. 200-208.

24. Kobayashi K., Tonouchi S., Furuta T., Watanabe M. Paleomagnetic results in deep- 
sea sediment cores collected by the R. V. Hakuho Maru in a period 1968—1977 com
piled with associated Information // Bull. Ocean Res. Inst., Univ. Tokyo, 1980. № 13. 
148 p.

25. Koizumi I. The late Cenozoic diatoms of sites 183—193. Leg. X IX //Initia l Reports 
of DSDP. Wash., 1973. V. XIX. P. 806-855.

26. Masuzawa T., Kitano Y. Sulfate reduction and sulfide deposition in deep-sea sedi
ments from the south-western Japan Sea//J. Oceanograph. Soc. Japan. 1983. V. 39. 
P. 251-258.

27. Van Vreumanigen M. T. A palaeomagnetic and rockmagnetic study of sediment cores 
from the Zaire fan. Neth. // J. Sea Res. 1984. V. 17. № 2—4. P. 342—363.

Тихоокеанский океанологический 
институт ДВНЦ АН СССР, 
Владивосток

Поступила в редакцию 
23.IX.1985



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
№ 6, 1988

УДК 551.461.6/553.32

К ВОПРОСУ ОБ ОСНОВНЫХ И ВТОРОСТЕПЕННЫХ 
ИСТОЧНИКАХ МАРГАНЦА В ОКЕАНАХ

Ш Т Е Р Е Н Б Е Р Г  Л . Е .

Рассмотрены соотношения между системами разломов на дне Тихого 
океана и полями Fe — Mn-конкреций, содержаниями марганца в осадках 
и размещением разломов в Атлантическом океане. Полученный материал 
позволяет присоединиться к мнению Н. М. Страхова о незначительном 
влиянии вулканизма на накопление Fe — Mn-конкреций и корок на 
океанском дне.

Вопрос о генезисе и путях поступления марганца (как и других 
макро- и микроэлементов) на океанское дно и его участие в рудообра- 
зовании имеет большую историю и давно обсуждается на страницах 
журналов и монографий.

Н. М. Страхов [9—11 и др.] и ряд отечественных и зарубежных ис
следователей пришли к выводу, что Мп, Fe и другие элементы имеют 
главным образом континентальное происхождение и попали в моря и 
океаны с помощью речных артерий из различных типов кор выветрива
ния, развитых в областях питания этих водоемов.

Геохимический процесс в океане, по Н. М. Страхову, является по 
существу процессом физическим и контролируется механическим разно
сом и фракционированием растворенных и твердых фаз, поступающих с 
суши. Он осложнен биогенной седиментацией (карбонаты кальция и маг
ния, органическое вещество, кремнезем); и в какой-то мере является и 
физико-химическим (коагуляция и осаждение растворенных Мп и Fe из 
придонной океанической воды и сорбция на них микроэлементов). 
В итоге этот процесс приводит к формированию в пелагиали Fe—Mn- 
конкреций, образующих поля колоссальных размеров.

Резко противоположной точки зрения придерживаются А. П. Лиси
цын и его сотрудники [5], считающие, что главная роль в геохимии 
марганца в океанах принадлежит процессам вулканизма, контролирую
щим его распределение и накопление в осадках и рудах. Как отмечают 
эти авторы, объективное рассмотрение новых данных свидетельствует о 
больших ошибках и заблуждениях Н. М. Страхова по вопросам о коли
честве и составе речных поставок в океаны.

В цитируемой работе А. П. Лисицын и др. пишут, что количество 
материала, поступающего с речными водотоками, долгие годы (подразу
меваются работы Н. М. Страхова) многократно (в 8—10 раз) преуве
личивалось. Полученные за последнее время данные свидетельствуют о 
его резком разделении на барьере река —море. Главная часть материа
ла (~90% и более) осаждается в устьях рек, не проникая в моря и 
океаны, формируя дельты и подводные конуса выноса. Мощность кону
сов выноса, судя по геофизическим данным, достигает 12—15 км, а раз
вивающиеся здесь процессы характеризуются высокими скоростями, 
приводящими к формированию особых свойств осадочного материала. 
Колоссальные массы последнего компенсируются изостатическим проги
банием земной коры, что и обеспечивает накопление таких огромных 
мощностей осадков в одной точке.

Из этого абзаца можно сделать вывод, что А. П. Лисицыным полу
чены новые данные, которые не были известны Н. М. Страхову, и что 
именно они позволяют по-новому понять особенности накопления осад
ков в различных частях Мирового океана и решать вопросы об источ
нике марганца и ряда других элементов для формирования на его дне
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Fe—Мп конкреционных руд и других полезных образований. Сразу же 
отметим, что Н. М. Страхов знал о положениях, выдвигаемых А. П. Ли
сицыным. В ряде своих статей и монографий он специально разбирает 
эти представления А. П. Лисицына, доказывая их ошибочность.

По нашему мнению, Н. М. Страхов убедительно показал, что решаю
щим механизмом седиментации поступающего с водосборов материала 
было, есть и остается гранулометрическое и геохимическое фракциони
рование. Процессы вулканизма, по Н. М. Страхову, не оказывают ре
шающего влияния на баланс марганца (железа и многих других эле
ментов) в океане.

И. И. Волков в статье [1], посвященной балансу марганца в океан
ском осадочном цикле, на достаточно добротных данных подтверждает 
ведущую роль континентального блока в поставке марганца в океаны, 
о которой писал Н. М. Страхов.

В настоящей статье приводится материал, также позволяющий подой
ти к решению считающегося до сего времени спорным вопроса об основ
ных и второстепенных источниках марганца, участвующего в осадочном 
Fe—Мп-рудообразовании.

Соотношение между полями Fe—Мп конкреционных руд и разломны- 
ми системами. Формирование Fe—Мп конкреционных руд и специфиче
ских глубоководных тонкозернистых осадков, обогащенных Мп, Fe и 
другими элементами, обладающими весьма незначительной мощностью в 
пелагиали, в результате геохимического и гранулометрического фрак
ционирования представляет одну из самых замечательных черт океан
ского литогенеза, впервые выделенного Н. М. Страховым [9 и др.]. 
Его отличительные признаки — это колоссальные по размеру бассейны, 
чрезвычайно низкие величины отношений площади питания к площади 
седиментации, ничтожно малая величина биологической продуктивности 
верхней пленки воды, значительная метаморфизация новообразованного 
биогенного вещества и его крайне малые содержания в осадках (СОРГ 
0,2—0,1% ). На дне океанов широко распространены глубоководные 
красные глины, характеризующиеся высокими (+500; 550 мВ) величи
нами Eh, что лишний раз подчеркивает господствующие здесь окисли
тельные условия. Конкреции пелагиали имеют разнообразные форму и 
размеры. Они различаются по характеру поверхности и другим парамет
рам. Важен и определенный набор рудных минералов, участвующих в 
типично осадочных (гидрогенных) конкрециях и корках. Это железосо
держащий вернадит, асболан, асболан-бузерит, бузерит-I, бузерит-Н и 
ряд других минералов, имеющих заметно меньшее распространение [14].

Конкреции и корки пелагиали океанов в качестве основных элемен
тов в своем составе всегда содержат марганец и железо, хотя соотноше
ния между ними не остаются постоянными и изменяются в широких 
пределах. Они, как правило, значительно обогащены микроэлементами; 
содержания никеля, меди и кобальта в сумме иногда достигают 5—7% [2].

Академик Ю. М. Пущаровский с сотрудниками [7] рассматривают 
ряд разломньтх систем в Тихом океане, основная масса которых сосредо
точена в его восточной половине:

1. Система гигантских субширотных разломов (Мендосино, Мерей, 
Молокаи, Кларион, Клиппертон и др.), занимающая северо-восточную 
часть океанского ложа. Разломы эти обладают значительной (до 3— 
4 тыс. км) протяженностью. Ширина разломных зон достигает 100 миль, 
а иногда и более. Они имеют сложное строение и слагаются узкими про
тяженными впадинами, гребнями, грядами и уступами. Высота послед
них на отдельных участках достигает 2—2,5 км при крутизне около 
30°, что свидетельствует о значительном проявлении вертикальных дви
жений. По мнению авторов статьи, разломы-гиганты не имеют глубокого 
заложения и, следовательно, не представляют собой глубинных зон про
ницаемости. Вообще типично вулканических гор здесь очень мало и 
они, как правило, не демонстрируют связь с разломами.

2. Система разломных вон, располагающаяся на юго-востоке Тихого 
океана (Менард, Хизен, Элтанин, Академика Курчатова и др.). В отли
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чие от предыдущей системы она характеризуется более простым рисун
ком. Пространственно разломы этой системы связаны с Восточно-Тихо
океанским поднятием (по [7], Восточно-Тихоокеанский и Южно-Тихо
океанский хребты), хотя обычно выходят за его пределы.

3. Система разломов, представляющих совокупность разломных нару
шений, протягивающихся вдоль гребневой зоны Восточно-Тихоокеанско
го поднятия (.ВТП). Она входит в единую Мировую рифтовую систему.

4. Система глубинных разломов (зона проницаемости) протяженных 
линейных вулканических хребтов (Лайн, Гавайские острова, Император
ские горы, Гильберта, Кука и др.). Они имеют преимущественно кайно
зойский возраст. Основная часть вулканических хребтов этой системы 
имеет северо-западное простирание, что свидетельствует наряду с дру
гими данными об их структурной автономии.

На схеме (фиг. 1, а) показано соотношение между полями Fe—Мп- 
конкреций [15] и глубинными разломами [7] в Тихом океане. Их сопо
ставление позволяет убедиться в хорошей сходимости расположения по
лей Fe—Mn-конкреций и гигантских субширотных разломов, а также 
системы разломов, находящихся в юго-восточной части океана. Вероят
нее всего, подобная приуроченность полей Fe—Mn-конкреций к гигант
ским субширотным разломам, находящимся на юго-востоке Тихого океа
на, может быть связана с резко выраженным их рельефом, способствую
щим обновлению состава придонных вод с помощью течений.

В то же время поля Fe—Mn-конкреций явно не коррелируют с глу
бинными разломами зоны высокой Проницаемости, а ведь именно эти 
системы разломов могли бы быть прекрасными путями для поступления 
вулканогенного марганца. Подобным образом ведут себя поля конкреций 
и в северной части Восточно-Тихоокеанского поднятия, Галапагосском 
поднятии и на других активных хребтах, на которых установлены ло
кальные по распространению, практически лишенные железа, марганце
вые или существенно железистые (безмарганцевые) корки, находящиеся 
в тесной связи с нонтронит-селадонитовыми глинами. Типично гидротер
мальные марганцевые образования в отличие от гидрогенных Fe—Mn- 
конкреций характеризуются устойчивой тодорокит-бернесситовой ассо
циацией [4, 12, 13, 17, 18].

Таким образом, Fe—Mn-конкреции пелагиали океана резко отличны 
по минеральному составу от гидротермальных образований, локализую
щихся на активных хребтах. Поля Fe—Mn-конкреций не согласуются и 
с расположением активных хребтов и пересекают их. Явное несоответ
ствие устанавливается также между возрастом и составом Fe—Mn-конк
реций и металлоносными осадками, в верхних частях которых они сфор
мировались (например, депрессия Бауэр и др.). Отсутствует также 
связь между величинами марганцевого модуля (Mn/Fe) и гидротермаль
но-активными зонами, располагающимися на Восточно-Тихоокеанском 
поднятии (Фиг. 2). Еще более проблематична зависимость между Fe— 
Mn-рудообразованием в гемипелагической части океана и вулканизмом, 
приведенная в работе [5].

Многочисленными авторами, изучавшими особенности Fe—Мп-рудооб- 
разования во фронтальных частях островных дуг и гемипелагиали, уста
новлено, что формирование их происходит при относительно повышенном 
темпе накопления осадков в верхнем сравнительно маломощном (10— 
15 см) окисленном слое (Eh +400; +450 мВ). Подстилающими являются 
более мощные восстановленные осадки. В основе формирования конкре
ционных руд и корок, связанных с процессами диагенеза, теоретическое 
обоснование которым дано Н. М. Страховым в работе [8], лежит единый 
механизм. Попадающие в водоемы взвешенные формы Mn, Fe и других 
элементов под влиянием органического вещества осадков редуцируются, 
переходят в водорастворимые формы и накапливаются в иловых водах. 
Обмен между иловой и придонной водой приводит к некоторому обедне
нию первой рядом подвижных элементов (Мп и Fe), в связи с чем соз
даются условия для диффузионного перетока этих элементов к разделу 
осадок — придонная вода, где и формируются Fe—Mn-стяжения и корки..
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Конкреционные руды окраинной части океана представлены слабо раз
витыми зародышевыми образованиями. Форма их обычно неправильная, 
размер колеблется от 1 до 2 см, реже несколько больше. Наиболее часто 
их основу составляют обломки пемзы, вулканических пород, окатанных 
литифицированных осадочных образований и др. Они инкрустированы 
гидроокислами железа (8—10%) с подчиненными количествами гидро
окислов марганца (4—6 % ); отношение марганца к железу, как прави
ло, меньше единицы. Толщина рудной оболочки небольшая, содержание 
нерастворимого остатка в рудной части обычно высокое и нередко дости
гает 75%. Количество малых элементов в рудах фронтальной части ост
ровных дуг невелико (Ni 0,16—0,19%; Си 0,08—0,115%; Со 0,048— 
0,060%), однако оно почти на порядок выше, чем во вмещающих и под
стилающих конкреции осадках и в образованиях, связанных с вулкани
ческими процессами. Вмещающие и подстилающие конкреции осадки со
держат ряд аутигенных минералов (сульфиды железа, глауконит, каль
циевый родохрозит и др.), подчеркивающих типично осадочный диагене- 
тический характер процессов, господствующих в рассматриваемой зоне 
[2, 9, 10 и др.]. Данные М. А. Глаголевой [3] свидетельствуют о нали
чии постепенного перехода состава гемипелагических Fe—Мп-конкреций 
в пелагические, при котором в значительной степени снижаются коли
чества реакционноспособного железа, участвующего в рудообразовании, 
и повышается степень окисления и количество марганца. Аналогичная 
картина вырисовывается и на профилях при удалении от крупных 
островных систем. Вблизи них Fe—Mn-конкреции содержат, как и в ге- 
мипелагической зоне океанов, повышенные количества железа и терри- 
генных компонентов, при второстепенной роли марганца. По мере уда
ления от островных систем роль марганца заметно повышается, он все 
более и более окисляется, а содержание железа в конкрециях заметно 
уменьшается.

Конфигурация разломов, устанавливаемых в краевой части Тихого 
океана, также явно не согласуется с расположением полей Fe—Мп-конк- 
ренций.

А. О. Мазарович [6] детально рассмотрел особенности размещения и 
строения разломов на севере центральной части Атлантического океана. 
Согласно его данным, между экватором и 40° с. ш. в этом районе выде
ляются следующие основные типы тектонических нарушений:

1) крупные субширотные разрывные нарушения (весьма сложного 
строения), пересекающие практически все Структурные зоны океана;

2) система тектонических нарушений, связанных с продольными 
структурами срединно-океанического хребта;

3) разломы, развитые в пассивных континентальных окраинах Ат
лантического океана;

4) система тектонических деформаций, формирование которых свя
зывается с горизонтальным тектоническим расслоением океанской лито
сферы.

При сопоставлении систем разломов, проявляющихся на дне Атлан
тического океана, с полями Fe—Мп-конкреций в общем наблюдается 
сходная картина, которая наблюдалась в Тихом океане. Поля Fe—Мп- 
конкреций также согласуются с крупными субширотными разломами и 
при этом здесь не повсеместно, а лишь на отдельных относительно круп
ных участках. Вероятнее всего, на этих участках наиболее ярко выраже
на тектоническая неоднородность в рельефе, способствующая направ
ленным придонным течениям и более интенсивному обновлению привно
сящегося из континентов растворенного и взвешенного материала. 
Остальные разломы, в том числе и активные, с которыми связаны ти
пично гидротермальные рудные образования, включающие марганцевые 
и железистые корки, железо-медь-цинковые выделения сульфидов и др. 
[4, 7, 18], не связаны с полями Fe—Мп-конкреций.

Как известно, общее количество конкреций в Атлантическом океане 
намного меньше, чем в Тихом. Это обстоятельство рядом исследователей 
объясняется большей скоростью накопления в нем терригенного материа-
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Фиг. 1. Схема размещения полей Fe — Mn-конкреций на дне Тихого океана по [15], 
совмещенная со схемой разломов по [7]. 1 — субширотные разломы (1 — Чинук, 2 — 
Сервейер, 3 — Мендосино, 4 — Пайонир, 5 — Меррей, 6 — Молокаи, 7 — Кларион, 8 -  
Клиппертон); 2 — разломы, сопряженные с Восточно-Тихоокеанским поднятием (9 -  
Элтанин, 10 — Хизена, 11 — Тарп, 12 — Удинцева, 13 — Курчатова); 3 — разломы
гребневой зоны Восточно-Тихоокеанского поднятия и ее продолжения; 4 — линейные 
зоны глубинной проницаемости; 5 — разломы континентальных окраин и островных 
дуг; 6 — прочие разломы; 7 — глубоководные желоба; 8—9 — впадины (8 — глубиной 
более 5500 м, 9 — глубиной 3500—5500 м); 10 — подводные гребни; 11—13 — области 
поступления эксгаляций (по [9 ]): 11 — слабого, 12 — среднего, 13 — максимального; 
14 — поля Fe — Мп-конкреций [15]. Зоны глубинной проницаемости: А — Император
ская, Б — Гавайская, В — Лайн, Г — Кука, Д — Тубуаи, Е — Туамоту, Ж — Гильберта
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Фиг. 2. Соотношение между марганцем и железом в F e -  Мп-конкрециях. 1 - 3 -  
величина Mn/Fe (1 — в Fe — Мп-конкрециях, 2 — в металлоносных осадках, 3 — в кон
крециях, располагающихся в верхних частях металлоносных осадков); 4 — поля Fe — 

Mn-конкреций. Остальные условные обозначения см. на фиг. 1

ла, поступавшего с водотоками из континентов [4 и др.]. Конкреции 
Атлантического океана отличаются от конкреций Тихого океана большей 
железистостью и меньшими содержаниями никеля, меди и кобальта [16]. 
Из приведенных в табл. 1 данных видно, что наиболее высокие значения 
отношения марганца к железу и наиболее высокие содержания указы
ваемых выше микроэлементов приурочены к конкрециям, находящимся 
в северной приэкваториальной зоне (0—20° с. ш.) Тихого океана и в 
южной части (20—40° ю. ш.) Атлантического океана, что нельзя, по 
нашему мнению, объяснить поступлением вулканогенного марганца из 
активных разломов.

Таблица 1
Усредненные величины Mn/Fe и содержания малых элементов в Fe—Мп-конкрециях 

Тихого (I) и Атлантического (II) океанов на различных широтах [16]

Широта, градус
Mn/Fe Ni+Cu+Co

I и I 11

60—40 1,4 0,78 0,78 0,74
40—20 1,6 0,7 1,32 0,69
20—0 2,4 0,86 1,98 0,60
0—20 1,3 0,7 1,20 0,83

20—40 0,99 1 1,04 0,87
40—60 1,11 0,6 1,01 0,59

60 0,6 ? 0,71 ?
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№
п. п.

3
5

6

7

8

9

10

И

12

13

14

15

Гидротермальные проявления, установленные на Срединно-Атлантическом хребте по [17,

Гребень (45° с. ш.), 
дно рифтовой долины 

Гребень (36° с. ш.)

Гребень (26° с. ш.)

Гребень (25°48' с. ш., 
44°59' з. д.)

Гребень (24°12' с. ш.)

Гребень (23°36' с. ш.)

Западный фланг 
(23° с. ш.)

Гребень (22°30'с. ш., 
45°00' з. д.)

Гребень (16°47'с. ш., 
46°23' з. д.)

Гребень (12°48'с. ш., 
44°47' з. д.)

Экваториальный участок 
(11° с. ш.)

Экваториальный участок 
(0 °)

Минеральный состав Мп Fe Ni Си Со

Гётит, Fe-монтмориллонит, 
гидроокислы марганца

0,03—0,7 2,5—8,5 

14 ,5 -28 ,4

20—370

28—325

25-167

49—135 3—27Fe-монтмориллонит, нонт- 2 ,9 -8 ,3
ронит, тодорокит. 

Бернессит, манганит 9,6—27,0 0,79—26,8 2—275 46-275 —

Бернессит, тодорокит. 38—52 0,01—0,11 50—790 11—119 14—25
Нонтронит 0,7 32,4 100 100 100
Пирит, хлорит, кварц — “
Кварц, хлорит, пирит, — — — — —

халькопирит м
То же — — — — —

Тодорокит Много Мало — >1000 —
(?) (?)

Пирит, кварц, хлорит

Окислы марганца — — — — —

Пирит, хлорит — — — — —

Халькопирит, пирит, пир
ротин

То же +  гётит

< 0 ,1

0,05—0,19

32

29—51 90—270

5-104
5*10б

35—390 27—75

в процентах; Ni, Си и Со — 10“ * % .



Фиг. 3. Схема распределения Мп в осадках Атлантического океана по 
[5], совмещенная со схемой расположения полей Fe — Mn-конкреций по 
[15]. Содержание Мп, % (нц бескарбонатный и кремнистый материал):
1 — <0,2; 2 — 0,2—0,5; 3 — 0,5—1,0; 4 — 1,0—3,0; 5 — поля Fe — Мп-конкре- 

ций; 6 — срединный хребет

Вместе с тем большая железистость и пониженные содержания мик- 
* роэлементов (никеля, меди и кобальта) конкреций и корок Атлантиче

ского океана по сравнению со сходными образованиями Тихого океана 
вполне закономерны и легко объяснимы на основе представлений 
Н. М. Страхова о разной интенсивности фракционирования материала, 
поступающего с водосборов на континентах, в зависимости от величины 
бассейна седиментации.

Соотношения между содержанием марганца в осадках океана и по
лями Fe—Mn-конкреций. В работе [5] значительное внимание уделено 
особенностям распределения Мп в поверхностных осадках Тихого и Ат
лантического океанов. Эти авторы считают, что на основании составлен
ных ими карт распределения марганца в поверхностных осадках Миро
вого океана, можно сделать следующие выводы: 1) концентрация мар
ганца в океанских осадках намного выше, чем в осадках внутренних 
(Черное) или краевых (Берингово и Охотское) морей и 2) наибольшие 
концентрации марганца тяготеют к активным срединным хребтам.

Отметим, что Н. М. Страхов [9—11 и др.], рассмотрев механизм уве
личения содержаний Fe, Мп, Р, Со и других элементов (а не только 
одного марганца) в пелагических осадках крупных морей и океанов по 
сравнению с более мелкими континентальными водоемами, пришел к 
заключению, что такое обогащение первых связано с фракционировани
ем тонких взвесей, поступающих с континентов. При этом чем больше 
акватория бассейна и чем длительнее перенос взвешенных частиц, тем 
больше возможностей для разделения взвесей и тем более отчетливо 
обогащение пелагических илов указываемыми элементами. Н. М. Стра
хов отмечает, что илы Арктического бассейна заметно обогащены Мп,
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Fe, P и другими элементами по сравнению с черноморскими или охото
морскими илами, а илы Атлантического океана более обогащены ими, 
чем сходные отложения Арктического бассейна. Наконец, осадки пела- 
гиали Тихого океана содержат больше Fe, Mn, Р, Со и других элементов, 
чем иловые отложения Атлантического океана. Добавим к этому, что 
геохимическим и механическим фракционированием можно объяснить 
различие состава Fe—Mn-конкреций гемипелагической и пелагической 
зон одних и тех же океанических бассейнов, различие в составе Fe— 
Mn-образований в озерах, морях, океанах и др.

Важным для рассмотрения, на наш взгляд, является положение, вы
двинутое А. П. Лисицыным и его соавторами, о приуроченности повы
шенных содержаний марганца в поверхностных слоях осадков океанов 
к активным срединным хребтам. Для решения этого вопроса нами со
ставлена схема, на которой сопоставлены распределение марганца в по
верхностных осадках Атлантического океана [5] и поля Fe—Мп-конк- 
реций [3]. На эту схему нанесено также положение Срединно-Атланти
ческого хребта, а в табл. 2 приведены данные П. Рона [17, 18] о гид
ротермальных проявлениях, установленных в верхних частях отложений 
Атлантического океана. Из этой схемы видно, что авторы статьи оши
бочно утверждают, что осадки с повышенными содержаниями марганца 
приурочены главным образом к активным срединным хребтам. На схеме 
(фиг. 3) видно, что Срединно-Атлантическое поднятие, в осевой части 
которого установлены гидротермальные проявления, ассоциирует с 
осадками средних, а иногда и пониженных содержаний марганца (< 0 ,2 % ) ч 
Поля Fe—Mn-конкреций совершенно не связаны с осадками, характери
зующимися наиболее высокими градациями содержаний марганца. Судя 
по данным П. Рона [18], из известных в настоящее время 15 гидротер
мальных проявлений на Срединно-Атлантическом хребте (табл. 2) 
только пять из них указывают на присутствие марганцевых или желе
зистых рудопроявлений, причем все они (а также остальные 10, 
в которых Fe- и Mn-рудопроявления не установлены) располагаются в 
северной части Атлантического океана, в то время как основные поля 
Fe—Mn-конкреций находятся в его южной половине. Более того, как 
видно на схеме (см. фиг. 3), поля Fe—Mn-конкреций не согласуются с 
активными разломами и наоборот (как и в Тихом океане), а значитель
но чаще пересекают их, свидетельствуя об их генетической несхожести.

♦ *
*

Приведенные данные позволяют утверждать, что между полями Fe— 
Mn-конкреций и системами глубинных разломов отсутствует генетиче
ская связь, при наличии которой разломы играют роль путепроводных 
каналов для вулканогенных флюидов, участвующих в осадко- и рудооб- 
разовании.

Отсутствует также однозначная связь между полями конкреций и 
распределением в осадках марганца. В одних случаях поля конкреций 
действительно располагаются среди осадков, наиболее обогащенных 
марганцем, а в других — там, где он практически отсутствует в осадках 
или находится в наименьшей градации. Более того, поля Fe—Mn-конк
реций явно коррелируют с положением установленных на Срединно-Ат
лантическом хребте (так же как и на Восточно-Тихоокеанском подня
тии) гидротермальных проявлений марганца. Объяснение этих фактов, 
по нашему мнению, может быть только одно — в рамках положений 
Н. М. Страхова о фракционировании рудообразующих и других элементов 
при миграции их с континентов.

Изложенный выше материал дает основание присоединиться к мне
нию исследователей, считающих, что вулканогенная поставка марганца 
и других элементов, участвующих в конкреционном рудообразовании и 
накоплении осадков на дне океана, не имеет такого большого значения, 
которое придается ему в работе [5].
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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
№ 6, 1988

УДК 551.577.11/552.333.5

ИНИЦИАЛЬНЫЕ ИЗМЕНЕНИЯ БАЗАЛЬТОВ И ИХ ВОЗМОЖНЫЙ! 
ВКЛАД В СЕДИМЕНТОГЕНЕЗ

С И М А Н О В И Ч  И .  М . ,  С К О Л О Т Н Е В  с .  г .

Показано, что интерстиции в континентальных и океанических ба
зальтах образованы двумя типами стекол: кислыми с включениями руд
ного минерала и магнезиально-железистым (хлорофеитом). Образую
щиеся в результате вторичного выщелачивания пустоты (2—5 об.% ба
зальтов) позволяют предположить вынос из них значительного коли
чества вещества на стадии инициального изменения. Проведенное экспе
риментальное выщелачивание хлорофеита в морской воде при pH 2 по
казало, что искусственный осадок, полученный при нейтрализации рас
твора, по составу петрогенных и малых элементов приближенно соот
ветствует составу пелагических глин.

Вклад базальтового вулканизма в осадко- и рудообразование на дне 
океана в настоящее время общепризнан. В обширной литературе рас
смотрены различные аспекты этой Проблемы. Так, А. Г. Коссовская 
[3] сформулировала гипотезу пелагического глинообразования в связи с 
вторичным изменением базальтов, согласно которой специфические же
лезистые смектиты — типовые минералы океанических глин, характери
зующиеся относительной однородностью в пелагиали океанов, отражают 
высокую однородность источника сноса — океанических базальтов.

В последние годы в ряде работ [1, 2, 4] развиваются представления 
о выносе петрогенных и рудных компонентов в результате гидротер
мальной циркуляции морской воды в толще базальтов. Наиболее полное 
воплощение эта концепция получила в недавно опубликованной моно
графии В. Б. Курносова [4].

Некоторые исследователи положительно оценивают значение выноса 
вещества при контакте остывающих базальтов с морской водой. Дж. Кор- 
лисс [18] на основании сравнения состава внутренних частей базальто
вых потоков и их закалочных корок заключил, что обеднение базальтов 
рядом элементов происходит в результате взаимодействия морской воды, 
проникающей в остывающие базальты, и «остаточной жидкости» (оста
точного расплава), обогащенной элементами, не входящими в решетки 
кристаллизующихся минералов базальтов. Внутренние части базальто
вых потоков обеднены именно теми элементами, которые концентри
руются в рудных осадках и марганцевых конкрециях (Fe, Мп, Со, ред
кие земли). Гипотеза Корлисса была принята и поддержана многими 
крупными исследователями океанского седиментогенеза и рудных осад
ков [5, 18].

Очевидно, даже столь краткий обзор дает представление о сложности 
и неоднозначности роли базальтов в океаническом седименто- и рудо- 
генезе. На основании многолетних сравнительных исследований мине
ральных преобразований континентальных и океанических базальтов ав
торы настоящей статьи попытались представить, как развиваются про
цессы на самых ранних стадиях изменения базальтов океанов и каков 
их вклад в пелагический седименто- и рудогенез. Предлагаемая кон
цепция заключается в следующем: при взаимодействии остывающих по
токов с морской водой (в условиях пелагиали) происходит значительный 
вынос петрогенных и рудных компонентов в результате выщелачивания 
реакционноспособного магнезиально-железистого стекла (хлорофеита) из 
интерстиций раскристаллизованных базальтов. В статье приводятся но
вые данные и обсуждаются некоторые известные факты, на которые 
исследователи пока не обратили должного внимания. Авторы отдают

54



себе о^чет, что интерпретация этих фактов в рамках выдвинутой гипо
тезы дискуссионна, однако надеются, что предлагаемая статья поможет 
более полно представить проблему мобилизации вещества из базальтов, 
участвующего в океаническом седиментогенезе, во всей ее сложности и 
многообразии.

В основу работы положены данные, полученные при изучении неко
торых типов континентальных и океанических базальтов, а также ана
лиз обширной литературы. На примере толеитовых платобазальтов де
вонского возраста Северного Тимана нами детально изучены постэруп
тивные процессы, приводящие к формированию реакционноспособного 
магнезиально-железистого стекла (хлорофеита) в интерстициях неполно
кристаллических базальтов [8].

В крупных обнажениях базальтовых потоков Северного Тимана 
(и других платобазальтов континентов) возможна привязка этих явле
ний к различным текстурным типам пород, что крайне затруднительно 
на образцах керна скважин. Базальты Северного Тимана близки по со
ставу и структурам к толеитам океанов и, главное, в них хорошо со
хранилась и доступна для изучения магнезиально-железистая фаза 
(хлорофеит).

Океанические базальты исследовались по образцам, полученным от 
Национального научного фонда США (рейсы 32—34 DSDP); передан
ным авторам А. Г. Коссовской (рейс 69) и шлифам, предоставленным 
Л. В. Дмитриевым (рейс 37). Детально изучены также молодые базаль
ты рифта Таджура, поднятые со дна в 9-м рейсе НИС «Академик 
М. Келдыш» при помощи ПОА «Пайсис».

Следует также отметить, что нами изучены в основном неполнокри
сталлические разности базальтов (как континентальных, так и океани
ческих), закристаллизованные на 80—90% и имеющие интерсертальные, 
толеитовые и микроофитовые структуры. Стекловатые базальты нами не 
исследовались.

о возможности взаимодействия остывающих базальтов
С МОРСКОЙ ВОДОЙ

Существует мнение, что взаимодействие остывающих потоков с мор
ской водой невозможно по крайней мере по двум причинам: в силу крат

ковременности этого контакта, а также из-за затрудненности проникно
вения морской воды внутрь потока (или пиллоу) через быстро образую
щуюся стекловатую корку.

Представляется, что время остывания базальтовых лав может быть 
достаточным для протекания химических реакций реакционноспособных 
составляющих базальтов с морской водой, при повышенных температу
рах и давлениях. По имеющимся данным [24], последние порции рас
плава в потоке мощностью 14 м затвердевают лишь через 13 мес после 
извержения, а внутренняя часть потока остывает до 100° С за 4 года. 
Разумеется, подушки пиллоу-лав застывают гораздо быстрее, но и в этом 
случае достаточно крупные тела сохраняют в ядре расплавленное со
стояние в течение суток и более. При этом следует учесть, что скорость 
химических реакций при повышенных (~400° С) температурах увеличи
вается на несколько порядков. Резко увеличивается также скорость 
диффузии воды по границам минералов. Недавно показано, что в усло
виях океанического дна она увеличивается в 10000 раз при нагревании 
пород от 34 до 300° С [21].

Быстро образующиеся стекловатые корки не могут служить непре
одолимым препятствием для проникновения воды в застывающие пото
ки (пиллоу), так как эти корки мгновенно разбиваются контракционны- 
ми трещинами, которые даже могут проникать в еще не застывший рас
плав [23]. Есть точка зрения, что вхождение воды в расплав (трансва
поризация) при подводных излияниях должно происходить вследствие 
разницы парциальных давлений паров воды в лаве и во вмещающей 
среде [11].
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Таблица 1
Результаты представительных химических анализов (микрозонд), %

Хлорофеит Интерстиционное стекло

Окисел Тиман Витимское Исландия Скв. 304 Тиман Исландия Скв. 396В DSDP [27]
[8] плато [22] DjDP [22] обр. 1 |I обр. 2

Si02 45,00 45,08 45,58 46,49 74,49 75,25 63,03 73,60
тю2 0,05 Нет 0,03 0,64 0,71 0,39 1,33 0,50
А120 з 6,13 6,20 5,57 3,27 12,74 13,49 14,08 14,91
FeO
(суммар
ное)

28,65 19,96 24,48 28,10 3,22 1,50 5,57 2,61

MgO 7,28 6,88 10,69 9,78 0,06 0,01 1,53 0,37
СаО 2,71 0,67 1,46 0,94 2,52 0,69 2,12 2,24
Na20 0,09 0,02 0,03 0,45 2,86 3,67 5,94 5,73
к 2о 0,44 0,12 0,32 ■ 0,27 0,56 3,80 0,28 0,46
МпО 0,09 0,48 0,30 0,11 0,04 0,01 0,17 0,03
Сумма 90,44 79,41 88,46 90,05 97,20 98,81 94,05 100,45

В качестве аргумента в пользу отсутствия взаимодействия остываю
щих базальтовых лав с морской водой обычно приводится их «свежесть» 
в образцах, поднятых в осевых частях зон спрединга. Действительно,, 
в этих базальтах, как правило, не изменены реакционноспособные си- 
деромелановое стекло и оливин. Одрако означает ли это, что преобразо
вания базальтов еще не начались? Известно, например, что в молодых 
пиллоу-базальтах, не обнаруживающих признаков палагонитизации, 
окисления и т. д., вдоль трещин в ядрах пиллоу развиты темно-серые 
пояса («черный фронт») обычно с повышенным содержанием калия и 
железа [28, 29]. «Черный фронт» отмечен в образцах с возрастом менее 
1 млн. лет, не обнаруживающих никаких других признаков изменений
[17].

Эти факты свидетельствуют о том, что преобразование кристалличе
ских ядер пиллоу и внутренних частей потоков, по-видимому, начинает
ся очень рано, вероятно, еще при взаимодействии остывающего лавового 
потока с морской водой [18, 28].

ХЛОРОФЕИТ И ГЛИНИСТЫЕ МИНЕРАЛЫ В МЕЗОСТАЗИСЕ 
БАЗАЛЬТОВ

Хлорофеит детально изучен на примере девонских базальтов Север
ного Тимана [8]. Установлена псевдоаморфность изотропного хлорофе- 
ита, выражающаяся в существовании в его структуре ближних поряд
ков, аналогичных таковым в ассоциирующем с ним оксисмектите. Сде
лан вывод, что хлорофеит — это гидратированное и частично окисленное 
стекло, являющееся ликватом излившегося базальтового расплава. Хло
рофеит вследствие высокой гидрофильности содержит до 20% молеку
лярной воды. Гидратация и окисление до некоторых пределов не меняют 
его фазовую принадлежность, поэтому в первом приближении понятия 
«хлорофеит» и «фемическое стекло» эквиваленты. Сильно гидратирован
ное и окисленное фемическое стекло переходит в коллоидную фазу 
(гель-хлорофеит), присутствующую в северотиманских базальтах, но не 
встреченную в океанических.

Строение мезостазиса базальтов рассмотрим сначала на примере изу
ченных авторами [8] базальтов Северного Тимана с интерсертальными и 
микроофитовыми структурами. В этих породах интерстиции между кри
сталлами пироксена и плагиоклаза обычно выполнены кислым стеклом, 
часто с пылевидными и скелетными включениями рудного минерала, мик
ролитами пироксена, плагиоклаза и других неопределимых минералов.

Кислый состав стекла удается определить в сравнительно редких слу
чаях, когда включения рудных минералов относительно крупные и не
равномерно распределены в совершенно свежем и прозрачном розовато
коричневом стекле (табл. 1). С кислым стеклом (прозрачным и замут-
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Рис. 1. Структурная локализация хлорофеита и глинистых минералов в базальтах 
а — хлорофеит (серый) в ксеноморфной интерстиции; белое — плагиоклаз, черное — 
титаномагнетит (Северный Тиман); без анализатора, увел. 80; б — ксеноморфные 
полости выщелачивания, в которые вдаются кристаллы пироксена и плагиоклаза 
(рифт Таджура); без анализатора, увел. 30; в — вторичный сапонит (серый) в ксено- 

* морфной поре (скв. 332А DSDP); без анализатора, увел. 80; г — калий-железистый 
глинистый минерал; контактирует с талилитовым стеклом и кристаллами плагио
клаза (скв. 332А DSDP); без анализатора, увел. 80; д — полость выщелачивания под 
сканирующим электронным микроскопом (рифт Таджура); видны игольчатые кри
сталлы пироксена и планковидные — плагиоклаза; е — первичная газовая пора под 
сканирующим электронным микроскопом (большое Трещинное Толбачикское извер

жение, Камчатка)

ненным включениями) в интерстициях ассоциируют хлорофеит или 
оксисмектит в количестве, соизмеримом со стеклом. Выделения хлорофе
ита частично, реже полностью заключены в стекло, или же выполняют 
промежутки между кристаллами пироксена и плагиоклаза и отчетливо 
ксеноморфны по отношению к ним (фиг. 1, а).

Структура мезостазиса океанических толеитовых базальтов в разно
стях с толеитовой или интерсертальной структурой принципиально не 
отличается от таковой в континентальных аналогах. Основу интерсти- 
ционного заполнения составляет стекло, обычно переполненное рудной 
пылью и микролитами. В отличие от континентальных траппов, в мезо- 
стазисе океанических базальтов трудно найти достаточно крупные 
участки стекла без включений, поэтому определения с помощью микро
зонда пока единичны [27]. Эти определения, а также результаты сравне
ния показателей преломления мельчайших участков чистого стекла с 
пихтовым базальтом (например, в шлифах базальтов рифта Таджура и 
из 37-го рейса DSDP) позволяют предположить, что это стекло в океа
нических базальтах, закристаллизованных на 80—90%, имеет преиму
щественно кислый состав.
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В мезостазисе океанических базальтов с относительно кислым стек
лом обычно ассоциируют характерные глинистые минералы: высокожеле
зистые с высоким содержанием калия и высокомагнезиальные, почти без 
калия [17, 19 и др. ] Важно подчеркнуть, что в мезостазисе они лока
лизованы в таких же структурных соотношениях с интерстиционным 
стеклом и окружающими кристаллическими фазами, как и хлорофеит в 
континентальных базальтах (см. фиг. 1, а, в, г). В участках пород, при
уроченных к «темным поясам» (вдоль трещин контрактации), локализо
ван преимущественно К —Fe глинистый минерал, а в остальном их 
объеме, как правило, Mg-смектит. Эта устойчивая закономерность хорошо 
известна и неоднократно описана в литературе [17, 19, 20, 25, 26].

Мезостазис океанических базальтов, особенно молодых, часто содер
жит полости, контуры которых обусловлены формой выделений окружаю
щих минералов и интерстиционного стекла (см. фиг. 1, б). Морфология 
этих полостей, размер и их структурная позиция идентичны форме вы
делений глинистых минералов в океанических базальтах или хлорофеи- 
та — в континентальных.

ИНТЕРСТИЦИОННЫЕ ПУСТОТЫ ВЫЩЕЛАЧИВАНИЯ

В литературе, посвященной вторичным изменениям океанических ба
зальтов, обсуждаются по крайней мере три варианта трактовки генези
са глинистых минералов в их мезостазисе.

1. Многие исследователи [4, 26] рассматривают глинистые минера
лы в мезостазисе базальтов как продукт замещения интерстиционного 
стекла. При этом, как правило, исходный состав стекла не оговаривает
ся. Нередко даже делается вывод о том, что стекло в интерстициях пол
ностью замещено глинистыми минералами, следовательно, остается не
ясным, какое стекло послужило матрицей для образования глинистых 
минералов. Иногда исследователи не учитывают неизбежное различие в 
составе между остаточным (интерстиционным) и закалочным, сидероме- 
лановым стеклом [4].

Лишь в немногих работах можно найти попытки представить, каким 
составом характеризовалось гипотетическое первичное стекло мезостази- 
са. Так, в статье [28] рассмотрен вероятный ход химической эволюции 
остаточного расплава океанических лав, определивший состав интерсти
ционного стекла.

Преимущественная интерстиционная локализация глинистых минера
лов в мезостазисе океанических базальтов хорошо согласуется с пред
ставлением о том, что они являются продуктами замещения остаточного 
стекла. Однако, как уже отмечалось выше, в мезостазисе базальтов 
обычно присутствует (иногда преобладает) более кислое стекло с много
численными включениями рудных минералов и микролитов. Это стекло 
в молодых базальтах, как правило, не изменено, и контакт с обособле
ниями глинистых минералов имеет четкие границы. Следовательно, если 
считать, что глинистые минералы развиты по стеклу, то остается пред
положить, что в мезостазисе океанических базальтов было не одно, 
а два стекла. Это не противоречит нашим представлениям о ликвацион- 
ном происхождении магнезиально-железистого стекла (хлорофеита) 
интерстиций [8].

2. Не менее распространено мнение, что глинистые минералы в мезо
стазисе базальтов не замещают стекло, а осаждаются из растворов 
в своеобразных интерстиционных порах, которые получили название 
«миаролитовых пустот» [17 и др.]. Действительно, в мезостазисе очень 
молодых, «свежих» океанических базальтов (например, в базальтах 
рифтов Красноморского и Таджура, спрединговой зоны САХ) имеются 
многочисленные поры, почти не заполненные глинистыми минералами. 
Как уже отмечалось, морфология этих пор диктуется формой прилегаю
щих к ним магматических минералов (см. фиг. 1,6). В базальтах 
(37-й рейс DSDP) встречаются как вакантные поры, так и частично 
или полностью выполненные глинистыми минералами.
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Рассмотрим принципиальную возможность первичного (дегазацион
ного) образования таких пор в мезостазисе океанических базальтов. 
В них нередко глубоко вдаются кристаллы пироксена, плагиоклаза и 
рудного минерала (см. фиг. 1, б, д), при этом состав этих минералов в 
интерстициях базальтов и в порах идентичен. Можно ли представить, 
что магматические минералы кристаллизовались в газовых полостях? 
Прежде всего необходимо подчеркнуть, что породообразующие минера
лы базальтов — моноклинные пироксены и основные плагиоклазы явля
ются типичными магматическими, т. е. кристаллизуются только из рас
плава. Кроме того, если и допустить кристаллизацию этих минералов в 
газовой среде, то все же трудно представить эффективную доставку 
«строительного материала» через газ, сильно разреженный при высоких 
<(~1000° С) температурах.

Мы предполагаем, что рассматриваемые поры не могли формировать
ся в процессе кристаллизации базальтового расплава, скорее всего пер
воначально они были участками локализации какой-то составляющей 
остаточного расплава, тем или иным способом впоследствии удаленной.

Один из возможных вариантов такого удаления остаточного распла
ва рассмотрен в работе [13]. Авторы этой работы допустили, что оста
точный расплав уже после окончания кристаллизации магматических 
минералов оставался подвижным. Под действием «фильтр-прессинг эф
фекта», т. е. давления летучих, скапливающихся в остаточных порциях 
расплава, по мнению этих исследователей, остаточный расплав впрыски
вался (сегрегировался) в ранее образовавшиеся газовые везикулы; 
на месте расплава при этом оставались газовые полости. Однако следует 
отметить, что сегрегационные везикулы [27], частично или полностью 
заполненные расплавом, относительно редки в океанических базальтах, 
а интерстиционные поры (пустые или заполненные вторичными мине
ралами) весьма обычны. Кроме того, в настоящее время можно считать 
доказанным, что кристаллизация породообразующих минералов происхо
дит в переохлажденном базальтовом расплаве с высокой вязкостью [10]. 
Остаточный расплав должен иметь высокую вязкость, поэтому его меха
ническое удаление сквозь ажурную сеть кристаллов, без нарушения их 
целостности, представляется невероятным.

Напрашивается вывод, что механизм, который мог бы обеспечить 
п е р в и ч н о е  формирование «миаролитовых пустот», найти не удается. 
Более логичным представляется вывод о в т о р и ч н о м  происхождении 
интерстиционных пор в результате выщелачивания ранее заполнявшей 
их реакционноспособной составляющей остаточного расплава.

3. Авторы предполагают, что интерстиционные «пустоты» первона
чально были участками обособления метастабильного магнезиально
железистого стекла (хлорофеита), являющегося продуктом дифференциа
ции застывающего расплава [8]. Магнезиально-железистый ликват отде
лялся от расплава в начале его кристаллизации, поэтому магматические 
минералы его прорастали. Обособления фемического ликвата ограниче
ны от матричного расплава поверхностью натяжения; через эту грани
цу, по представлениям Э. Реддера [7], свободно осуществляется диффу
зия компонентов, обеспечивающая равновесную совместную кристалли
зацию магматических минералов в ликвате и в матричном расплаве. 
Разный состав ликвата и матрицы мог повлиять лишь на количествен
ные соотношения выделившихся фаз, что и наблюдается.

Как отличить интерстиционные пустоты выщелачивания от первич
ных газовых пузырей в базальтах? Последние не всегда идеально 
округлы, иногда имеют очень неправильную, часто многокамерную фор
му, но обычно ограничены от основной массы комбинациями сфериче
ских поверхностей (в том числе и вогнутых). Например, в сильнопузы
ристых базальтах Большого Трещинного Толбачикского извержения 
присутствуют многочисленные пустоты крайне неправильной формы. 
Однако в эти газовые поры магматические минералы не вдаются, и огра
ничивающие их поверхности образованы стеклом (см. фиг. 1 ,е). Харак
терным признаком интерстиционных пустот выщелачивания является их

59



Данные химических анализов (микрозонд) глинистых минералов 
из базальтов скв. 304 DSDP обр. 15-1 (108—112 см), %

Таблица 2

Окисел Г л ау кон итоподобн ы й 
минерал

Зеленовато-бурый
смектит

54,30
0,21
2,65

22,51

45,82
0,02
5,57

15,58
(суммарное)

5,07
0,50
0,18
7,99
0,02

MgO
СаО
Na20
К20
МпО

15,69
0,18
0,63
0,36
0,18

отчетливая зависимость от формы окружающих ее кристаллов магмати
ческих минералов. К сожалению, этот признак не всегда хорошо рас
познается в петрографических шлифах, так как вдающиеся в интерсти- 
ции кристаллы магматических минералов тонки и хрупки, поэтому легко 
выкрашиваются при шлифовании. Так, в образцах молодых базальтов 
рифта Таджура с помощью бинокулярного оптического или сканирую
щего электронного микроскопов можно наблюдать тончайшие выросты 
хорошо ограненных кристалликов пироксена и плагиоклаза во вторич
ные интерстиционные пустоты (см. фиг. 1,3). В шлифах из этих образ
цов те же полости, как правило, выглядят как изометричные пустоты 
с неправильными очертаниями, легко принимаемые за газовые везику
лы. Поэтому идентификация пустот выщелачивания в петрографических 
шлифах должна контролироваться изучением образцов под бинокуляр
ным микроскопом.

В условиях отсутствия агента выщелачивания, например морской 
воды, в массивных континентальных базальтах неизмененный хлоро- 
феит сохраняется очень долго и поэтому часто в них встречается [8]. 
В океанических базальтах хлорофеит почти всегда уничтожен (выщело
чен или разложен). Поэтому даже единичные находки этой фазы в 
океанических базальтах очень важны.

Достаточно надежно хлорофеит определен нами лишь в базальтах 
скв. 304 DSDP [9]. По цвету, стеклоподобному облику, показателю пре
ломления и изотропности он практически идентичен таковому в конти
нентальных базальтах. Химические составы океанического и континен
тального хлорофеитов также близки (см. табл. 1). Для хлорофеита 
в базальтах скв. 304 DSDP характерна обычная интерстиционная лока
лизация, однако он присутствует и в капельных выделениях, которые 
нередко частично или полностью включены в магматические минералы.

Имеющиеся в литературе указания на присутствие хлорофеита в 
океанических базальтах по разным причинам не представляются доста
точно обоснованными. Так, например, описанные В. Барагаром и др. [ 14] 
К — Fe-хлорофеит и Mg-хлорофеит скорее всего являются продуктами, 
развитыми на месте локализации фемического стекла (или по нему).

В образцах изученных нами базальтов (скв. 304 DSDP) не всегда 
наблюдается неизмененный хлорофеит. В прикровлевой части потока 
в мезостазисе базальтов присутствуют К — Fe-минералы типа глаукони
та — селадонита, а также железистый сапонит (табл. 2). Эти минералы 
развиты в тех же структурных позициях, что и хлорофеит в других 
образцах базальтов этого потока, т. е. в интерстиционных пространствах 
или в капельных выделениях. Это свидетельствует о том, что вторичные 
глинистые минералы или являются продуктами замещения фемического
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стекла (хлорофеита), или выполняют вторичные пустоты выщелачива
ния.

ВЗАИМОДЕЙСТВИЕ ХЛОРОФЕИТА С МОРСКОЙ ВОДОЙ

Таким образом, развиваемые нами представления в известной степе
ни могут рассматриваться как конкретизация идей Дж. Корлисса [18]. 
Место гипотетической «остаточной жидкости» Корлисса в новом кон
тексте занимает магнезиально-железистое стекло ликвационного проис
хождения, т. е. по существу хлорофеит с вполне определенной локали
зацией в структуре пород. Нами установлено, что хлорофеит крайне 
нестоек в кислых условиях, в частности быстро (за несколько часов) 
разлагается морской водой, подкисленной соляной кислотой (до pH ~ 2 ): 
сначала выносится железо и происходит обесцвечивание остаточной 
фазы, а затем (при смене кислой обстановки на щелочную) полное вы
щелачивание хлорофеита, с образованием интерстиционных пор, анало
гичных встречающимся в мезостазисе океанических базальтов. При этом, 
судя по данным наблюдений в шлифах, породообразующие минералы 
пород и кислое стекло с включениями рудных минералов не изменяются.

Дж. Бишофф и В. Сифрид [15] показали, что морская вода при вы
соких (350—400° С) температурах становится гидротермальным флюи
дом с pH 2,5. Возникновение таких кислых растворов можно ожидать 
не только при вторичном разогреве пород (в результате крупномасштаб
ной гидротермальной циркуляции морской воды в толще базальтов), 
но и на фоне остывания базальтовых лав.

В излившихся и остывающих базальтовых лавах морская вода цир
кулирует по трещинам контракции, которые мигрируют вслед за фрон
том охлаждения к центру пиллоу или потока. Очевидно, морская вода 
внедряется в лаву как по трещинам, так и по капиллярам. В первом 
случае большие массы внедряющейся воды нагреваются сравнительно 
слабо, тогда как вода, проникающая в остывающие лавы по капилля
рам или посредством диффузии, быстро прогревается и превращается в 
кислый гидротермальный флюид. Возможно также, что причиной разло
жения хлорофеита служили содержавшиеся в расплаве кислые газы 
и прежде всего хлористый водород, обладающий относительно высокой 
растворимостью в базальтовых расплавах в поверхностных условиях [6]. 
Очевидно, содержание этих газов в лавах, излившихся на океаническое 
щно в условиях относительно высоких давлений, должно быть выше, чем 
в континентальных лавах. Кислые газы, присутствующие в застываю
щем расплаве, в контакте с водой могут образовывать слабоконцентри
рованные кислоты, разлагающие хлорофеит, при устойчивости прочих 
компонентов породы.

Имеющиеся данные пока не позволяют отдать предпочтение одному 
из двух приведенных вариантов кислотного выщелачивания хлорофеита. 
Возможно, оба процесса вносят свой вклад в создание кислотной среды 
в остывающих океанических лавах.

В каждом фрагменте остывающей лавы, ограниченном трещинами 
контракции, должны образовываться диффузионно-капиллярные потоки, 
в которых поступающая и быстро прогревающаяся подкисленная мор
ская вода, по-видимому, растворяет магнезиально-железистое стекло 
(хлорофеит). Нагружаясь растворенными компонентами, флюид выно
сится к поверхностям трещин контрактации, где можно ожидать осаж
дение этого вещества на геохимическом барьере, т. е. там, где растворы 
встречаются с богатой кислородом относительно холодной морской во
дой с pH, близким к нейтральному. Часть вещества отлагается в зонах 
пород, непосредственно прилегающих к трещинам, другая часть осаж
дается в самих трещинах с образованием жил и некоторое количество 
его выносится в морскую воду.

Рассмотрим, как реализуется описанная модель в молодых, слабо 
измененных последующими процессами, базальтах. Проведено исследо
вание образцов из рифта Таджура (Аденский залив), поднятых с по
мощью ПОА «Пайсис» (наблюдатель Ю. А. Богданов) в 9-м рейсе НИС
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Данные химических анализов (микрозонд) новообразованных фаз из темного 
гало базальтов рифта Таджура (обр. 1093/3), %

Таблица 3

Окисел 1 2 3 4 5 6 7

Si02 40,20 39,80 43,80 48,38 38,20 41,75 22,31
тю > 0,07 0,37 0,07 0,02 0,09 0,11 0,10
А12бз 4,99 5,64 5,47 9,97 6,00 5,84 2,90
FeO

(суммарное)
31,47 31,14 30,38 27,71 32,43 29,82 42,83

МпО 0,02 0,00 0,01 0,00 0,00 0,01 0,18
MgO 9,76 9,87 7,39 4,14 8,31 7,99 1,94
СаО 0,58 2,09 0,53 0,76 0,48 0,69 0,25
NaoO 0,44 0,32 0,59 0,38 0,54 0,22 2,16
КоО 2,37 2,69 3,73 5,98 2,65 4,20 0,96
Сумма 90,18 91,72 92,06 ' 95,48 88,86 90,82 73,63

П р и м е ч а н и е . 1 — изотропное вещество желтого цвета, локализованное в поре в виде каймы; 2 — то же, 
лнтерстиционное обособление; 3 — изотропное вещество зеленого цвета, интерстиционное обособление; 4 — 
слабо дву преломляющее желтое вещество, ядро зонального интерстиционного обособления; 5 — желтое 
изотропное вещество, кайма того же обособления; 6 — слабо дву преломляющее желтое вещество, интер
стиционное обособление; 7 — изотропное вещество красного цвета, интерстиционное обособление.

«Академик М. Келдыш». Поднятые породы представлены оливин-порфи- 
ровыми базальтами. Выделения оливина в основном свежие. Породы 
характеризуются высокой кристалличностью и интерсертально-офитовой 
структурой основной массы, образованной примерно равным количест
вом микролитов клинопироксена и основного плагиоклаза удлиненно-таб
литчатой формы. В мезостазисе базальтов отмечается небольшое коли
чество светло-коричневого стекла, обычно переполненного включениями 
рудного минерала и неопределимых микролитов. Показатель его прелом
ления значительно ниже пихтового бальзама, что свидетельствует о кис
лом составе. Базальты сильнопористые (15—20 об.%) размер пор ко
леблется от ОД до 3 мм. Отмечаются крупные округлые дегазационные 
поры, большая же часть пор ксеноморфна, их морфология обусловлена 
пересекающимися микролитами пироксена и плагиоклаза, торчащими в 
пустоту (см. фиг. 1, д).

На основании изложенного авторы интерпретируют данные образо
вания как вторичные поры выщелачивания.

Параллельно всем поверхностям отдельности и вдоль трещин внутри 
образца развиты зоны темного гало мощностью 8—10 мм. Поры в этих 
зонах частично или полностью заполнены вторичными продуктами золо
тисто-желтого или зеленого и красного цвета. При этом последние 
преимущественно локализуются на участках, более близких к поверх
ности отдельности или трещины. Эти продукты были выделены и изу
чены комплексом физических и химических методов: рентгенографиче
ских, мессбауэровской и ИК-спектроскопии и др.1 На основании этих 
исследований и результатов химических анализов с помощью микрозон
да (табл. 3) был сделан вывод о том, что новообразования желтого и 
зеленого цвета состоят из кристаллитов глауконита (~35% ) диоктаэдри- 
ческого А1-смектита (~ 25% ) и триоктаэдрического оксисмектита (~ 40% ), 
степень окристаллизации вещества низкая. В новообразованиях красно
го цвета к этим фазам примешиваются гидроокислы железа. Наличие 
триоктаэдрического оксисмектита в переотложенных продуктах, в преде
лах зоны темного гало, а также химический состав обнаруженных в нем 
•фаз не противоречат рассмотренной выше модели, так как они, судя по 
составу, вполне могут быть образованы в результате растворения веще
ства хлорофеита и его последующего осаждения на геохимическом барье
ре. Как уже отмечалось, аналогичные высококалиевые глауконит-смек-

1 Результаты этих исследований подробнее будут изложены в специальной 
статье.
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Содержание малых элементов в базальтах (первое значение) и в хлорофеите 
(второе значение), ррт

Таблица 4

Номер
образца Ва Sr в Sn Zr РЬ Zn Си Сг Ni Со V Ge Sc

72-82 240 290 2,0 1,7 120 6,6 130 140 46 33 42 18 1,5 27,0
340 170 7,2 6,1 420 9,7 64 190 8 41 52 65 0,6 4,8

128-79 60 250 2,8 2,2 115 5,1 160 190 54 36 48 210 1,7 12,0
120 210 10,0 7,2 320 11,0 140 290 21 28 65 190 0,6 14,0

18-83 185 460 2,7 1,1 170 6,6 130 200 54 28 48 230 1,6 23,0
250 290 6,7 2,3 300 19,0 150 250 16 68 68 77 0,5 7,1

48-82 95 270 2,8 2,1 55 7,2 140 120 80 52 50 180 1,8 6,5
260 130 9,1 8,1 87 4,3 99 120 18 42 48 200 0,7 4,4

18-82 64 250 1,7 1,1 87 4,8 95 100 110 70 51 210 1,3 17,0
57 107 4,6 2,1 НО 5,5 95 130 19 180 85 140 0,9 5,8

120-79 60 290 2,0 1,7 120 3,9 200 120 88 46 52 200 1,1 19,0
120 160 11,0 3,9 190 6,4 130 160 38 140 100 210 1,0 23,0

14-82 94 260 1,6 0,9 65 3,4 98 110 130 78 45 190 1,3 9,5
370 82 4,4 2,3 94 4,8 85 240 15 110 84 105 1,5 6 ,0

15-82 77 220 2,0 1,3 80 3,2 120 98 140 80 53 210 1,3 11,0
96 82 5,2 2,7 100 4,5 79 210 19 200 105 170 1,4 11,0

325-80 200 420 5,8 2,4 170 6,6 120 180 29 23 42 170 1,5 27,0
190 235 7,8 4,0 330 19,0 110 210 13 22 53 150 0,8 15,0

титовые продукты в пределах зон темного гало описаны многими иссле
дователями [17, 19].

В базальтах, вскрытых скважинами на флангах рифтовых зон, в ре
зультате наложения крупномасштабных гидротермальных процессов 
проявления вторичного минералообразования становятся гораздо слож
нее. Изучение поздних гидротермальных преобразований базальтов в 
океанах не входило в нашу задачу. Отметим лишь, что в относительно 
древних базальтах, подвергшихся воздействию гидротермальных раство
ров, интерстиционные пустоты выщелачивания заполняются различными 
вторичными минералами, чаще всего — высокомагнезиальным сапони
том. Возможно, образуются также глинистые минералы глауконит-села- 
донитового типа второй генерации.

Наиболее важным выводом, вытекающим из гипотезы инициального 
выщелачивания магнезиально-железистого стекла (хлорофеита) из ба
зальтов, является принципиальная возможность выноса больших масс 
вещества в морскую воду, с его последующим осаждением в качестве 
составляющей пелагических осадков. Высокая количественная оценка 
этого процесса основана на повсеместном присутствии интерстиционных 
выделений глинистых минералов или вторичных пор на месте фемиче- 
ского стекла (хлорофеита) в океанических раскристаллизованных ба
зальтах. Эти структурные элементы составляют от 2 до 10% объема 
пород.

ПЕТРОГЕННЫЕ И МАЛЫЕ ЭЛЕМЕНТЫ В ХЛОРОФЕИТЕ

Представляется интересной оценка вероятного фонда петрогенных 
и малых элементов, которые могут быть выщелочены при растворении 
магнезиально-железистого стекла (хлорофеита).

В табл. 1 приведены представительные анализы хлорофеита из кон
тинентальных и океанических базальтов. Среди петрогенных компонен
тов рудная составляющая представлена лишь железом. Содержание мар
ганца ниже, чем в соответствующих базальтах. По своему составу 
продукты разложения фемического стекла могут служить основой для 
образования диоктаэдрических слоистых силикатов типа нонтронита 
или глауконит-селадонита.

Данные, полученные при исследовании континентальных девонских 
базальтов Тимана, могут быть полезны для предварительной оценки 
рудной специализации магнезиально-железистых стекол и в океаниче
ских базальтах, так как их составы по петрогенным компонентам близ
ки. Изучение состава микроэлементов в хлорофеите из океанических
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Рис. 2. Коэффициенты распределения Kp микроэлементов 
между базальтами и выделенным из них хлорофеитом

базальтов пока не удалось выполнить, так как имеющиеся в нашем рас
поряжении образцы из скв. 304 DSDP незначительны по объему и со
держание хлорофеита в них низкое.

Микроэлементы проанализированы в мономинеральных фракциях, 
выделенных из девяти образцов тиманских базальтов. Из этих же об
разцов анализировались отквартованные валовые пробы базальтов, что 
позволило попарно сравнить содержание малых элементов в хлорофеите 
и в базальте в целом. В табл. 4 приведены результаты количественных 
спектральных анализов, выполненных в Институте геологии ЯФ СО 
АН СССР (аналитики Л. С. Сукнева и М. В. Одинцова). Для каждого 
элемента в парах базальт — хлорофеит рассчитаны коэффициенты рас
пределения Кр по формулам: Kp — C jCб при 1 и —Кр =  Сб/Сх при

1 (где Сх — содержание элемента в хлорофеите, Сб — то же в ба
зальте). Полученные данные приведены на графике (фиг. 2), анализ 
которого показывает, что, как правило, K v имеет положительное или 
отрицательное значение. Нет сомнения, что такое статистическое распре
деление элементов между хлорофеитом и породой в целом носит зако
номерный характер.

Обращает внимание обогащение хлорофеита рядом рудных элементов 
(Sn, Pb, Си, Ni, Со) по сравнению с соответствующими образцами ба
зальтов. Отмечается также заметное обогащение Rb, Ва, Zr, В, т. е. 
элементами, накапливающимися в магматическом остатке при кристал
лизации базальтов. Элементы, изоморфно входящие в решетки магмати
ческих минералов (Sr, Zn, Cr, V, Ge, Sc), наоборот, в хлорофеите со
держатся в меньшем количестве, чем в базальте.

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНОЕ ИЗУЧЕНИЕ ВЫЩЕЛАЧИВАНИЯ 
МАГНЕЗИАЛЬНО-ЖЕЛЕЗИСТОГО СТЕКЛА (ХЛОРОФЕИТА)

Целью экспериментов было установление условий выщелачивания 
хлорофеита в морской воде, а также выявление фонда петрогенных и 
малых элементов, которые при этом процессе могут выноситься из поро
ды и образовывать осадок.

Результаты экспериментов имеют сугубо предварительный характер 
и лишь раскрывают возможную тенденцию процесса. Они проводились 
на образцах девонских базальтов Тимана, так как в настоящее время
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Химические анализы хлорофеита, выщелоченного хлорофеита и искусственных
осадков (Тиман), %

Таблица 5

Хлорофеит
обр.
18-83

Выщелочен- Искусственные осадки

Окисел ный хлоро
феит обр. 

18-83
обр.

18-82
обр.

18-83
обр.
25-83

обр.
18-83*

SiOa 45,00 40,73 5,34 7,31 4,91 9,11
ТЮ2 0,05 Нет 0,01 0,01 0,01 Нет
AI0O3 6,13 5,31 6,48 8,55 1,97 1,38
FeO 28,65 32,64 12,75 19,43 8,10 88,72

(суммарное)
MgO 7,28 7,78 31,61 30,96 42,70 0,51
СаО 2,71 1,48 1,27 1,45 0,42 0,46
Na20 0,09 0,27 0,00 0,05 0,92 0,08
К20 0,44 0,37 0,04 0,05 0,06 0,10
МпО 0,09 0,14 0,14 0,25 0,10 Нет

Сумма 90,44 88,70 57,64 68,06 59,19 100,36

* Нейтрализация раствора морской водой.

мы не располагаем достаточным количеством хлорофеита, выделенного 
из океанических базальтов.

Эксперименты с небольшими образцами базальтов. Маленькие кусоч
ки (3—5 мм) базальта (обр. 18—83), содержащего хлорофеит, завари
вали с морской водой в платиновые ампулы и выдерживали при Т 
400° С и  Р  500 бар 18 ч. Эксперимент проведен в ДВГИ ДВО АН СССР 
И. В. Холодковичем. Изучение образцов после эксперимента под бино
кулярным микроскопом показало, что на месте хлорофеита образовались 
рыхлые пористые окислы железа, т. е. полного выщелачивания не про
изошло, хотя хлорофеит, безусловно, разложен. Эксперимент проводился 
в закрытой системе, поэтому кислая среда (рН~2,5) возникала лишь при 
77>350° С. При охлаждении аЛшулы pH морской воды восстановился и 
окислы железа из раствора, очевидно, переосадились в новообразован
ных порах. В шлифе удается установить, что наряду с рыхлыми окис
лами железа участками сохранился сильно окисленный (красный) хлоро
феит. Результаты химического анализа этого преобразованного хлоро- 

* феита (табл. 5) показывают, что произошло заметное изменение его 
состава (вынос Si02 и А120 3, привнос FeO).

Во второй серии описываемых экспериментов кислую среду, естест
венно возникающую в морской воде при Г>350° С, имитировали добав
лением нескольких капель НС1 на 100 мл морской воды 2 3 до рН~2,5. 
Образцы кипятили в течение 30 ч. Наблюдение в шлифах показывает, 
что при этих условиях произошло частичное разложение хлорофеита, 
выразившееся в его обесцвечивании и разрыхлении. Полный вынос ве
щества с образованием вакантных интерстиционных пор, аналогичных 
описанным (см. фиг. 1, д ) , происходит лишь при добавлении НС1 до 
рН~1.

Магматические минералы и мезостазис базальтов во всех рассмотрен
ных случаях не претерпели никаких заметных изменений. Возможно 
только частичное окисление титаномагнетита.

Эксперименты с выделенными фракциями хлорофеита (размерность 
5—50 мкм, навески ~1 г). Образцы кипятили в модельной морской воде 
(с добавкой НС1 до pH~2,5) в течение 30 ч. Наблюдение в иммерсион
ной жидкости позволяет установить, что остаточный продукт — сильно 
разложенный (обесцвеченный и корродированный) хлорофеит. Раствор, 
окрашенный в бледно-зеленый цвет, был декантирован и нейтрализован 
добавлением NaOH до рН~7,4—7,6. При этом выпал рыхлый зеленый

2 Рецепт модельной морской воды Лаймана и Флеминга заимствован из ра
боты [ 12].

3 Литология и полезные ископаемые, ЛМв в 65



Средние содержания малых элементов в базальтах (А), хлорофеита (Б) 
и искусственном осадке (В), ррт

Таблица 6

Номер
образца Фаза в Zr Sn Pb Zn Си Сг Ni Со V Sc Mn*

18-82 А 1,7 87 i , i 4,8 95 100 НО 70 51 210 17 0,31
Б 4,6 110 2,1 5,5 95 130 19 180 85 140 5,8 0,03
В 64 660 10 18 150 130 50 280 156 176 48 0 ,2а

18-83 А 2,7 170 1,1 6,6 130 200 54 28 48 230 23 0,21
Б 6,7 300 2,3 19,0 150 250 16 68 68 77 7,1 0,09*
В 80 600 12 38 200 160 13 190 130 170 28 0,50

* Содержание марганца приведено в процентах.

Таблица 7
Средние содержания некоторых малых элементов в осадках Тихого океана [1] 

и в искусственном осадке, ррт

Элемент
Осадок

металлоносный пелагический искусственный

Си 841 387 145
Zn 422 248 175
Pb 152 89 23
Ni 841 182 235
Со 279 105 143
V 448 154 173
Zr 510 201 630
Sc 40 27 33

осадок, который через сутки расслоился на зеленовато-голубой (снизу)' 
и желтый (сверху) цвет, а через неделю гомогенизировался и окрасил
ся в желто-бурый цвет.

Осадок отделили от раствора и отмыли от солей в дистиллированной 
воде. Химический анализ осадков (микрозонд), выделенных из трех об
разцов хлорофеита, показал, что в них в значительном количестве со
держатся А120 з, Si02 и FeO, т. е. главные петрогенные компоненты пе
лагических осадков (см. табл. 5). Вместе с тем в осадках оказалось 
очень высокое значение MgO и низкое — суммы окислов. Это объясня
ется тем, что в осадке за счет элементов, выщелоченных из хлорофеита 
и содержащихся в морской воде (Mg, анионы), образовался гидроталь- 
кит. На дифрактограммах порошков осадков фиксируются широкие 
рефлексы 7,72—7,80 и 3,84—3,80 А, что позволяет диагностировать 
образовавшуюся фазу как гидроталькит, по-видимому, плохо окристал- 
лизованный.

В табл. 6 приведены содержания малых элементов в искусственных 
осадках, хлорофеитах и соответствующих образцах базальтов. Анализ 
данных показывает, что, несмотря на существенное «разбавление» вы
щелоченного вещества магнием и анионами (S042“ , С032_) из морской 
воды, содержание многих элементов (В, Zr, Sn, Pb, Zn, Ni, Co, Sc) в 
осадке оказалось заметно выше, чем в хлорофеите и соответственно в 
базальте.

Сравним полученные результаты с содержаниями соответствующих 
элементов в металлоносных и пелагических осадках. Анализ данных, 
приведенных в табл. 7, показывает, что в целом содержание малых эле
ментов находится на уровне пелагических осадков и заметно уступает
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металлоносным. Исключение составляет Мп, содержание которого н 
искусственных осадках значительно ниже, чем в пелагических глинах.

Эксперименты показали, что количественный и качественный состав 
петрогенных и малых элементов, выносимых при выщелачивании хлоро- 
феита, приближенно соответствует составу нормальных пелагических 
глин. Участие инициальных изменений базальтов в образовании рудных 
концентраций в осадках проблематично. Очевидно, мобилизованное веще
ство вносит вклад в фоновое накопление осадков аутигенного происхож
дения.

Таким образом, не отрицая важности поступления вещества при раз
грузке крупномасштабных гидротермальных систем, а также подводного» 
выветривания базальтов и гиалокластитов, авторы предлагают вернуть
ся к изучению и обсуждению значимости вклада инициальных измене
ний базальтов в океанский седиментогенез. Окончательно решить этот 
вопрос, очевидно, возможно при прямых систематических наблюдениях 
за извержениями океанических базальтов.
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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
№ 6, 1988

УДК 551.577.11/551.782.12(470)

ОСОБЕННОСТИ СЕДИМЕНТАЦИИ В СРЕДНЕМИОЦЕНОВОМ 
БАССЕЙНЕ ПРЕДКАВКАЗЬЯ В СВЯЗИ С ДЕЯТЕЛЬНОСТЬЮ

ПАЛЕО-ДОНА

Н Е Д У М О В  Р . И .

В статье рассмотрены литолого-фациальные особенности западной, 
центральной и восточной частей среднемиоценового Предкавказского па
леобассейна и их связь с конфигурацией миоценовой речной сети. Сделан 
вывод о миграции устья крупнейшей реки Русской платформы — палео- 
Дона в течение среднего миоцена.

Миоценовое и, в частности, среднемиоценовое время является одним 
из наиболее интересных периодов в истории Предкавказского бассейна. 
Именно в среднем миоцене на смену обширному и довольно однородно
му по особенностям седиментации майкопскому морю возник меньший 
по площади, но значительно более дифференцированный по условиям 
осадконакопления бассейн.

На протяжении ряда лет в лаборатории геохимии осадочных пород 
Геологического института АН СССР под руководством В. Н. Холодова 
проводились работы, посвященные литолого-фациальному и литолого
геохимическому изучению среднемиоценовых отложений Предкавказья. 
Их результатом явился литолого-фациальный профиль, протянувшийся 
более чем на 1000 км вдоль Кавказского хребта — от разреза по р. Су- 
лак на востоке до разреза урочища Малый Камышлак на западе. Про
филь включает 16 детально описанных и опробованных разреза, общая 
мощность которых приблизительно составляет 7 км. Территориально 
профиль распадается нй три части: западную, центральную и восточную, 
которые соответствуют западной, центральной и восточной зонам палео
моря, различавшимся условиями седиментации. Западная зона включает 
Керченский полуостров и Западное Предкавказье, а центральная и вос
точная зоны соответствуют Центральному и Восточному Предкавказью.

В тектоническом плане восточная и западная зоны соответствуют 
Терско-Кумской и Азово-Кубанской впадинам и осложняющим их пере
довым прогибам, а центральная — разделяющему эти впадины Ставро
польскому своду и Беломечетскому прогибу.

Воспользовавшись результатами изучения этого профиля [17, 21,22], 
а также литературными данными [1, 2, 6—8, 10, И, 15, 20, 23идр.], 
кратко охарактеризуем особенности среднемиоценовых отложений раз
личных зон палеобассейна.

З а п а д н а я  з о н а  (фиг. 1). Отложения среднего миоцена Причер
номорья и Крыма представлены разнообразными фациями мелководного 
моря. Отложения фации известково-глинистых осадков относительно 
глубоководных частей моря появляются лишь в Западном Предкавказье 
в осевой части палеобассейна. В западной зоне среднемиоценового бас
сейна доля песчаных отложений в разрезе минимальна. Они развиты 
главным образом в северной части Западного Предкавказья и представ
лены отложениями фаций переслаивания песчано-алевритоглинистых 
осадков малоподвижного мелководья, а также алевритопесчаных осадков 
подвижного и сильно подвижного, в том числе приустьевого, мелководья. 
Необходимо отметить, что площадь распространения этих песчаных от
ложений заметно увеличивается в конце карагана и конке, а контуры 
фаций в плане (см. фиг. 1, б, в) наводят на мысль о существовании па* 
леореки, занимавшей место современного Дона. Надо сказать, что нали
чие в карагане — конке довольно крупной реки, впадающей в западную
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Фиг. 1, б

часть палеоморя в районе современного устья Дона, подтверждается 
находками в пойме Дона у ст. Мелиховской и в некоторых других 
местах погребенных долинообразных врезов с крутыми склонами шири
ной до 500 м и более и глубиной до 60 м. Долины выработаны в отло
жениях харьковской свиты палеогена и заполнены песчано-глинистыми 
отложениями, среди которых широко распространены темные глины, 
переполненные растительными остатками. Эти отложения получили на
звание мелиховской свиты [19]. Анализ спорово-пыльцевых комплексов 
из флороносной толщи мелиховских врезов, произведенный Е. Н. Ана- 
новой, позволил отнести их к карагану — конке. Кроме того, в этих же 
отложениях у ст. Богаевской были обнаружены раковины Spaniodontel- 
la pulchella В a i 1 у, а в низовьях р. Сал остракоды, характерные для 
карагана. Эти данные дали возможность Г. Н. Родзянко сделать вывод 
о совпадении в плане положения долин миоценового и современного 
Дона [19] (фиг. 2, а).

В северо-западной части западной зоны в чокракских отложениях 
фиксируется язык отложений фации алевритопесчаных осадков сильно 
подвижного мелководья, в том числе его приустьевой части, который, 
по-видимому, маркирует устье палео-Днепра. В среднем миоцене водный 
и твердый стоки этой реки были относительно невелики. Об этом свиде-
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Фиг. 1, в

Фиг. 1. Литолого-фациальные схемы чокракских (а), караганских (б), конкских (в) 
-отложений Предкавказья (по данным [1, 2, 10, 15, 20, 23] с добавлением от автора) 
1—15 -  отложения фации: 1 — алевритопесчаных осадков сильно подвижного в том 
числе приустьевого мелководья (ММД); 2 — песчано-карбонатных осадков прибреж
ного подвижного мелководья (МПК); 3 -  песчано-карбонатно-глинистых осадков при
брежного мелководья (МПТК) ; 4 — глинисто-карбонатных осадков малоподвижного 
мелководья (ММИ); 5 — известково-глинистых осадков относительно глубоководных 
частей моря (МГК); 6 — глинисто-алевритопесчано-карбонатных осадков мелковод
ных частей моря (ММК); 7 — переслаивания песчано-алевритоглинистых осадков ма
лоподвижного мелководья (МММ); 8 -  алевритопесчаных осадков подводного подня
тия (ММПп) ; 9 — карбонатно-глинистых осадков прибрежного мелководья (МПИ) ; 
10 — алевритопесчаных осадков подвижного мелководья (ММП); 11 — алевритоглинис
тых осадков относительно глубоководных частей моря (МГТ); 12 -  песчаных осадков 
донных течений и алевритоглинистых осадков относительно глубоководных частей 
моря (МГП, М ГТ); 13 — глинистых осадков застойного прибрежного мелководья 
(МПЗ); 14 — алевритоглинистых осадков прибрежного мелководья (МПТ); 15 -  алев- 
рртопесчаных осадков сильно подвижного мелководья (ММБ); 16 — суша; 17 -  гра

ницы фаций

тельствуют небольшая мощность и площадь распространения глинисто- 
песчаных осадков, накопившихся в чокраке — карагане в районе ее 
устья, а также отсутствие значительных врезов палеодолины — они 
не превышают 20—30 м в бассейне нижнего Днепра [16].

Ц е н т р а л ь н а я  з о на .  Эта часть бассейна представляет собой 
промежуточную, переходную зону между западной и восточной чашами 
«среднемиоценового моря. Здесь, в пределах Ставропольского свода, на
копилась относительно маломощная по сравнению с западной и восточ
ной зонами глинисто-песчаная толща отложений фации алевритопесча- 
вых осадков подвижного и сильно подвижного, в том числе 
:приустьевого мелководья (см. фиг. 1, а—в). Отложения носят следы много
численных размывов, в песчаниках, как правило, наблюдается косая и 
волнистая слоистость, нередко они приобретают оолитовое строение за счет 
карбонатных «рубашек», облекающих кварцевые песчинки. Все это свиде
тельствует о мелководном характере осадконакопления и о неоднократ
ном перемыве и переотложении терригенного материала.

В Беломечетском прогибе, в отличие от Ставропольского свода, 
в среднем миоцене шло накопление главным образом глинистых, алев- 
ро- и карбонатно-глинистых отложений. Практически весь песчаный 
^материал сконцентрирован в нижней части чокрака в виде мощных 
песчаных прослоев. На Ставропольском своде при общем преобладании
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Фиг. 2, б
песчаного материала в разрезе доля его снизу вверх уменьшается^ 
Платформенное происхождение песчаных отложений подтверждается: 
изучением комплексов терригенных минералов, которое показало широ
кое распространение в песчаных осадках группы устойчивых минералов,, 
таких, как циркон, рутил, турмалин, гранат, а также постоянное при
сутствие дистена и ставролита. Подобный комплекс терригенных мине
ралов определенно указывает на Русскую платформу как на источник 
материала песчаных прослоев [3, 4, 9, 12]. Интересно отметить тог 
факт, что В. А. Гроссгейм [12] на основании анализа схемы терриген- 
но-минералогических провинций чокрака делает вывод о том, что пес
чаный материал поступал в бассейн в двух местах: в Ставрополье и в: 
районе Северного Каспия (фиг. 3).

По-видимому, в раннем чокраке в центральную зону бассейна с: 
платформы поступила крупная порция песчаного материала, а затем по-
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Фиг. 2, в
Фиг. 2. Палеогеографические схемы Предкавказья для среднемиоценового времени 

(а -  караган -  конк; б -  ранний чокрак; в -  чокрак -  караган)
1 — северная суша; 2 — возвышенные участки северной суши; 3 — кавказская суша; 
4 — возвышенные участки кавказской суши; 5 — контуры долин палеорек (а — просле
женные, б -  предполагаемые); 6 — площади преимущественного накопления песча

ного материала

ставки песка резко сократились. Высокая песчанистость всего средне
миоценового разреза на Ставропольском своде объясняется тенденцией 
к воздыманию этой структуры в ^окракско-караганское время, в резуль
тате чего накопившиеся в раннем чокраке песчаники неоднократно 
перемывались и переоткладывались в условиях мелководья, в то время 
как в погружавшемся Беломечетском ‘ прогибе шло формирование гли
нистой толщи.

* Песчаный материал в раннем чокраке поставлялся крупной платфор
менной рекой, деятельность которой нашла отражение в мощностях 
отложений, накопившихся в северной части Ставрополья. Если восполь
зоваться данными Атласа литолого-палеогеографических карт [2] и 
построить изолинии мощностей чокрака, то, несмотря на многочислен
ные размывы, которые существенно исказили первоначальную картину 
распределения осадков на Ставропольском своде, все же можно с уве
ренностью говорить о существовании в северной части района крупной 
реки, конус выноса которой отражается в рисовке изопахит (фиг. 4). 
Следует отметить, что на карте караганских отложений следы палеореки 
уже не отмечаются.

Четко выявившийся на схеме равных мощностей чокрака конус вы
носа платформенной реки располагается на продолжении узкого изви
листого каньона, врезанного почти на 400 м в майкопские отложения 
и заполненного ингрессивно-морскими отложениями чокракского (по дан
ным спорово-пыльцевого анализа) возраста. Этот каньон, выявленный 
Н. И. Лупаревым и затем изученный В. С. Косаревым [13, 14] в райо
не ст. Дивной, располагается на продолжении прослеженной более чем 
на 1 тыс. км долины палео-Дона и, по мнению К). И. Иосифовой [16 ]г 
представляет собой его устьевую часть (см. фиг. 2, б) .

В о с т о ч н а я  з о на .  Характерной чертой этой части среднемиоце
нового палеобассейна является чередование в разрезе мощных алевро- 
глинистых и песчаных пачек. Глинистые отложения принадлежат глав
ным образом фации алевритоглинистых осадков относительно глубоко-
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Фиг. 3. Схема терригенно-минералогических провинций чокрака (по В. А. Гроссгей-
му [ 12])

1—3 — провинции (1 — Восточно-Предкавказская, 2 — Кубанская, 3 — Донская); 4 — 
суша; 5 — контуры долин палеорек (а -  прослеженные, б — предполагаемые); 6 — 

границы (а — провинций, б — подпровинций).
Цифрами на схеме обозначены подпровинции: 1 — Сунженская; 2 -  Озек-Суатская; 
3 -  Махачкалинская; 4 -  Черкесская; 5 -  Западно-Кубанская; 6 -  Восточно-Кубан

ская; 7 — Нальчикская; 8 -  Дарадинская

водной, удаленной от побережья части эпиконтинентального бассейна. 
Большинство песчаных прослоев выполнено отложениями фации песча
ных осадков донных течений, возникающих на продолжении речного 
потока в морском бассейне. В подобном происхождении песчаных про
слоев нас убеждают некоторые текстурно-структурные особенности 
песчаников. Нижний контакт песчаных прослоев, как правило, резкий и 
содержит мелкую галечку кварца, мергелей, а иногда довольно крупные 
(до 20 см в диаметре) обломки глин и глиняные катуны. Нижняя, 
иногда довольно мощная часть песчаников обычно довольно однородна 
по составу и сложена относительно чистым мелко- и среднезернистым 
(реже крупнозернистым) кварцевым песком, причем размерность частиц 
снизу вверх убывает. Выше в песчаниках появляются прослои алевро
литов и глин, количество которых снизу вверх растет. Для песчаников 
характерно отсутствие фаунистических остатков и наличие косой одно
направленной слоистости потока. Замеры углов наклона косых слоев по
зволили Н. Б. Вассоевичу и В. А. Гроссгейму [8] построить карты 
палеотечений для среднемиоценового палеобассейна и тем самым уточ
нить положение устья палеореки, поставляющей песчаный материал в 
Восточное Предкавказье. Согласно их построениям, устье палеореки 
располагалось в районе современного Северного Каспия. Такую рисовку 
палеоустья подтверждает также схема терригенно-минералогических 
провинций чокрака (см. фиг. 3), где сама форма терригенно-минерало
гических провинций в плане четко отражает два источника терригенно- 
го материала: один в Ставрополье и другой в районе Северного Каспия. 
Кроме того, и сам комплекс терригенных минералов, значительную роль 
в котором играют дистен и ставролит, неопровержимо свидетельствует 
о платформенном источнике песчаного материала.
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Фиг. 4. Изопахиты чокракских отложений северной части Ставропольского свода 
1 -  скважина и мощность вскрытых ею чокракских отложений по [2]; 2 -  зона пол
ного размыва чокракских отложений; 3 — изопахиты чокракских отложений (в — 

по данным скважин, б -  предполагаемые)

Остатки речной долины в непосредственной близости от предполагае
мого устья палеореки пока не обнаружены, однако находки отложений 
яшкульской свиты, представленной мелководными континентально-мор
скими песчано-глинистыми осадками с прослоями грубозернистых косо
слоистых песков речного типа [5, 18], позволили В. А. Брылеву [15] 
по-своему реконструировать положение долины палео-Дона и направить 
<его нижнее течение на восток в сторону Каспийского моря (см. 
фиг. 2, в) . Отложения яшкульской свиты выполняют широкие и глубо
кие долины, выработанные в породах майкопской свиты и ориентиро
ванные с запада на восток, причем амплитуда расчленения погребенно
го рельефа достигает 200 м. Расширяясь и погружаясь в восточном 
направлении, они как бы вливаются в Прикаспийскую низменность. 
Среднемиоценовый возраст яшкульской свиты устанавливается на осно
вании находок чокракской фауны Leda fragilis С h е m n, Spirialis sp, 
а также комплекса спор и пыльцы, характерного для чокрака — кара- 
гана.

Для правильного понимания особенностей осадконакопленйя в вос
точной зоне палеоморя необходимо отметить, что песчаные прослои 
широко распространены только начиная со средней части чокрака. 
В раннем чокраке на большей части территории Восточного Предкав
казья накапливались существенно глинистые отложения. Только в се
верном Дагестане песчаные осадки известны с самых низов чокрака. 
Неслучайность этого явления подчеркивается и некоторыми изменения
ми комплексов терригенных минералов нижней существенно глинистой 
и верхней песчано-глинистой частей чокрака, что, по-видимому, свиде
тельствует о переменах в источнике сноса в бассейн терригенного мате
риала [11].

Итак, рассмотрение литолого-фациальной характеристики Предкав- 
казского чокракско-караганского палеобассейна, а также анализ распо
ложения палеоврезов долин среднемиоценовых рек, проведенный в рабо
тах ряда исследователей [5, 16, 19], приводит к парадоксальной ситуа
ции: в каждую из трех зон палеобассейна значительные массы 
терригенного материала выносит одна и та же река — палео-Дон. При
чем рисовка большей части палеодолины этой реки у разных авторов 
близка и разночтения появляются только в нижнем ее течении. Несом
ненно, что палео-Дон оставил следы своей деятельности и в Западном, 
и Центральном, и Восточном Предкавказье, но, и это следует особенно 
^подчеркнуть, эти следы разновременны и возникли в результате того,
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что эта река в течение среднего миоцена дважды изменяла направление? 
своего нижнего течения.

Действительно, накопление основной массы песчаных осадков в- 
центральной зоне палеобассейна шло только в раннем чокраке и ингрес- 
сивные отложения в Ставропольском каньоне датируются чокраком. 
В восточной зоне прослои кварцевых песчаников накопились в течение 
чокрака и карагана, исключая ранний чокрак и поздний караган, и от
ложения яшкульской свиты датируются чокраком и караганом. Наконец, 
в западной зоне доля песчаных отложений увеличивается в конце 
карагана — конке и этим же временем датируются отложения мелихов
ской свиты.

Как крупная речная артерия палео-Дон сформировался в предсредне- 
миоценовое время, причем огромные размеры (общая длина долины 
превышает 1200 км, ширина в средней части 40—50 км, площадь водо
сбора приблизительно составляет 1,5-10® км2), линейность очертаний,, 
длительность существования долины указывают на значительную роль, 
тектоники в образовании этой реки. Тектоническая деятельность и 
трансгрессивно-регрессивные движения палеоморя определяли, по-види
мому, и изменения направления течения палео-Дона в среднем миоцене^

Вкратце среднемиоценовую историю палео-Дона можно охарактери
зовать следующим образом. Первоначально устье палео-Дона располага
лось в северной части Ставрополья. В результате регрессии моря и по
нижения базиса эрозии, связанных, очевидно, с процессами альпийского 
тектогенеза, затронувшими в среднем мщоцене территорию Предкавказья, 
палео-Дон в короткое время вынес на Ставропольский свод и в Бело- 
мечетский прогиб значительные массы песчаного материала и прорезал 
при этом глубокий 400-метровый каньон в майкопских отложениях, раз
витых по побережью моря. При этом в восточной части моря песчаные 
осадки поступали лишь в район Северного Дагестана, а поставщиком 
их служила очевидно палео-Волга. О деятельности палео-Волги трудна 
сказать что-нибудь определенное, так как остатки ее миоценовой доли
ны были либо уничтожены впоследствии, либо еще не найдены [5 ]- 
Во время последующей трансгрессии моря воздымавшиеся Южно-Ерге- 
нинское и Донецкое поднятия создали преграду на пути палеореки, 
и палео-Дон при следующей регрессии моря был вынужден повернуть 
на восток и сформировать долину в районе Яшкулей, а устье — в се
верной части современного Каспийского моря вблизи или совместно* 
с палео-Волгой. Совокупная деятельность этих двух крупных платфор
менных рек привела к образованию на большей части площади восточ
ной зоны мощного песчаного прослоя. Последовавшая затем серия 
трансгрессивно-регрессивных движений моря привела, с одной стороны, 
к образованию примерно 20 песчаных прослоев в чокракско-караганской 
толще Восточного Предкавказья, а с другой — к формированию целого* 
ряда довольно глубоких (до 200 м) палеоврезов, заполненных отложе
ниями яшкульской свиты и погружающихся в сторону Каспийскога 
моря. Наконец, где-то во второй половине карагана, после одной иа 
трансгрессий палео-Дон еще раз изменил направление своего нижнега 
течения, повернув на запад. Однако интенсивность тектонических дви
жений, судя по глубине палеоврезов, на протяжении среднего миоцена 
постепенно убывала и в конце карагана — конке была невелика, вслед
ствие чего воздействие палео-Дона на литолого-фациальную картину 
западной зоны бассейна было небольшим, а врез его палеодолиньг, за
полненной отложениями мелиховской свиты, не превышал 60 м.

Таким образом, крупнейшая речная артерия Русской платформы н 
среднем миоцене — палео-Дон оказывал огромное влияние на процессы 
осадконакопления в Предкавказском палеобассейне. Миграция устья 
палео-Дона в течение среднемиоценового времени в значительной степе
ни обусловила литолого-фациальное своеобразие западной, центральной 
и восточной зон палеоморя.
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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
№ 6, 1988

УДК 553.068.6/551.733.1(474)

ПРОИСХОЖДЕНИЕ ГОРЮЧИХ СЛАНЦЕВ ОРДОВИКА 
ПРИБАЛТИЙСКОЙ СИНЕКЛИЗЫ.

СООБЩЕНИЕ 1.
ДИКТИОНЕМОВЫЕ СЛАНЦЫ

Ж М У Р  С .  И .

В статье показано, что диктионемовые сланцы Прибалтики являются 
образованиями сублиторальной фации морского бассейна и что основ
ными продуцентами органического их вещества служили бентосные 
микробиальные организмы, функционировавшие в условиях спокойных 
распресненных вод, обогащенных гумусовыми кислотами аллохтонного 
происхождения. Объясняется причина слабой деструкции органического 
вещества в диагенезе — быстрая его консервация в литифицированных 
чехлах микроорганизмов и закисление среды.

В ряду платформенных проявлений морских углеродистых пород ниж
него палеозоя диктионемовые сланцы и кукерситы ордовика Прибалтики 
занимают особое место. Причина не только их практическая ценность, но 
и явное индивидуальное своеобразие этих пород, свидетельствующее о 
специфичности и несхожести условий их накопления.

Вопросы, связанные с происхождением диктионемовых сланцев и ку
керситов, давно привлекали внимание исследователей, но из-за имевших- 
ся трудностей в установлении источника органического вещества во 
многом оставались нерешенными или спорными. Поэтому отсутствует 
удовлетворительное объяснение тех или иных закономерностей их веще
ственного состава.

В последние годы благодаря совместной работе с микробиологами 
(В. М. Горленко) удалось не только по-новому взглянуть на проблему 
происхождения горючих сланцев Прибалтики, но и в той или иной мере 
увязать воедино разрозненные данные отдельных исследователей.

Диктионемовые сланцы стратиграфически связаны с отложениями па- 
керотского горизонта нижнего ордовика, которые представлены исключи
тельно терригенными осадками. Нижняя (до 10 м) половина этой толщи 
представлена разнозернистыми кварцевыми песками с характерной вол
нистой косой слоистостью мелководных морских осадков, обилием мелких 
размывов и фосфатизированными раковинами моллюсков; верхняя 
(0,1—8 м) — выдержанной монотонной пачкой диктионемовых сланцев, 
прослеживающейся вдоль всего южного склона Балтийского щита. Лишь 
в зонах замещения этой пачки песками однообразие ее нарушается вслед
ствие появления в диктионемовых сланцах тонких (до 3—4 см) светлых 
кремнистых прослоек, состоящих из спикул губок, сероватых алеврити- 
стых слойков, а также линз пирита и антроконита.

В литологическом отношении диктионемовые сланцы представляют 
собой достаточно однородную по содержанию органического вещества 
(8—12%) и минеральному составу тонкослоистую алевритопелитовую 
породу темно-серого цвета. В органической составляющей их наряду с 
керогеном были обнаружены аминокислоты и гумусовые кислоты. При 
этом было замечено, что содержание этих компонентов в целом возраста
ет в западном направлении в сторону увеличения однородности разреза 
пачки сланцев [9, 18, 21].

Кероген диктионемовых сланцев, по данным его петрографического 
изучения [6, 23], сложен преимущественно бесструктурным органиче
ским веществом (сапроколлинитом) *, тонко перемешанным с глинистым 1

1 Здесь и далее микрокомпонентный состав керогена сланцев приводится со
гласно классификации Л. И. Боголюбовой, П. П. Тимофеева и С. В. Пронина [3].
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веществом. Структурные фрагменты (альгинитоталломит) имеют подчи
ненное значение, как и псевдовитринит и кутинит. В шлифах обнаружи
вается угольный детрит и гумусовые гелифицированные включения [13]. 
Изучение химического состава керогена [11, 12] показало, что для нега 
характерны сравнительно небольшие колебания в содержании углерода 
(63,6—75,4%) и кислорода (10,7—24,2%), низкое содержание водорода 
(7,7—9,0%) и повышенное — азота (до 4% ).

Хлороформный битумоид (ХБА) диктионемового сланца [1] практи
чески лишен общих с нефтяным веществом свойств. Для него характерна 
обедненность всех компонентов углеводородными структурами и высокое 
содержание кислородных групп преимущественно фталатного типа в бен
зольных и спиртобензольных смолах. В маслах ряд гс-алканов заканчива
ется на С28, а ряд изопреноидов — на С2о; жидкие гс-алканы составляют 
всего 5% от общего их количества, а в ряду изопреноидов они вообще 
отсутствуют.

Минеральный состав диктионемовых сланцев [2, 10, 13, 22] определя
ют пелитовые частицы (до 50—70%) и минералы алевритовой фракция 
(до 30% и более). Глинистая фракция состоит из монтмориллонита, гид
рослюды, разбухающей гидрослюды и мусковита. Встречаются каолинит 
и хлорит. Алевритовая фракция практически нацело состоит из терриген- 
ных минералов — кварца и полевого шпата (последний преобладает). 
В тяжелой фракции этой же размерности установлены турмалин, циркон,. 
апатит, гранат, в виде единичных зерен — альбит, ставролит, эпидот, ди
стен, анатаз, амфибол, пироксен, рутил, барит, магнетит, гематит. Из 
аутигенных минералов отмечены гипс и франколит.

В диктионемовых сланцах имеется еще слабо изученная аморфная 
неорганическая фаза (~ 2 0 % ) ,  состоящая из окислов железа и кремния 
[22]. По всей породе наблюдается тонкая вкрапленность аутигенного пи
рита, содержание которого колеблется от 3 до 10%.

К характерной особенности диктионемовых сланцев следует отнести 
исключительную бедность их фаунистическими остатками. Кроме грапто- 
литов, давших название этим сланцам (род Dictyonema) , на плоскостях 
напластования встречаются редкие остатки конодонт и иногда отдельные 
створки оболид. В верхней части толщи диктионемовых сланцев в шли
фах выявлены единичные виды фораминифер Psammosphaera и Thuram- 
mina [8].

% Источник органического вещества и условия накопления. Условия об
разования диктионемовых сланцев изучены недостаточно, в основном из- 
за трудностей установления источника их органического вещества. Отно
сительно последнего существуют различные мнения. Одни исследователи 
полагают, что органическое вещество рассматриваемых сланцев генериро
вали граптолиты [15, 21, 24], другие,—что оно является продуктом дея
тельности различных простейших водорослей — зеленых, синезеленых, зо
лотистых и динофлягелят [20], а также акритарх [14].

Проведенные нами исследования, обобщение и обработка литератур
ных данных показывают, что органическое вещество диктионемовых 
сланцев имеет сложную аллохтонно-автохтонную природу. Организмы — 
продуценты автохтонного органического вещества были изучены нами с 
помощью электронного сканирующего микроскопа с приставкой Link, 
а также в шлифах в световом микроскопе при темнопольном конденсоре. 
Основные результаты этого исследования демонстрируются на фиг. 1. На 
представленных снимках отчетливо видны хорошо сохранившиеся объ
емные фрагменты нитей различного диаметра, часто окруженные чехла
ми, составляющие биседиментационную микростроматолитовую структу
ру диктионемового сланца.

Среди идентифицированных микроорганизмов доминируют колониаль
ные Microcoleus chthonoplastes. Трубчатые литифицированные остатки 
микроколоний этих организмов в исследованных образцах имеют обычно 
диаметр до 30 мк, что совпадает с размерами Microcoleus chthonoplastes в 
современных водоемах. Внутри толстого общего чехла содержатся более 
тонкие трубчатые элементы диаметром около 10 мк, объединяющие да



Фиг. 1. Литифицированные остатки микроорганизмов -  продуцентов автохтонного 
органического вещества диктионемовых сланцев ордовика Прибалтики 

а — отслоившаяся нитчатая цианобактерия (шлиф под световым микроскопом с тем- 
еопольным конденсором, увел. 430); б—г микростроматолитовая слоистая структура 
мата (напыленные углеродом сколы сланца под сканирующим электронным микро
скопом, бар 10 мкм). I — общие чехлы микроколоний Microcoleus chthonoplastes, II — 
чехлы отдельных ее нитей, III — чехлы зеленой бактерии Chloroflexus, IV  — фрамбо- 

идальный пирит по колонии серобактерий

четырех-пяти индивидуальных нитей. Нить может быть окружена собст
венным тонким чехлом, средняя длина индивидуальных клеток составля
ет 4—5 мк при ширине 3 мк (фиг. 1, а, б). Кроме того, под сканирующим 
микроскопом обнаруживаются частые тонкие (0,5—1 мк) трубчатые об
разования, которые, по всей видимости, являлись чехлами зеленых бак
терий рода Chloroflexus (см. фиг. 1, в), заселяющих в современных мор
ских водоемах периферическую часть колоний Microcoleus chthonoplas
tes [25], а также сужающиеся к концу нити Colothrix, современные виды 
которого имеют гетероцисты и активно фиксируют молекулярный азот.

Помимо перечисленных выше микроорганизмов в формировании орга
нического вещества диктионемовых сланцев принимали участие микро
колонии пурпурных бактерий Thiocapsa и Thiocystes. Это заключение 
можно сделать на основании наличия в диктионемовых сланцах пирит- 
ных фрамбоэдров размером 1,5—2 мк, по-видимому, являющихся отдель
ными клетками этих колоний. В пользу микробиального происхождения 
фрамбоэдров пирита свидетельствует их морфологическое сходство с мик
роколониями пурпурных бактерий вплоть до наличия окружающей их 
оболочки (см. фиг. 1, а) и имеющиеся в литературе [30] указания по это
му поводу. Микроколонии поселялись в покинутых чехлах нитчатых мик
роорганизмов.

Выявленный в диктионемовых сланцах комплекс цианобактерий с до
минирующим Microcoleus характерен для гладких, аэробных микробных 
матов, развивающихся в мелководных прибрежно-морских условиях (глу
бина контролируется пределами фотической зоны) — лагуны, заливы, 
сублитораль. В современных условиях маты, подобные установленному в 
пакеротском горизонте, функционируют в водах различной солености 
(от 30 до 200°/ оо) и разных широт [26]. У нас нет данных, позволяю
щих судить, насколько были минерализованы воды области накопления 
диктионемовых илов, но можно с уверенностью сказать, что они были в 
значительной мере распреснены. Распресненность бассейна в должной
во



мере определяет присутствие в цианобактериальном сообществе предста
вителей Colothrix, средой обитания которых часто служат солоноватые 
морские воды или пресные воды озер. О распресненности диктионемово- 
го водоема свидетельствуют также данные Грабау и М. Коннель, приво
димые Л. Д. Мирошниковым [16], о находках в граптолитовых фациях 
нормально развитых эвриптерид и филокардит, являющихся обитателями 
пресных (речных) вод.

Распреснению водоема во многом способствовал гумидный климат, что 
подтверждается наличием в минеральной матрице диктионемовых слан
цев каолина.

Продуктивность гладких матов с доминирующим Microcoleus весьма 
высока, достигая в отдельных случаях до 300 мг органического углерода 
в 1 ч на 1 м2 * 4 площади [29], что обеспечивало достаточно высокую про
дуктивность роста микростроматолитовых построек. По данным некото
рых исследователей [31], скорости роста строматолитов с гладкой по
верхностью могут достигать 10 мм/год=10 км/1 млн. лет. С учетом 
уплотнения осадка, седиментационной эрозии и наличия перерывов в 
осадконакоплении эта скорость была безусловно меньше. В Персидском 
заливе на основании перечисленных выше факторов она составила 
0,004 мм/год, или 4 м за 1 млн. лет [32]. Примечательно, что средняя 
скорость седиментации черных граптолитовых сланцев, вычисленная по 
скорости накопления граптолитовых зон в Кордильерах (время сущест
вования граптолитовых зон определялось по абсолютному возрасту), 
составила ту же цифру, т. е. 0,004 мм/год [27].

Выявленное бентосное микробиальное сообщество и служило основ
ным источником автохтонного органического вещества диктионемовых 
сланцев, так как планктонные микроорганизмы, которые могли бы участ
вовать в продуцировании органического вещества, в исследованных об
разцах не обнаружены.

Помимо автохтонного источника органического вещества диктионемо
вых сланцев существовал и аллохтонный. Это следует из целого ряда 
фактов. Так, на классификационной диаграмме [33], построенной на 
атомных соотношениях водорода и' углерода (водородный индекс), а так
же кислорода и углерода (кислородный индекс), кероген диктионемовых 
сланцев попал во второй (промежуточный) тип, который образован орга
ническим веществом как водорослевого, так и терригенного происхожде
ния (фиг. 2). Петрографическими методами в диктионемовых сланцах 
установлены гумусовые гелифицированные включения, угольный детрит 
и кутинит. Кроме того, присутствие аллохтонного органического вещест
ва объясняет высокие содержания кислорода в общем балансе биомассы. 
И наконец имеется видимая прямая зависимость содержания терриген
ного глинозема и СОРГ (фиг. 3), а также указание В. А. Успенского 
[21] 2 на наличие в диктионемовых сланцах гуминовых кислот, дости
гающих в отдельных случаях 40% от общей массы ОВ.

Однако несмотря на то что присутствие аллохтонного органического 
вещества в диктионемовых сланцах не вызывает сомнения, вопрос о его 
природе достаточно труден. Сложность прежде всего обусловлена, с од
ной стороны, противоречивостью биохимических данных о вкладе в керо- 
тен диктионемовых сланцев растений суши, а с другой — существующи
ми представлениями об отсутствии высших растений во флоре конца 
кембрия — начала ордовика. Действительно, попадание фигуративных 
точек диктионемовых сланцев по водородному и кислородному индексам 
в поле керогенов смешанного типа указывает на участие органического 
вещества растений суши в сложении керогена диктионемовых сланцев, 
в то время как молекулярные биологические метчики ХБА показывают, 
что органическое вещество высших растений континентального проис-

2 В. А. Успенский придерживался точки зрения об автохтонной природе гуму
сового вещества диктионемовых сланцев, рассматривая их как продукт разложения
полисахарида (аминогексозы) хитина граптолитов, несущих в себе свойства кате 
углеводной, так и белковой молекулы.
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хождения в конечный водоем не транспортировалось — нет явного преоб
ладания нечетных гомологов в высокомолекулярной области С25—Сзо> 
(нч/ч =  1,2), да и сама эта область выражена не столь ярко, оканчиваясь 
на Сгв. Следует, однако, признать, что несмотря на укороченность, со
держание ее гомологов достаточно высокое и составляет 17,6% (см. 
фиг. 4). И хотя появившиеся в литературе данные о возможном присут
ствии высших растений значительно ранее девона [5, 7 и др.] во многом, 
это противоречие снимают, сомнения относительно их вклада в органи
ческую массу диктионемовых сланцев остаются.

Более вероятно, на наш взгляд, что источником терригенного органи
ческого вещества диктионемовых сланцев служили микроорганизмы 
пресноводных озер, расположенных по краю водоема на континенте^

Фиг. 2 Фиг. 3 Фиг. 4
Фиг. 2. Положение фигуративных точек диктионемовых сланцев на классифика
ционной диаграмме керогена [35]. Стрелками показано направление геохимической 
эволюции. / - / / /  -  типы керогена: ( /  -  водорослевый, II — смешанный, III -  терри- 

генный). Составлено по данным, приведенным в работах [13, 14]
Фиг. 3. Соотношение содержаний Сорг и А120 3. Составлено по данным, приведенным

в работах [13, 14]
Фиг. 4. Распределение нормальных и изопреноидных алканов в маслах фракции

ХБА

Разложение этих микроорганизмов привело к созданию водного гумуса 
озер, который с терригенным стоком был занесен в морской водоем. Вы
сказанное предположение становится еще более весомым, если учесть 
данные А. Г1. Виноградова [4] о высоком содержании азота (более 8% 
на сухой вес) в пресноводных синезеленых водорослях и данные В. А. Ус
пенского [21] о том, что гуминовые кислоты диктионемовых сланцев со
держат большой процент азота.

С позиций высказанных представлений о природе органического веще
ства диктионемовых сланцев можно объяснить повышенное содержание 
в их органическом компоненте азота. Помимо поступления азота в со
ставе азотсодержащих гумусовых компонентов повышенному содержанию 
азота в органическом веществе способствовало и само бентосное циано
бактериальное сообщество, фиксирующее свободный азот за счет повы
шенного синтеза фикобелинов (пигмент-белковый комплекс синезеленых 
водорослей, содержащий азот) в условиях низкой освещенности и аэро
биоза.

Накопление диктионемовых сланцев связано в целом с регрессивным 
кембрийско-нижнеордовикским этапом раннепалеозойского Балтийского 
бассейна, вызванного общим поднятием территории в салаирскую фазу 
складчатости. В то же время нет сомнения в том, что разрез пакеротских 
слоев отражает прибрежные условия трансгрессирующего моря: песча
ные явно мелководные отложения (косая волнистая слоистость, частые 
следы перерывов) сменяют литологически выдержанные алевритоглини
стые органогенные образования (диктионемовые сланцы) более глубоких 
частей бассейна.

Указанная смена осадков, на наш взгляд, несомненно отражала сме
ну переменных литоральных условий осадконакопления на более устой-
82



«чивые условия сублиторали, которые выдерживались во всем временном 
интервале накопления диктионемовых сланцев. Это постоянство фациаль- 
вых условий обеспечивалось стабильным тектоническим покоем как пло
щади самого водоема, так и прилегающих к нему областей. С суши в это 
время сносился однообразный тонкий терригенный материал, в области 
накопления сланцев шло медленное, незначительное по амплитуде ском
пенсированное прогибание. Наличие незначительной примеси тонкого

<Риг. 5. Литолого-палеогеографиче- 
ская карта северо-запада Восточно- 
Европейской платформы в главную 
эпоху накопления диктионемовых 
сланцев (по [19] с добавлениями) 
J  -  отложения литорали (пески 
кварцевые разнозернистые с косой 
волнистой слоистостью и следами 
перерывов); 2 -  отложения сублито
рали (темно-серые граптолитовыо 
илы); 3 — мелководные морские от
ложения (сероцветные глины); 4 — 
суша; 5 -  граница платформы (ли

ния Торнквиста) 3 188888* L-<15

пеплового материала в сланцах [22] не было связано с вулканической 
деятельностью на прилегающих водораздельных участках. Этот материал 
поступал, по-видимому, с расположенной к западу Грампианской геосин
клинали из островных вулканов.

Условия сублиторали были максимально благоприятными для дея
тельности бентосного микробиального сообщества. И прежде всего пото
му, что кластический материал в эту область поступал в ограниченных 
количествах и не мог подавить функционирование мата. А спокойные 
воды сублиторали обеспечивали постоянную прозрачность вод, столь не
обходимую не только для жизни', но и для размножения автотрофных 
микроорганизмов. Спокойствие вод следует из факта обитания и размно
жения граптолитов в области накопления диктионемовых сланцев, так 
как усиленные течения и волноприбойные движения ломали бы рабдо- 
оомы граптолитов, что приводило бы к гибели этих организмов. Есть все 
основания предполагать псевдопланктонный образ жизни граптолитов 
(крепились к пассивно переносимым водой водорослям) из-за сильного 
заражения придонных вод сероводородом, которое практически лишало 
площадь развития мата бентосных организмов. При этом не исключена 
возможность, что это была верхняя сублитораль (30—40 м), дно которой 
изредка на небольших участках выходило из под уровня моря, что и 
явилось в конечном итоге причиной образования глинистой брекчии, опи
санной А. А. Кордиковым [13] в толще диктионемовых сланцев место
рождения Маарду.

Представление о накоплении диктионемовых сланцев в зоне сублито
рали согласуется в общих чертах с составленной Р. М. Мяннилем [17] 
палеогеографической картой пакеротского времени для северо-запада 
Восточно-Европейской платформы, на которой показано, что область на
копления диктионемовых илов Прибалтики приходилась на северную 
часть достаточно узкого залива (или пролива), который имел незначи
тельную глубину на всем своем протяжении (фиг. 5). Берега этого зали
ва, откуда шел снос в область накопления диктионемовых илов, были 
преимущественно глинистыми и пологими, поскольку эти условия наибо
лее благоприятны для жизни и особенно для размножения граптолитов 
[19]. Глинистые минералы сносились в бассейн как терригенный мате
риал из окружающего пенеплена, где обнажались синие глины кембрия 
[22]. Что касается дальних областей сноса, поставлявших в бассейн зер
нистый материал, то ими, согласно минерального их состава, были кис
лые породы Балтийского щита.
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Деструкция органического вещества и диагенез. Деструкция органи
ческого вещества происходила практически во всей толще мата в анаэ
робных условиях. Аэробные условия сохранялись лишь в первых милли
метрах мата, где шло нарастание органической массы. При этом, судя: 
по обогащенности диктионемовых сланцев сульфидом железа (до 50% 
реакционноспособного Fe), преобладали процессы сульфатредукции. 
Большая часть выделяющегося в связи с этим H2S вступала в реакцию* 
с солями железа, образуя нерастворимый сульфид и предохраняя тем са
мым от токсикации продукционную часть мата.

Предохранительную функцию подобного рода выполняли и пурпур
ные серобактерии, обычно развитые в промежуточном слое на граница 
аэробной и анаэробной сред. Эти факультативно анаэробные фотосинте
зирующие бактерии, окисляя сероводород, обильно откладывали внутри
клеточную серу, которая после отмирания организма, взаимодействуя с 
гидротроилитом, образовывала фрамбоидальный пирит.

Свидетельством восстановительной обстановки является также вели
чина пристан-фитанового отношения, равная 0,62, и повышенное содер
жание закисного железа по сравнению с окисным. Но несмотря на вос
становительную обстановку, где господствовали процессы сульфатредук- 
ции, диа- и катагенетические преобразования органического вещества 
были незначительными. Это следует из данных петрографического изуче
ния керогена этих сланцев (стадия ПК3 [1 ]), положения фигуративных 
точек диктионемовых сланцев на диаграмме Тиссо и др., преимуществен
ного развития в ХБА неуглеводородных ^соединений типа сложных гете
росистем, а также данные пиролиза — температура максимума выхода* 
углеводородов Гмакс равна 421° С, что меньше максимальных температург 
определяющих зону образования жидкой нефти (430—465° С).

Главной причиной слабой деструкции органического вещества были 
два обстоятельства: быстрая консервация органического вещества в лити- 
фицированных чехлах микроорганизмов и закисление среды.

Имеются данные [28], что частично разложенный водорослевый мат 
литифицируется уже на глубине 1 см. Следует полагать, что подобная 
ситуация имела место и при образовании диктионемового сланца, так как 
объемное состояние нитей микроорганизмов — продуцентов автохтонного 
органического вещества указывает на то, что микростроматолитовая 
структура сланца создавалась в одну из начальных стадий диагенетиче- 
ского изменения осадка.

Литификация шла как по прижизненным чехлам синезеленых водоро
слей. так и по посмертной слизи на них. Образующаяся в ходе ее на 
нитях алюмосиликатная оболочка быстро затвердевала и в связи с этим 
являлась не только важным фактором для захоронения органического 
вещества, но служила тем «саркофагом», который выводил его из под 
действия катагенетических факторов.

А1 — Si — К-состав нитей микроорганизмов показывает на достаточно 
многокомпонентную систему коллоидов, которые замещали чехлы и ча
стично сами клетки микроводорослей алюмосиликатами. Коллоиды-золи 
образовались в результате жизнедеятельности микроорганизмов, которые 
перерабатывали поступавшие с суши минеральные компоненты и попав
ший в водоем воздушным путем тонкий эоловый материал.

Слабокислый pH (< 7 ) придонных вод водоема и невысокая ее буфер- 
ность были связаны с изначальным содержанием в ней гуматов, выделе
нием С02 и деструкции органического вещества, как это имеет место в 
дистрофных водоемах. Снижение pH до 5 и ниже могло препятствовать 
дальнейшему разложению органического вещества и прежде всего алло
хтонного, способствуя тем самым его захоронению.

Повышенная кислотность объясняет преимущественно алюмосиликат
ное замещение органики и практически полное отсутствие в системе 
карбонатов.

Таким образом, из изложенного следует, что диктионемовые сланцы 
Прибалтики представляют собой образования сублиторальной фации 
трансгрессирующего морского бассейна. Основными продуцентами их ор
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ганического вещества служили бентосные микробиальные организмы,, 
функционировавшие в условиях спокойных распресненных вод, обогащен
ных гумусовыми кислотами аллохтонного происхождения. Областями 
сноса служила пенепленизированная суша, сложенная синими глинами 
кембрия и кристаллическими породами Балтийского щита, на которой 
господствовал гумидный климат.

Деструкция органического вещества в диагенезе происходила главным 
образом по пути сульфатредукции. Слабому разложению органической 
массы способствовала быстрая его консервация в литифицированных 
чехлах микроорганизмов и закисление среды.
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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
№ 6, 1988

УДК 553.623.54/551.781(569.1)

ОСОБЕННОСТИ НАКОПЛЕНИЯ ГЛАУКОНИТА 
В ПАЛЕОГЕНОВЫХ ОТЛОЖЕНИЯХ СИРИИ .ч.

М У Р А В Ь Е В  В . И .

Показано, что в палеогеновых отложениях Сирии абсолютные массы 
глауконита, накопленного в поднятых частях конседиментационных 
антиклинальных структур, на порядок превышают массы глауконита, 
отложенного на склонах антиклиналей за тот же отрезок геологического 
времени. В прогибах, заметно обогащенных глауконитом, слоев не отме
чено, а абсолютные массы его исчезающе малы. Сделан вывод о форми
ровании глауконита в приосевых зонах конседиментационных антикли
нальных структур.

Палеогеновые отложения Сирии на всей территории их распростране
ния представлены почти исключительно известняково-мергельными поро
дами. Лишь в ограниченном числе случаев, на восточной окраине Сирий
ской пустыни и на поднятии Джебель-Бишри, в верхах палеогена при
сутствуют слои слабокарбонатных глин и линзы кварцевых песков я 
песчаников [1, 4].

Рассматриваемая территория в палеогене представляла собой откры
тую область обширного морского бассейна, перекрывавшего ступенчато 
погруженную северо-западную часть Аравийской плиты. Ближайшая до
стоверная суша находилась за несколько сот километров к юго-востоку 
от Пальмирид (поднятие Рутба, Ирак).

Распределение мощностей палеогеновых отложений подчинено исто
рии развития главнейших структурных элементов этого региона (фиг. 1). 
Резкое сокращение мощностей имеет место в собственно платформенной 
части Сирии (Сирийская пустыня). В зоне Антиливана и в пределах 
Пальмирид накапливались мощные толщи осадков, на порядок и более 
превосходящие мощности палеогена в платформенной части страны.

% В платформенной части Сирии палеоген залегает практически гори
зонтально, но в Пальмиридах и Антиливане мезозойские и палеогеновые 
породы дислоцированы и образуют единый структурный этаж. Несколь
ко систем брахиантиклинальных складок, ориентированных субпарал
лельно оси Пальмирского трога, играют важнейшую роль в образовании 
рельефа современных Пальмирид. Антиклинальные структуры Пальми
рид в палеогене представляли собой конседиментационные поднятия на 
дне бассейна, сводовая часть которых периодически приближалась к по
верхности воды. С этим связано присутствие карбонатных биогерм, об
рамляющих присводовые участки брахиантиклиналей в верхнем эоцене, 
а в отдельных брахиантиклиналях — появляющихся и в среднеэоцено- 
вых частях разреза [1, 4].

Глауконитовые горизонты распространены практически во всем раз
резе палеогена, но наибольшее их число отмечено в среднеэоценовой ча
сти разреза. Они не повсеместны, но уровни их появления в ряде случа
ев совпадают с границами биостратиграфических зон (но фораминиферо- 
вой шкале), а синхронность их возникновения устанавливается с точ
ностью до зоны или подзоны (табл. 1). В ряде случаев наблюдается 
выпадение части разреза под глауконитовым горизонтом или резкое со
кращение мощностей внутри единого горизонта, обогащенного глауко
нитом.

Состав и распространение глауконитовых пластов. Наиболее обога
щенные глобулярным глауконитом породы представлены своеобразными 
песками смешанного состава. Крупность подавляющей массы песчаных 
фрагментов соответствует крупности зерен глауконита. Концентрация
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Положение глауконитовых

Возраст Зона и ее индекс Вади Xappapa Джебель-Антар Джебель-Абиад

Олиго
цен Globigerina tapuriensis P-18

Ве
рх

ни
й 

эо
це

н Globorotalia centralis,
G. gortanii P-17

—
Globorotalia cocoaensis P-16 -------- (243/83)

Gtobigerapsis semiinvoluta P-15 0000(59/83) 0000(31/83)

Ср
ед

ни
й 

эо
це

н

Truncorotaloides rohri P-14
0000(513/84)

-------- (238/83)
-------- (237/83)

Orbulinoides beckmanni P-13
-------- (52/83)

• • • • (512/84) 
0000(510/84) -------- (30/83)

Globorotalia lehneri P-12 -------- (48a/83)
-------- (45/83)

0000(509/84)
-------- (29/83)

Acarinina billbrooki P-11— P10 •••• (42/83) 
-------- (39/83)

• • • • (507/84)
• • • • (506/84)

-------- (233/83)
-------- (22/84)

Н
иж

ни
й 

эо
це

н Acarinina pentacamerata P-9 -------- (ЗЙ/83) ---------(291/84-к) -------- (21/83)

Globorotalia aragonensis P-8

Globorotalia formosa P-7 -------- (287/84-к) -------- (105/83-к)

Globorotalia subbotinae P-6 -------- (117/83-к)

Globorotalia velascoensis P-5

Globorotalia pseudomenardii P-4 . . . .  (141/84-к)

Globorotalia angulata P-3 . . . .  (139/84-к)

П
ал

ео
це

н

Д
ат

ск
ий

 я
ру

с Acarinina uncinata P-2

Globorotalia trinidadensis P -lc

Globorotalia pseudobulloides P-lb

Globigerina eugubina P-1 a

Ве
рх

-
ги

й
ме

л Abathomphalus mayaroensis

П р и м е ч а н и е . Условные обозначения: (ООО) — гравелиты; (-------- ) — песчаные мергели с текстурами

оползания; (---- ) — конденсированные осадки. В скобках — номер образца.

глауконитовых зерен колеблется в весьма широких пределах — от 5 до 
30%. Глауконит распределен гнездовидно, обогащая отдельные участки 
песков (> 60% ) или рассеиваясь в их массе на уровне 5—8%-ного фона. 
Размеры гнезд, обогащенных глауконитом, составляют 0,5—5 см и, как 
правило, соизмеримы или несколько меньше, чем встречающиеся в тех 
же песках галечки фосфоритов. Наряду с фосфатными гальками в песках 
присутствуют многочисленные и разнообразные по составу фосфатные 
фрагменты, представленные костными обломками, оолитами, фосфатизи- 
рованными фораминиферами и комочками водорослевых (?) известняков, 
копролитов. Ядрами оолитов могут служить любые зернистые фрагменты 
песков, как фосфатизированные, так и не фосфатизированные, а соотно-
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горизонтов в разрезах
Таблица 1

ДжеС ель-Хайаь Джебель-
-Кохле

Вади Радир- 
эль-Хамель Бир Алейани В ид и Джхар, 

вади Джезель Маараоа Маалюла

-------- (22/85)

-------- (12/85) ••••(70/83) -------- (29/85)

-------- (11/85) -------- (28/85)

-------- (10/85) -------- (75/83)
-------- (27/85)
-------- (26/85)

(106/83-к) (42/85-к)

••••(9/85)
-------- (85/85)
-------- (24/85)

(17а/83)
оооо

-------- (17/83) г-
0000(19/83)

-------- (22/85)

*

-----«-(67/84-к)
------- (66/84-к)

-------- (20/83) (96/85/к) (419/84-к)

шение масс фосфатной оболочки оолитов и их ядер всегда сохраняется 
в пользу резкого доминирования массы ядра вне зависимости от того, 
является ли ядро карбонатным, глауконитовым или фосфатным облом
ком. Диа- или эпигенетического разрастания фосфатных зерен не отме
чено. Каждое зерно, будь то копролит, фосфатизированная бентосная 
фораминифера или оолит с ядром любого состава, присутствует в песках 
без какого бы то ни было изменения петрографической позиции перемы
того зерна. Такая особенность фосфатных зерен свидетельствует о фор
мировании их в зоне подвижного осадка. После захоронения зерен, раз
растания их, дополнительной фосфатизации не отмечается. Не встречены 
и песчаники с фосфатным цементом.



Фиг. 1. Изолинии мощностей палеогеновых отложений Сирии (по дан
ным [1, 2])

Разрезы: 1 -  Арак (вади Харрара); 2 -  Джебель-Антар; 3 -  Джебель- 
Абиад; 4 -  Джебель-Хайан; 5 -  ДжебельЖохле; 6 -  вади Радир-эль-Ха- 
мель; 7 -  Тарак-эль-Алаб; 8 -  вади Джхар, вади Джезель; 9 -  Маараба; 

10 -  Маалюла; 11 -  Айн-Барде

Важным компонентом глауконитовых песков являются также обломки 
карбонатов. Они представлены крупными бентосными фораминиферами 
или их фрагментами, обломками раковин моллюсков, водорослевых из
вестняков и микрозернистыми карбонатными агрегатами неясной первич
ной природы. Мелкие планктонные формы (фораминиферы, кокколиты) 
в песках отсутствуют. Эти три компонента зернистой массы песков 
(глауконит, фосфаты и карбонаты) практически исчерпывают их состав. 
Лишь в разрезах восточных платформенных районов Сирии в составе 
песков появляется кварц. Соотношение фосфатных зерен и глауконита

Состав песков, %
Таблица 2

Порода
Номер образца

19/83 31/83 59/83 17а/83 509/81 510/84 513/84

Глаукониты 13 22 7 32 24 1 45
Фосфаты 20 4 2 25 21 72 17
Карбонатные

обломки
67 74 91 43 55 27 38

может быть различным в разных горизонтах. В отдельных случаях наб
людаются песчаные разности пород, состоящие только из обломков кар
бонатов и фосфатов, или породы, в которых глауконит резко доминирует 
над фосфатными обломками, но третий компонент песчаных пород, пред
ставленный карбонатными фрагментами, непременен во всех случаях 
(табл. 2). Именно он является показателем формирования песчаных сло
ев палеогена Сирии в результате перемыва разноразмерных планктонных 
и бентосных карбонатных осадков. Незначительная перекристаллизация 
карбонатного детрита в поровых промежутках песков обеспечивает их 
цементацию, но контуры биогенных фрагментов, равно как и структур
ный план слагающего их кальцита, сохраняются полностью.

Нижняя граница песчаных прослоев неровная. Контакт с подстилаю
щими породами резкий, а сами подстилающие породы пронизаны ходами 
роющих организмов, выполненными также в значительной мере песча-
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ным материалом перекрывающего слоя. Верхняя граница таких пластов 
обычно расплывчата и характеризуется постепенным снижением количе
ства глауконитового и фосфатного материала и уменьшением размеров 
обломочных зерен. Однако в ряде случаев песчаные глауконитсодержа
щие пласты столь же четко очерчены и в своей кровле, а убывание ко
личеств глауконитового материала происходит на протяжении нескольких 
сантиметров разреза. Появление пластов описанного типа сопровождает
ся, заметным сокращением мощности подстилающих слоев или даже вы
падением из разреза биостратиграфических зон. Выпадение зоны Тгип- 
corotaloides r.ohri наблюдается в разрезе вади Харрара.

Другой тип пород, содержащих глауконит, представлен оползневыми 
брекчиями с пластически деформированными обломками. В породах это
го типа блоки мергелей искривлены, но не утеряли сплошности. Песча
ные линзы и гнезда обособлены, деформированы, но в породах не наблю
дается равномерного рассеивания глауконита во всем их объеме. Наряду 
с блоками глауконитовых (фосфат-глауконитовых) песков и блоками 
мергелей в таких породах обычны гальки фосфоритов, соизмеримые 
(и мельче) с размерами блоков глауконитовых песков. Текстуры такого 
типа характерны для пастообразных потоков. Они могут свидетельство
вать о периодически возникавших соскальзываниях по склону дна песча
ных глауконит-фосфоритовых масс и масс нанопланктонных и нано- 
планктонно-фораминиферовых илов, сохранивших пластичность, но 
уже образовавших слой. Оползневые перемещения таких осадков приво
дили к расчленению их на блоки, искривлению блоков, внедрению части 
песчаного материала внутрь тонкодисперсных карбонатных илов, но не 
сопровождались ни полным усреднением состава оползневого потока во 
всем его объеме, ни оседанием даже крупных галечек фосфоритов на 
дно текущего или остановившегося слоя. Каждый элемент такого ополз
невого потока сохранил присущие ему тиксотропные свойства на всем 
участке перемещения по склону дна. Условия возникновения и типы 
текстур, возникающих при движении пастообразных потоков, достаточно 
подробно описаны в работе [6]. В зависимости от минерального состава, 
соотношения различных гранулометрических фрагментов и влажности 
илов начало движения их по склону может произойти при разных углах 
наклона дна. Однако землетрясения могут серьезно интенсифицировать 
этот процесс. Подобными породами с пластическими оползневыми тексту
рами представлены глауконитсодержащие слои в большинстве изученных 
разрезов.

' В основании подобных пластов также наблюдаются резкие литологи
ческие контакты и сокращение мощностей подстилающих отложений или 
даже выпадение из разреза отдельных стратиграфических подразделений. 
Выпадение зоны Globigerina eugubina наблюдается под базальным слоем 
глауконитовых мергелей в разрезах Маалюла, Джебель-Хайан, вади 
Джхар. Выпадение значительной части палеоцена и нижнего эоцена от
мечено под базальным глауконитовым мергелем в разрезе вади Радир- 
эль-Хамель.

Особого внимания заслуживает наблюдающаяся картина выпадения 
нескольких зон под базальным глауконитовым горизонтом в основании 
зоны Acarinina pentacamerata в разрезе Джебель-Абиад. Здесь из разреза 
выпадают все зоны нижнего эоцена. Однако в 150 м от описанного раз
реза в соседней промоине того же склона Джебель-Абиад базальный 
глауконитовый горизонт основания зоны Acarinina pentacamerata распо
лагается по литологически четкой линии размыва на мергелях подсти
лающей зоны Globoratalia aragonensis. При этом мощности сохранивших
ся от размыва зон нижнего эоцена составляют здесь около 50 м. Подобная 
картина может быть объяснена лишь подводно-оползневым срывом осад
ков на локальной части склона дна. По-видимому, подводно-оползневые 
явления здесь предшествовали накоплению глауконитсодержащих пород 
основания зоны Acarinina pentacamerata. В рассмотренном случае не 
исключена и слабая гофрировка крыла структуры и срезание относитель
но возвышенной части моноклинали.
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Помимо описанного типа глауконитовых горизонтов в разрезах палео
гена Сирии распространены пачки мергельных пород, включающих как 
достаточно большое количество мелких форм биогенного карбонатного 
материала (в том числе планктонных и бентосных фораминифер), так и 
зерна фосфатов и глауконита. Такие пачки пород располагаются на под
стилающих отложениях без видимых следов размыва и лишь некоторая 
тенденция возрастания доли крупных частиц в мергелях может свиде
тельствовать об усилении гидродинамической активности в зоне их обра
зования. Обогащение подобных горизонтов глауконитом существенно 
ниже и обычно не превышает первых процентов от массы пород. Но 
именно к таким горизонтам может быть приурочено весьма резкое со
кращение мощностей соответствующих стратиграфических подразделе
ний. Мощности обогащенных глауконитом мергелей варьируют в весьма 
широких пределах. Так, в разрезе Джебель-Хайан среднеэоценовая пачка 
подобных мергелей достигает мощности более 12 м; в других разрезах 
присутствие рассеянного глауконита в мергелях отмечается в интервалах 
от нескольких сантиметров до 4 м. Присутствие мергелей, обогащенных 
глауконитом, является и характернейшим признаком наиболее сокращен
ного разреза среднего эоцена в Джебель-Антар. В этом разрезе почти 
на всю мощность среднего эоцена (~40 м) приходится 20 м собственно 
песков (суммарная мощность нескольких пластов), лежащих на четких 
плоскостях размыва. Остальная же часть разреза представлена грубыми 
мергелями с рассеянным глауконитом, среди фаунистических остатков 
присутствуют только бентосные форами^иферы. Эти породы либо плавно 
сменяют вверх по разрезу пласты глауконит-фосфатных песков, либо 
контактируют с собственно песками достаточно четко, но отличаются от 
них заметным изменением петрографической структуры. Осадки такого 
рода можно назвать конденсированными, т. е. осадками, образовавшими
ся в процессе непрерывной седиментации, но в условиях активизировав
шейся гидродинамики.

Здесь следует перейти к рассмотрению структурно-геологических по
ложений описываемых разрезов палеогена. Современная геоморфологиче
ская позиция доступных для описания разрезов определяется сочетани
ем двух основных факторов: с одной стороны, каждая положительная 
структура является одновременно и поднятой в рельефе грядой, а с дру
гой — прочность и устойчивость к размыву пород оказывается далеко не 
однозначной. Располагающиеся в верхах палеогена массивные известня
ки олигоцена образуют как бы экраны квест, а в осевых зонах антикли
нальных структур, на тех же гипсометрических уровнях вскрыты более 
мягкие мергели эоцена и палеоцена. Такое соотношение прочности по
род в каждой антиклинальной структуре предопределило появление сре
динных долин, трассирующих осевые зоны антиклиналей, обрамленных 
резко поднятыми в рельефе квестами. Если в ядре антиклинали вскрыты 
крепкие перекристаллизованные породы древнее Маастрихта, то они об
разуют центральную гряду. Осадки палеогена присводовых частей анти
клинальных структур оказались размытыми; доступны для наблюдения 
лишь разрезы на крыльях антиклиналей. Именно поэтому наиболее широ
ко распространены в доступных для наблюдения разрезах глауконитовые 
мергели с текстурами пастообразных потоков.

В полном соответствии с позицией разрезов относительно осевой зоны 
антиклинальных структур находятся и мощности стратиграфических под
разделений. На участках, приближенных к осевым зонам антиклинальных 
-складок, отмечается резкое сокращение мощностей различных биострати- 
графических зон, а при выходе на участки, удаленные от оси антикли
нальных структур, видно возрастание мощностей соответствующих зон и 
палеогена в целом (фиг. 2). Эта особенность четко прослеживается при 
сравнении разрезов вади Айн-Барде (удаленные от оси антиклинальной 
зоны) и разрезов Джебель-Абиад и Джебель-Антар (последний разрез 
был более поднятой в рельефе частью антиклинальной структуры). По
добное распределение мощностей свидетельствует о конседиментационном 
росте антиклинальных структур Пальмирид и Антиливана. Формирова-
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«Фиг. 2. Строение разрезов среднего эоцена в прогнутой зоне, на крыле структуры и 
в присводовой зоне конседиментационной антиклинали и абсолютные массы глауко

нита, накопленные в сопоставляемых разрезах 
1 -  мелоподобные известняки; 2 — известняки; 3 — глинистые известняки или гли
нистые мелоподобные известняки; 4 — глауконит; 5 -  зернистые фосфориты; 6 -  крем

ни; 7 -  фосфоритовые конгломераты

ние конденсированных осадков и песков в поднятых участках конседи- 
ментационных структур (Джебель-Антар) могло знаменовать периоды 
максимального поднятия структур или даже выведения сводовой зоны к 
урезу воды. На склонах конседиментационных структур в эти же отрезки 
времени формировались оползневые брекчии с пластически деформиро
ванными блоками оползших мергелей и вмонтированными гнездами глау
конитовых песков. Так, в разрезе среднего эоцена Джебель-Антар отме
чено шесть уровней размыва с залегающими на них пластами песков, но 
на противоположном борту этой же антиклинали, в разрезе Джебель- 
Абиад, в этом же стратиграфическом интервале встречен лишь один 
пласт глауконит-фосфорит-карбонатного песка в кровле среднего эоцена, 
а в разрезе среднего эоцена встречено шесть слоев мергелей с текстура
ми оползания, в различной степени обогащенных глауконитом.

Но если в разрезе Джебель-Абиад возможна стратиграфическая при
вязка этих уровней с точностью до зон (по планктонным фораминифе- 
рам), то в разрезе Джебель-Антар из-за отсутствия мелких планктонных 
органических остатков устанавливается лишь единый интервал среднего 
эоцена.

В полном соответствии с положением разреза относительно осевой 
зоны антиклинали находятся и мощности глауконитсодержащих горизон
тов. Однако смена режима осадкообразования сказалась здесь прежде 
всего на составе накопившихся пород. При общем сокращении мощностей 
в присводовых участках структур в сложении осадков главенствующую 
роль приобретают пески, а глауконит в них выступает как один из трех 
главных породообразующих компонентов. Пересчет мощностей осадков 
только на мощности накопленного глауконита, произведенный с учетом 
количеств его в глауконитсодержащих пластах и фоновых количеств в из
вестняках и мергелях (отсутствие или сотые доли процента), позволил 
выявить четкую закономерность максимального накопления абсолютных 
масс глауконита в зонах максимального сокращения мощностей одного и
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того же стратиграфического интервала. Так, в разрезе Джебель-Антар в 
интервале среднего эоцена накопилось 40—45 м осадков. Более 20 м этих 
осадков представлено глауконитсодержащими песками, а количество 
только глауконита в них составляет не менее 170 см. Это соответствует 
примерно 340 г/см2 за время среднего эоцена. За этот же период време
ни в соседнем разрезе Джебель-Абиад (крыло структуры) накопилось 
около 80 м осадков среднего эоцена 4. Суммарная мощность глауконит- 
содержащих пород в них составляет 5,25 м, но представлены они в ос
новном глауконитсодержащими мергелями с текстурами оползания, зна
чительно менее обогащенными глауконитом, чем пески. Пересчет только 
на количества глауконита дает цифру около 30 см (чисто глауконитовыо 
осадки), или до 60 г/см2 за время среднего эоцена. Если сравнить эти 
величины с разрезом вади Айн-Барде, вскрывающим достаточно удален
ную от оси структуры часть ее крыла, то в этом разрезе не содержится 
глауконитсодержащих песков или мергелей. Отдельные интервалы раз
реза обогащены мелким глауконитом, но содержание его не превышает 
сотых долей процента. При мощности среднего эоцена в разрезе вади 
Айн-Барде около 450 м конденсация только глауконита позволяет полу
чить величину около 3 см, или до 6 г/см2 за время среднего эоцена 
(см. фиг. 2). Сопоставляя полученные величины, следует иметь в виду*, 
что значительная часть глауконита (в основном мелкие зерна) была 
смыта с возвышавшейся в рельефе поднятой части структуры. Соответ
ственно цифры, приведенные для разреза Джебель-Антар, являются су
щественно заниженными по сравнению * реально сформированным (но
не сохранившимся) в этом участке количеством глауконита.

Минеральный состав пород. Карбонатная часть доминирующих в па
леогене известняковых и мергельных пород в основном представлена ор
ганогенным кальцитом. Но фрагментарный состав кальцитовых обломков 
изменяется в зависимости от структурно-фациального положения разре
за. Ь прогнутых, собственно пелагически областях осадконакопления сре
ди карбонатных фрагментов присутствуют остатки кокколитофорид, 
планктонные фораминиферы и субмикроскопические кристалломорфные 
частицы кальцита, являющиеся скорее всего обломками планктонных 
организмов. В виде примеси в интервале палеоцена и нижнего эоцена 
поисутствуют единичные зерна аутигенного доломита размером 3— 
10 мкм. В редких прослоях количество доломита возрастает до 30%. 
В разрезе Айн-Барде встречены два таких прослоя в интервале верхнего 
палеоцена. Примесь редких доломитовых вкрапленников отмечается во 
всем нижнем эоцене и нижних зонах среднего эоцена (зоны Р-10, Р-11). 
Далее, в верхней части среднего эоцена и в верхнем эоцене доломит от
сутствует.

В нерастворимом остатке карбонатных пород, присутствующем в ко
личестве от 10 до 45%, абсолютно доминируют палыгорскит и монтмо
риллонит. Соотношение этих минералов непостоянно, но в верхней части 
разреза, где исчезает примесь доломита, в интервале зоны Globorotalia 
lehneri отмечен слой мергеля, в нерастворимом остатке которого палы
горскит составляет не менее 80%. Этот слой встречен в наиболее прогну
той зоне центральных Пальмирид.

В алевритовой и пелитовой фракциях (2—50 мкм) нерастворимых ос
татков карбонатных пород постоянно присутствует пылевидный кварц, 
не прослеживающийся в более крупных размерных фракциях. Но на 
ряде стратиграфических уровней (от верхнего палеоцена до верхов сред
него эоцена) можно встретить частично или полностью выполненные' 
халцедоном полости фораминифер. Это обстоятельство заставляет с осто
рожностью подходить к количественной оценке примеси пылевидного 
кварца, диагностика которого базируется на данных дифрактометрии. 
Какая-то (может быть, и значительная) часть его может быть связана не 
с присутствием мельчайшего эолового кварца обломочного происхожде
ния, а с аутигенными выделениями халцедона. 1

1 По замерам в снятом разрезе. По данным картирования, мощности среднего 
эоцена в Джебель-Абиад составляют 120 м.
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«Фиг. 3. Гетерогенность зерен глауконита. Обр. 19/83: а -  микрофотография глауко
нитового зерна с концентрически расположенными сгустками гётита; увел. 90, прох. 
ввет; б — то же, николи скрещены; в — гётит внутри зерна глауконита (СЭМ); г — 
обр. 20/83, скол глауконит-фосфатного зерна, гексагональные пластинки -  фраико- 

лит, глобулярные натеки -  коллофан (СЭМ)

Несколько разнообразнее состав нерастворимого остатка оползших 
мергелей, обогащенных глауконитом и фосфатами. При стандартно при
менявшейся методике (растворение пород в 10%-ной уксусной кислоте) 
в тонких фракциях нерастворимой части сохраняется набор глинистых 
минералов, характерных для известково-мергельных пород описываемого 
региона (палыгорскит и монтмориллонит), но постоянно отмечается так
же примесь гидрослюды, что связано скорее всего с присутствием частиц 
глауконита. Это предположение тем более вероятно, что во фракциях 3— 
5 и 5—10 мкм происходит последовательное увеличение интенсивности 
пиков гидрослюды, принадлежащей к группе диоктаэдрических желези
стых разностей. Дифрактометрически определяемое количество кварца в 
этих фракциях несколько выше, но главная масса материала оказывается 
представленной фосфатами. Таким образом, обогащенные глауконитом 
мергельные породы и безглауконитовые мергели в своем фрагментарном 
составе содержат в мелкоалевритовой и пелитовой частях одни и те же 
компоненты. В песчаной же фракции содержатся минеральные фрагмен
ты глауконит-фосфорит-карбонатных песков.

Нерастворимые остатки песчаных (глауконит-фосфат-карбонатных) 
пород на 80—90% состоят из зернистых аутигенных фрагментов (глауко
нита, фосфата) и зернистых сингенетичных органогенных образований 
(биоморфные фосфатные или фосфатизированные обломки). В алеврито-
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Таблица $

Распределение глауконита по плотностным фракциям, %

Номф
фракции

Плотность,г/см3
Нолер образца

20/83 66/84 19/8) 17/83 59/83 31/83

1 ^2,4 <1 1 Нет <1 Следы 4
2 2 ,4 -2 ,5 25 10 » 15 <Л 45
3 2 ,5 -2 ,6 47 13 » 47 9 23
4 2 ,6 -2 ,7 22 39 Следы 23 58 17
о 2,7—2,8 5 35 3 12 29 8
6 2,8—2,9 <Л 1 4 2 3 2
7 >2,9 ^1 1 93 <1 1 1

вой и крупнопелитовой частях нерастворимых остатков возрастает доля 
гидрослюд (глауконита), а в собственно пелитовой фракции (< 2  мкм) 
глауконит является доминирующим минералом. Примесь монтмориллони
та и палыгорскита сохраняется. Наряду с этим на дифрактограммах пе
литовой фракции рассматриваемых пород обнаруживается постоянна 
присутствующее гало в угловой области 8—14 А, иногда можно обнару
жить рефлексы гётита. Наличие гётита вполне естественно, поскольку 
уже петрографическое исследование песков позволяет отметить в них: 
постоянное присутствие сгустков о к и сн ф го  железа, либо слабо прокра
шивающих отдельные поля в шлифах, либо образующих самостоятель
ные фрагменты структуры. Кроме того, окислы железа часто оказывают
ся в сростках с зернами глауконита. Такие сростки не могут быть ин
терпретированы как результат позднейшего выветривания и разрушения 
глауконита, поскольку в одной и той же породе присутствуют и абсо
лютно не пигментированные зерна и зерна, пигментированные зонально,, 
и зерна, пигментированные пятнисто вне связи с системой трещин в 
глауконите (фиг. 3, а, б) . Исследование таких зерен в сканирующем 
электронном микроскопе (СЭМ) показывает, что находящийся в единой 
глобуле с глауконитом гётит всегда обособлен в виде шаровых однораз
мерных выделений (шарики бывшего коллоида). Периферия шариков 
гётита осложнена сростками и веерными агрегатами удлиненных кристал
ликов гётита размером в доли микрометра (см. фиг. 3, в). По-видимому, 
нестехиометричность состава протоглауконитового геля при избытке же
леза предопределила и образование гётит-глауконитовых сростков, и по
явление изолированных гётитовых сгустков и пигментирующих пленок в 
массе песков. Растворение в уксусной кислоте наиболее тонкодисперсных 
частиц гётита, по-видимому, почти полностью исключает этот компонент 
пород из состава пелитовых фракций нерастворимых остатков. Вместе с 
тем механическая и химическая устойчивость глобулярных частиц глау
конита предотвращает растворение заключенных в глауконите гётитовых 
сгустков. Присутствие включений гётита в глауконите является серьез
ной помехой для интерпретации их химического состава.

Гетерогенность состава глауконитовых зерен проявлена также в зо
нальном или пятнистом распределении в них фосфата кальция (см. 
фиг. 3, г) . Он образует либо внешние каемки вокруг зерен, либо распре
делен внутри них в виде пленок, сгустков или закатанных в протоглауко- 
нитовый гель мелких оолитов. Внутри глауконитовых зерен присутству
ют также раковинки фораминифер с ядрами, выполненными фосфатом 
кальция. Такие зерна присутствуют во всех образцах, но наиболее часто 
глауконит-фосфатные образования встречаются в подошве зоны Acari- 
nina pentacamerata. Именно это обстоятельство приводит к резкому утя
желению зерен глауконита, смещая максимумы на гистограммах плотно
сти в область тяжелее 2,9 г/см3 (табл. 3). Но если примесь фосфатов 
отражается и в плотности, и химическом составе глауконита (табл. 4), 
то присутствие гётита не может быть непосредственно установлено по хи
мическому составу или плотности глауконита. Размеры глобулярных гё-

96



Химический состав глобулярного глауконита, %
Таблица 4

Компоненты
Номер фракции

3 (20/83) 5 (66/84) 7 (19/83) 2 (17/83) 4 (17/83) 4 (59/83) 4 (31/83)

Si02 49,33 49,92 20,58 41,32 46,21 46,81 44,34
ТЮ2 — 0,07 0,12 0,20 0,20 — 0,16
А120 3 8,81 7,11 2,81 7,55 6,79 8,94 7,72
Fe*03 14,39 17,97 7,62 13,53 18,04 17,84 15,97
FeO 0,99 0,79 0,48 0,08 0,53 0,37 0,26
MgO 4,20 5,06 2,30 5,26 3,99 4,14 4,02
CaO 2,90 1,61 30,51 7,60 5,04 3,70 4,68
Na20 0,17 0,25 0,95 0,45 0,23 0,14 0,23
K20 6,40 7,38 2,58 4,85 7,44 6,86 6,76
H20+ 6,14 5,10 4,10 6,71 4,45 3,23 7,20
h 2o - 3,94 2,35 1,25 6,84 3,75 4,56 4,83
co2 — 0,49 3,02 4,66 0,89 1,64 0,88
C 0,44 0,25 0,50 0,11 0,38 — 0,44
P20 6 1,47 1,00 21,56 1,21 1,87 1,48 2,00
Сумма 99,18 99,35 98,32 99,37 99,81 99,71 99,49

Анализы выполнены К. А. Степановой. В скобках приведен номер образца.

Титовых выделений внутри зерен глауконита измеряются 2—3 мкм, по
этому оптическим методом можно обнаружить лишь сгустки таких выде
лений (см. фиг. 3, а, б) .

Рассмотрение стадиальных минеральных парагенезов позволяет кон
статировать повсеместность доминирования океаногенного материала в 
составе всех типов пород, практически исчерпывающих их списочный со
став в описываемых толщах палеогена Сирии. Фрагментарный состав 
пород лимитируется в основном палеорельефом дна каждого конкретного 
участка бассейна. И лишь резкое возрастание количества глауконита в 
поднятых участках конседиментационных антиклинальных структур за
ставляет внимательно рассмотреть возможные источники материала, не
обходимого для его образования. Доминирование песков и гравелитовг 
локализованных в присводовых частях антиклиналей, и исключительно 
низкое содержание мелких фракций в них позволяет заключить, что 
вевьма существенные массы материала, генерировавшегося в зонах банокг 
оказывались смытыми и вынесенными на крылья складок (в более глу
бокие части прилегающего морского бассейна). Это относится и к карбо
натному детриту, и к обломкам фосфатов, и к глаукониту. Приведенные 
выше оценки масс глауконита, сформированного и накопившегося на раз
ных структурных позициях акватории, могут быть лишь резко занижен
ными для максимально синхронно размытых участков вершин банок. 
Следовательно, приходится констатировать непрерывность (и периодич
ность!) возникновения глауконита преимущественно (или исключитель
но) в присводовых частях конседиментационных антиклинальных струк
тур. В то же время сохранившиеся скопления самых больших масс 
глауконита залегают на поверхностях абразионного срезания или на пло
скостях оползневого срыва осадков. Такое положение главных масс глау
конита свидетельствует лишь о периодической резкой интенсификации 
его образования. Интервалы времени интенсивного накопления глауко
нита следовали непосредственно за моментами поднятий осевых частей 
складок и возникающих при этом изменений углов наклона крыльев 
антиклиналей. Время же существования подобных экстремальных усло
вий косвенно определяется по соотношению мощностей глауконитсодер
жащих пород и безглауконитовых пород в периферических зонах подня
тий. В этих участках мощности безглауконитовых пород в интервале топ 
или иной зоны измеряются многими десятками метров, в то время как 
соответствующие мощности глауконитовых мергелей не превышают де
сятков сантиметров (различие на два порядка!). Темп седиментации при 
этом для карбонатного, безглауконитового материала соответственно будет
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равен 1—3 см/тыс. лет. Темп же седиментации только глауконита соста
вит сотые доли миллиметра в тысячу лет, но эта величина условна, по
скольку глауконит рассеян по разрезу неравномерно. Если же перейти к 
поднятым участкам, то только сохранившиеся (несмытые) массы глауко
нита в них накапливались на порядок быстрее, в то время как карбонат
ный материал — на порядок медленнее, чем на склонах структур. Если 
замедление темпа карбонатонакопления вполне объяснимо непрерывным 
и периодическим смывом материала, то возрастание доли глауконита мо
жет быть объяснено лишь постоянным (и дискретным) поступлением 
весьма больших масс Si, Fe, А1 в приосевые участки антиклинальных 
структур. Моменты резкой активизации поступления этих компонентов 
следовали непосредственно за моментами подъема антиклиналей в их 
осевой части. Следовательно, единственным возможным источником стро
ительного материала глауконита мог быть лишь донный подток высоко
минерализованных растворов, богатых элементами-гидролизатами. 
И лишь мгновенный сброс избытка гидролизатов в форме гелей 
Fe20 3n H 20, Si02, А120 3-гсН20  позволил осуществить формирование
гелевых сгустков протоглауконита.

Постоянное присутствие глобулярного гётита в сростках с глаукони
том свидетельствует о столь же постоянном избытке железа в нестехио- 
метричном составе исходного геля. Некоторое уменьшение доли гётита 
в глауконитовых мергелях склонов поднятий может быть связано с более 
высокой плотностью сгустков гидроокислов железа и как следствие — 
с их меньшей подвижностью при одник и тех же скоростях движения 
воды.

Распределение фосфатов с позиций рассмотрения как их абсолютных 
количеств, так и фрагментарного состава позволяет отметить две важных 
особенности. В зонах максимальной гидродинамической активности на
капливаются наиболее крупные костные фрагменты. Но вместе с этим к 
поднятым участкам банок приурочены гравелиты и конгломераты фос
фатного состава. Строение же гравийных зерен и галек принципиально 
тождественно строению оолитов. Если в ядрах оолитов фиксируются лю
бые компоненты осадка (фораминиферы, раковинный детрит, зерна глау
конита и т. п.), то в гравийных частицах фосфатов всегда наблюдается 
тончайшая (доли миллиметра) пленка крустификационного апатита, об
лекающего весь обломок, а ядро обломка может быть выполнено либо 
крупным (гравийной размерности) обломком моллюска, либо литифици- 
рованным обломком фосфатного, фосфат-глауконитового, фосфат-глауко- 
нит-карбонатного песчаника. В то же время в гальках фосфатного соста
ва также отмечается глянцевая пленка крустификационного апатита по 
периферии галек и широкий набор гравийных и песчаных зерен и ооли
тов уже описанного петрографического строения. Следовательно, латифи- 
кация фосфатного материала происходила быстро, а каждый цикл разру
шения, дробления и перемещения обломков сопровождался образованием 
крустификационной пленки на возникшем обломке и цементацией части 
осадка на некоторую глубину. С чем же может быть связано возникнове
ние столь своеобразно построенных фрагментов фосфатного материала и 
отсутствие глауконитов аналогичного характера? Прежде всего обращает 
на себя внимание группировка фосфатов в самых крупнозернистых сло
ях (конгломераты, гравелиты) и смесь фосфатов и глауконитов в песках. 
Видимо, в моменты образования наиболее грубозернистых отложений 
либо не осуществлялось глауконитообразование, либо литификация про- 
тоглауконитового геля происходила несоизмеримо медленнее литифика- 
ции осадка за счет образования фосфатного цемента. В первом случае 
гелевые сгустки протоглауконита не формировались на стадии максималь
ного подъема структуры, а во втором — разрушались водой и выносились 
за пределы зоны образования гравелитов (конгломератов). Оба вариан
та объяснения описываемых различий могут иметь место, однако суще
ствует одно важное обстоятельство, заставляющее отдать предпочтение 
первому варианту. Если проследить образования зернистых песчаных 
мергелей на участках склона структур и последовательность изменения



состава песков в присводовых зонах, то обращает на себя внимание не- 
пременность примеси некоторого переменного количества фосфатных об
ломков во всех глауконитсодержащих песках и мергелях и присутствие 
собственно фосфатных песков и собственно фосфатных мергелей с песча
ными гнездами почти без глауконита. Следовательно, только гидродина
мический режим не мог определить появление всех фосфатных пород 
(хотя высокая гидродинамическая активность и достаточна для появле
ния чисто фосфатных гравелитов).

Наряду с этим, как уже отмечалось, глауконитсодержащие пески 
появляются над плоскостями размыва и органически включаются в по
дошву вышележащих осадков. Формирование же фос-гравелитов и фос- 
конгломератов знаменует моменты максимальных подъемов осевых зон 
структур, а не моменты, непосредственно следующие за ними. На наш 
взгляд, это обстоятельство еще раз подтверждает вывод о дискретности 
поступления растворов, содержащих высокие количества элементов-гид
ролизатов (Fe, Si, А1) при большей растянутости во времени формирова
ния собственно фосфоритов. Во всяком случае существование собственно 
фосфатных (фосфат-карбонатных) песков свидетельствует об отсутствии 
в эти моменты времени сколько-нибудь заметного поступления в осадок 
сгустков протоглауконитового геля.

* *
♦

Рассмотрение состава палеогеновых отложений позволяет сделать вы
вод о формировании основной массы пород палеогена Сирии за счет океа
ногенного (биогенного карбонатного) материала. На типе отложений 
практически не сказывался терригенный вынос материала.

Фациальные различия отложений контролировались конседиментаци- 
онным тектоническим режимом развития как отдельных крупных струк
турных элементов, так и в пределах каждой отдельной антиклинальной 
или синклинальной складки. Влияние тектонического режима на тип 
формировавшихся осадков было двояким. С одной стороны, конседймен- 
тационный рост структур определял рельеф морского дна, углы наклона 
отдельных его участков, приближение к поверхности моря присводовых 
зон антиклиналей и как следствие — гидродинамику среды в каждом от- 
де^ном случае, а с другой — активизация тектонических движений со
провождалась оживлением гидротермально-эксгаляционной деятельности 
в зонах нарушений и прежде всего в осевых частях антиклинальных 
структур. Абсолютные массы глауконита, накопленного в поднятых ча
стях конседиментационных антиклинальных структур за один и тот же 
отрезок геологического времени, на два порядка превышают массы глау
конита, накопленные на удаленных частях моноклиналей. Таким образом, 
тип и направленность тектонических движений контролировали пополне
ние петрофонда в бассейне седиментации прежде всего за счет выброса 
в придонную часть бассейна больших масс элементов-гидролизатов с по
следующим формированием гелей протоглауконита. Поступление Fe, AI 
резко интенсифицировалось в периоды максимально быстрого поднятия 
антиклиналей и локализовалось в пределах их осевых зон. Модель про
цесса глауконитообразования, рассмотренная для конседиментационных 
поднятий Пальмирид, аналогична моделям глауконитообразования, рас
смотренным ранее для платформенных глауконитово-кремнистых форма
ций [3], флишевой формации [5], подводных вулканических гор [2]. 
Общность моделей позволяет сделать вывод о существовании протоглау
конитового геля, формировавшегося только благодаря контакту высоко
минерализованных растворов с морскими водами.
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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
NS 6, 1988

УДК 551.579.5/553.495

РОЛЬ ЭПИГЕНЕТИЧЕСКОЙ ПИРИТИЗАЦИИ В ФОРМИРОВАНИИ 
УРАНОВОГО ОРУДЕНЕНИЯ НА ИНФИЛЬТРАЦИОННЫХ 

МЕСТОРОЖДЕНИЯХ

Р А С У Л О В А  С . Д ., Я Ш У Н С К И Й  Ю . В .

Охарактеризовано инфильтрационное месторождение урана, на ко- 
тором присутствуют руды, связанные с сингенетическими и эпигенети
ческими восстановителями. В качестве восстановительного барьера в 
последнем случае выступают приразломные зоны эпигенетической пи
ритизации, сформированные в две стадии деятельности восходящих се
роводородсодержащих растворов, накладывающихся на ранее окислен
ные породы.

Инфильтрационные месторождения урана формируются кислородны
ми пластовыми или грунтовыми водами в среде, содержащей эффектив
ные восстановители. По характеру таких восстановительных агентов 
среди этих месторождений часто выделяются две генетические разновид
ности [1, 4, 10—12]:' 1) в породах с сингенетическими восстановителя
ми (торф, лигниты, угли и углефицированные растительные остатки); 
2) в породах с эпигенетическими восстановителями (бутумы, сероводо
род и водород биогенного, абиогенного и смешанного происхождения).

Авторами изучено инфильтрационное месторождение, на котором 
обе разновидности руд присутствуют совместно, причем положение ура
нового оруденения на границах {>азновозрастных зон окисления в пер
вом случае определяется распределением углистого органического веще
ства, а во втором — проявлением интенсивной приразломной эпигенети
ческой пиритизации песчаных пород.

Площадь месторождения расположена на северном борту орогенной 
впадины, которая в течение мезозоя и кайнозоя развивалась как отри
цательная геологическая структура со специфическими чертами седи
ментации, диагенеза осадков и их последующих) преобразований.

Отложения осадочного чехла, выполняющие впадину, сложены двумя 
формациями, отвечающими двум этапам тектонического развития ре
гиона. Нижняя — платформенная, пестроцветная, терригенная, представ
лена аллювиальными, делювиальными, пролювиальными песчаными 
-олигомиктовыми и алеврито-глинистыми нерасчленными отложениями 
верхнего мела — нижнего олигоцена, занимающими наиболее понижен
ные участки палеозойского палеорельефа. На ней трансгрессивно с 
широким перекрытием площади распространения более ранних отложе
ний залегает суборогенная формация красноцветных и буроцветных 
мелкообломочных моласс среднеолигоцен-антропогенового возраста, сос
тоящих из песчано-глинистых озерных, делювиальных и пролювиальных 
накоплений.

Начало орогенного этапа развития территории фиксируется регио
нальным перерывом в осадконакоплении, формированием древней пред- 
среднеолигоценовой поверхности выравнивания, появлением горизонта 
грубообломочных гравелитов.

Резкое усиление дифференцированных тектонических движений при
ходится на средний плиоцен и позднеплиоцен-четвертичное время, 
в результате которого произошло воздымание горного обрамления впа
дины, вскрытие на отдельных ее участках палеозойского фундамента с 
формированием внутридепрессионных поднятий.

Характерной особенностью мезо-кайнозойских отложений является 
фациальное замещение практически всех аллювиальных осадков в крае-
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вых частях впадины делювиально-пролювиальными красноцветами, что 
определяет возможность длительного развития процессов окислительного 
эпигенеза в смежных частях разреза, сложенных сероцветами.

В структурном отношении площадь месторождения приурочена 
к приподнятому блоку палеозойского фундамента, уровень которого 
находится на 1500—2000 м выше относительно остальной части север
ного борта впадины.

В рельефе он выражен выходами палеозойских массивов, разделен
ных субмеридионально вытянутой седловиной, осложненной зонами 
долгоживущих флексурно-разрывных нарушений. Это определило ано
мальный химический состав развитых здесь подземных вод мел-палео- 
генового водоносного горизонта. На основной части территории впадины 
вплоть до глубин 2000 м пластовые воды характеризуются малой (0,3— 
0,6 г/л) величиной минерализации, высоким (4,6—10,6 мг/л) содержа
нием кислорода, обладают гидрокарбонатно-натриевым составом с вели
чиной окислительно-восстановительного потенциала +224-^+492 мВ, 
что свидетельствует о глубоком инфильтрационном промыве отложений 
осадочного чехла и региональном распространении здесь окислительной 
гидрогеохимической обстановки. На площади же месторождения воды 
становятся слабосероводородными, сульфатно-хлоридно-натриевыми с со
держанием иона S042- более 1000 мг/л и величиной общей минерализа
цией 4—5 г/л и более. Они представляют собой результат смешения 
инфильтрационных вод с восходящими трещинными растворами зон 
тектонических нарушений, поступающими из палеозойского фундамента. 
Последние лишены кислорода, обогащены сероводородом, водородом и 
имеют высокую (20 г/л) минерализацию. Современные очаги разгрузки 
минерализованных вод проявлены многочисленными восходящими источ
никами вдоль уступов террас и обнажений палеозойских пород.

Влияние восходящих восстановительных растворов отразилось на 
высокой степени пиритоносности отложений, часто не мотивированной 
условиями накопления и диагенеза осадков, с «очаговым» характером 
проявления зон пиритизации, тяготеющих к узлам пересечения долгожи
вущих разломов. Повышенная пиритоносность свойственна не только 
сероцветным аллювиальным образованием нижней терригенной форма
ции, но красноцветным молассоидам верхней формации в виде наложен
ной сульфидной минерализации. Учитывая древний унаследованный 
характер флексурно-разрывных нарушений, которые были проявлены 
уже в эпоху мелового осадконакопления, можно предположить, что дея
тельность восходящих сероводородных растворов началась еще при 
формировании осадков нижней (платформенной) формации и продолжа
ется в настоящее время.

Рудовмещающими являются олигомиктовые отложения платформен
ной терригенной формации, датируемые мел — палеогеном, мощностью 
от 60 до 140 м, которая увеличивается от периферии к центральным 
частям площади месторождения (фиг. 1).

В разрезе выделяются четыре ритмично построенные пачки, состоя
щие из двух-трех ритмов седиментации. Нижние и средние элементы 
ритмов сложены относительно грубозернистым материалам, в базальных 
слоях — с обилием кату нов и «обрывков» алеврито-глинистых пород. 
Кровля ритмов представлена глинистыми алевролитами с включениями 
прослоев, обогащенных мелким углефицированным растительным детри
том, или бурых углей мощностью до 3 м. Присутствие углистого веще-

Фиг. 1. Стадийность (I—IV) рудообразующих процессов
1 -2  -  первично-сероцветные отложения. (1 — пески средне- и крупнозернистые, 2 — 
пески мелко- и среднезернистые); 3—5 — первично-красноцветные отложения (£ — 
глины, 4 -  песчано-глинистые породы, 5 -  породы палеозойского основания); 6 — 
границы зон окисления (а — грунтово-инфильтрационного — I стадия, б — пластово- 
инфильтрационного — III стадия); 7 — вторично-восстановленные породы (а — II ста
дии, б — IV стадии); 8 — оруденение. Цифрами на рисунке показаны: 1 — нижняя 
толща (формация сероцветных олигомиктовых песчаников), 2 — верхняя толща (фор

мация красноцветных и буроцветных моласс)
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Фиг. 2. Морфологические типы пирита
а -  микроконкреционный мелко- и крупнокристаллический пирит I типа, увел. 500; 
б — концентрически-зональные агрегаты криптокристаллического пирита I II  типа,, 
увел. 160; в — тонко- и мелкокристаллический пирит I V  типа, увел. 630; г — гексаго
нальные зерна пирита V  типа, увел. 200; д -  то же, поперечное сечение призм, увел. 
630; е -  то же, продольное сечение призм, между призмами видны тонкие пластины, 

увел. 630. (а, б, в, д, е — в отраженном свете, г -  в проходящем)

ства отмечается и в песчаных разностях осадков. Характерно широкое 
проявление местных внутриформационных размывов, усложняющих об
щую последовательность седиментации.

Накопление осадков рудовмещающей толщи в пределах площади 
месторождения происходило в условиях русел рек, временных водото
ков, пойм, стариц, озер и болот. Северные бортовые части депрессии на 
протяжении всего мезо-кайнозойского этапа являлись устойчивыми об
ластями поднятия и размыва, где формировались пролювиальные разно
обломочные или мелкоземистые красноцветы.

Отличительная особенность мел-палеогеновых отложений — погрубе- 
ние разреза снизу вверх, связанное с общим нарастанием интенсивно
сти тектонических движений. Двум нижним пачкам свойственна высокая
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степень дисперсности терригенных осадков и присутствие повышенных 
количеств углистого вещества. Они распространены в наиболее понижен
ных участках палеозойского фундамента, где выполняют неровности его 
палеорельефа. Для двух верхних пачек характерно линзовидное пере
слаивание гравийно-галечных конгломератов, разнозернистых песков и 
песчаников с прослоями алевролитов и глин, что определяет высокую 
степень литологической анизотропии среды. Здесь реже встречаются 
включения углистого детрита, причем в IV пачке они отсутствуют пол
ностью, нередки реликты первично-красноцветной окраски пород и вы
деления бурых гидроокислов железа.

В разрезе мел-палеогеновых отложений по типоморфному минералу, 
определяющему окраску эпигенетически неокисленных пород, выделяют
ся три минералогических типа: 1) каолинитовый — белоцветный (I— 
II пачки); 2) гидрослюдистый — зеленоцветный (III пачка); 3) суль
фидный — сероцветный (IV пачка).

Основной компонент, определяющий первичные восстановительные 
•свойства литологической среды,— органическое вещество — в виде углис
того детрита распределено в толще крайне неравномерно. Его упорядо
ченные скопления в виде маломощных прослоев угля характерны только 
для двух нижних пачек. Здесь содержание С0Рг в породах с рассеян
ным распределением углистых остатков составляет 0,05—0,07%, а в пес
ках IV пачки снижается до 0,03% и менее.

Резко повышенными восстановительными свойствами среди песчаных 
отложений независимо от минералогического типа выделяются разности, 
содержащие катуны и «обрывки» глинистых пород; в них обычно при
сутствует углистое вещество в количествах до 0,1% С0РГ.

Содержание железа в породах очень непостоянно и варьирует в широ
ких пределах (от 0,4 до 1,8%). Максимальные концентрации его отме
чаются в песчаных разностях пород, обогащенных катунами и «обрыв
ками» глин. В балансе форм железа важную роль обычно играет пирит- 
ная составляющая; на ее долю приходится от 10 до 50%, причем эта 
величина возрастает вверх по разрезу от 18% в нижней пачке до 40% 
в верхней — противоположно изменению содержания ¥еобщ — о т ' 1,2 
до 0,8%.

Встреченные в мел-палеогеновых отложениях выделения пирита об
разуют несколько морфологических разновидностей, которые с учетом 
взаимоотношений данного минерала с другими компонентами породы 
можно рассматривать в качестве его генетического признака (фиг. 2).

К первому типу (см. фиг. 2, а) относится крупно- и мелкокристал
лический пирит, тесно ассоциирующий с органическим веществом. 
Он образует фитоморфозы по углистым остаткам и обильную вкраплен
ность в породах вблизи последних. Для него характерно также нараста
ние на обломочные зерна минералов тяжелой фракции. Данная разно
видность имеет микроконкреционное строение: центральные части сло
жены фрамбоидальным пиритом, внешние — концентрически-зональным. 
Микроконкреции, как правило, срастаются в крупные агрегаты.

Этот пирит встречается в неокисленных отложениях трех нижних па
чек и не обнаружен в отложениях четвертой. По-видимому, он являет
ся наиболее ранним, возникающим на стадии диагенеза осадков.

Ко второму типу отнесен мелко- и тонкокристаллический пирит, 
не обнаруживающий непосредственной связи ни с углистым веществом, 
ни с участками эпигенетически измененных пород. Морфология выделе
ния примерно та же, что и в предыдущем случае, но отличается отсут
ствием срастаний в крупные агрегаты. Так же, как и пирит первого 
типа, он встречается в неокисленных отложениях трех нижних ритмов.

К третьему типу относится пирит с тонко- и криптокристаллической 
текстурой (см. фиг. 2 ,6). Он часто находится в ассоциации с пиритом 
первых двух типов, но в основном образует самостоятельные сажистые 
выделения, окрашивающие породу в серый, темно-серый цвет. Распре
деление его литологически не мотивировано. Более того, наиболее зна
чительные скопления такого пирита отмечаются в песчаных наиболее
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проницаемых отложениях IV пачки, практически не содержащих углис
того вещества, где он часто находится в ассоциации с бурыми гидро
окисями железа. Область распространения скоплений пирита третьего 
типа тяготеет к центральной, наиболее тектонически нарушенной части 
месторождения.

Выделения пирита данного типа имеют форму пятен, «арок», секу
щих слоистость, и обладающих концентрически-зональным строением. 
Пирит образует равномерно-зернистые агрегаты; зональность отдельных 
кристаллов даже при двухкратном травлении не устанавливается. Подоб
ная форма выделений указывает, по-видимому, на относительно быстрое 
осаждение минерала из растворов.
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Помимо выполнения межзернового пространства пирит образует 
«обильную вкрапленность в чешуйках обломочного биотита. При большом 
количестве включений, часто переполняющих обломочные чешуйки, по
следние теряют первоначальные очертания, разбухают и из компактных 
темно-зеленых превращаются в мелкочешуйчатую массу зеленовато-се
рого и серого цвета.

Четвертый тип пирита представлен мелко- и тонкокристаллическим 
равномерно-зернистым агрегатом с зональным внутренним строением 
кристаллов (см. фиг. 2, в). В отличие от первых двух типов микроконк
реции с фрамбоидальной центральной частью отсутствуют. Положение 
в разрезе пирита данного типа строго определенно — он оконтуривает 
рудоформирующие зоны пластово-грунтового окисления.

Пятый тип пирита выражен необычными формами — слегка упло
щенными гексагональными призмами, соединенными попарно гранями 
(0001) (см. фиг. 2, г — е). Между призмами зажаты тонкие пластины, 
обычно выступающие за их края. Своеобразие кристаллических форм 
пирита, возможно, вызвано псевдоморфозами его по выделениям моно- 
юульфидов железа, в частности пирротина. В распределении его в поро
дах обнаруживается пространственная связь с пиритом третьего типа.

Положение сульфидов железа в разрезе песчано-глинистых образова
ний, полностью лишенных органического вещества, исключает возмож
ность появления пирита третьего и пятого типов путем биогенной суль- 
фатредукции в условиях диагенеза осадков и позволяет предполагать 
генетическую связь с серой, поступавшей по разломам из фундамента. 
Об эпигенетическом источнике серы можно судить по отсутствию кор
реляции в анализируемых пробах пород между содержаниями железа 
(как общего, так и пиритного) и органического углерода (фиг. 3, а), 
установленной на многих других рудных объектах [7]. Об этом же 
свидетельствует отсутствие зависимости между восстановительной ем
костью пород [3] и содержаниями в них органического вещества (см. 
фиг. 3, б) , а также наличие трудноулавливаемой зависимости между 
содержаниями железа и величиной восстановительной емкости в отло
жениях нижних пачек и четкое проявление такой зависимости в отло
жениях IV пачки (см. фиг. 3, в ) , где углистое вещество и связанный 
с ним диагенетический пирит не установлены.

Особенности распределения железосодержащих минералов в разрезе 
рудовмещающих отложений и характер соотношения пирита с гидро- 
окЬслами железа легли в основу выделения типов эпигенетически изме
ненных пород. При этом учитывался цвет породы, количественная 
характеристика содержаний органического углерода и железа, степень 
изменения основных породообразующих компонентов и связь выделен
ных типов с аккумуляциями урана. При погоризонтном картировании 
литолого-геохимических типов наметилась последовательность пост- 
седиментационных изменений пород и определилось место рудообразую
щих процессов в их ряду. В обобщенном виде выделено четыре стадии 
эпигенетических изменений, в частности две из них — окислительных 
процессов, две — восстановительных преобразований (см. фиг. 1).

К п е р в о й  с т а д и и  постдиагенетических изменений относится 
формирование регионально развитой зоны грунтового окисления (см. 
фиг. 1, I), которое по времени отвечает началу орогенного развития тер
ритории. После тектонического спокойствия, наступившего к концу 
формирования мел-палеогеновых отложений, в среднем эоцене произо
шло воздымание обрамляющих впадину горных сооружений. В этих 
условиях активизировалось движение подземных вод с формированием 
грунтового потока, имевшего уровенный характер. В результате в верх
ней части разреза платформенных отложений была образована площад
ная зона желтоцветной лимонитизации, субпараллельная древней 
предсреднеолигоценовой поверхности выравнивания. Эта стадия была 
достаточно длительной и охватывала олигоценовую эпоху: от начала 
накопления грубозернистых осадков суборогенной формации до перекры
тия их озерными глинами нижнего миоцена.
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В геологоструктурном отношении площадь месторождения к началу 
накопления суборогенной формации представляла собой чашу со слабо
вогнутыми слоями рудовмещающих отложений. Нижняя граница зоны 
грунтового окисления плавно пересекала уровни отдельных стратигра
фических подразделений. Выполненные построения показали, что на 
флангах месторождения эта граница располагалась на глубинах 75— 
80 м от кровли песчаной толщи в слабопроницаемых отложениях вто
рой пачки, а в центральных, наиболее погруженных участках,— 
на глубине порядка 10—20 м в рыхлых отложениях четвертой пачки. 
Сокращение мощности окисленных пород в этом направлении литологи
чески не мотивировано. Помимо уровенного характера подперерывной; 
зоны окисления оно отвечает участкам конседиментационных тектониче
ских нарушений, по которым происходило поступление восходящих вос
становительных растворов, сдерживавших развитие грунтово-инфильтра- 
ционного окислительного эпигенеза (образование сульфидов второго и 
третьего типов).

В результате развития грунтово-окислительных процессов проницае
мые породы приобрели коричневато-бурые, горчично-желтые, светло- 
табачные, зеленовато-желтые окраски. Об эпигенетической природе по
следних свидетельствует сгущение гидроокислов железа вокруг обрывков 
глин, крапчатые выделения гидроокислов железа, замещающих пиритг 
нарастающий на зерна ильменита, или обломки гидрослюд. Псевдоморф- 
ный характер лимонитизации устанавливается по реликтовым структу
рам дисульфидов железа, сохраняющаяся в агрегатах гидроокислов 
железа.

Помимо порошковатых и скрытокристаллических форм в межзерно
вом пространстве пород гётит в виде хорошо раскристаллизованных 
звездчатых агрегатов желтого и лимонно-желтого цвета встречается в 
обломочных слюдах.

На нижней границе зоны грунтовой лимонитизации вдоль сероцвет
ных пород были сформированы основные рудные концентрации урана. 
Урановое оруденение имело плащеобразную морфологию, которая сохра
нилась и в настоящее время. В плане оно вытягивалось в форме овала 
вдоль оси отрицательной структуры. Следуя общей конфигурации 
грунтово-окисленной зоны оруденение кулисообразно распределялось от 
нижних пачек на периферии площади месторождения к верхним — 
в центральных его частях. Наиболее высокие концентрации урана возни
кали при пересечении зоной лимонитизации сероцветных песчаников 
с катунами и обрывками глин, с прослоями углистого материала, обла
дающих повышенной восстановительной емкостью. В случае расположе
ния нижней границы зоны окисления в однородных аллювиальных пес
ках она оставалась практически безрудной.

Урановая минерализация, локализованная в сероцветных породах 
у контакта с окисленными, сопровождалась накоплениями селена и пи
рита, окаймляющего зону лимонитизации в виде темно-серого бордюра 
мощностью до 1 м.

В т о р а я  с т а д и я  эпигенетических преобразований отвечает по» 
времени прогибанию территории и формированию озерного бассейна 
в миоцене (см. фиг. 1, II). В процессе накопления значительных по 
мощности суборогенных молассоидов произошло изменение гидродинами
ческого режима в северном борту впадины с инфильтрационного на 
эксфильтрационный. Это привело к широкому проявлению восстанови
тельного эпигенеза в связи с поступлением в окисленные породы восхо
дящих флюидов, обогащенных сероводородом. На некоторых частях 
площади месторождения произошло восстановление грунтово-окислен
ных пород с образованием пирита III типа. Наиболее интенсивно эти 
процессы протекали в зонах тектонической нарушенности, которые спо
собствовали разгрузке вод более глубокой циркуляции. В очагах интен
сивного восстановления порода приобрела серый, темно-серый цвет,, 
по их периферии — грязно-желтый.
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Для зоны* вторичного восстановления характерно наличие обратных 
цветовых взаимоотношений между породами с различной степенью про
ницаемости. При этом катуны, прослои и обрывки окисленных глин по- 
контакту с вторично-восстановленными песками несут кайму эпигенети
ческой сульфидизациц. Пирит часто проникает и внутрь катунов по- 
системе микротрещин. В грубозернистой относительно проницаемой части 
разреза новообразование пирита не всегда сопровождается полпым вос
становлением породы. Так, криптокристаллический пирит нарастает на 
песчаные обломочные зерна, окрашенные гидроокислами железа в жел
тый цвет, или обволакивает псевдоморфозы гётита по диагенетическому 
пириту.

Помимо перечисленных достаточно традиционных методов распозна
вания «захороненных» зон окисления в процессе детальных литологи
ческих и минералогонических наблюдений определились еще два при
знака. Для пиритизированных пород, ранее претерпевших лимонитиза- 
цию, характерно: 1) полное отсутствие фрамбоидальных форм пирита 
первого типа, 2) наличие в обломочных слюдах включений кристалли
ческого гётита.

Наиболее отчетливо процессы вторичной пиритизации проявились в 
отложениях IV пачки в центральной наиболее погруженной части место
рождения на площади 6 км2, где прослеживается зона долгоживущих 
разрывных нарушений. По-видимому, в настоящее время этот очаг вос
становительного эпигенеза носит реликтовый характер, и влияние вос
становителей в свое время распространялось намного шире, о чем 
свидетельствуют раздувы неокисленных пород в ряде участков флексур- 
но-разрывных зон.

Деятельность восходящих восстановительных растворов привела к 
захоронению части грунтово-инфильтрационного оруденения, возможно, 
с некоторым его перераспределением. Так, в центральной части площа
ди месторождения в основании IV пачки в нижнем крыле реконструи
рованной зоны грунтового окисления прослеживаются незначительные 
(до первых сотых долей процента) концентрации урана, оторванные от 
лимонитизированных пород. *

Т р е т ь я  с т а д и я  эпигенетических изменений связана с фазой 
тектонической активизации региона в средне- и позднеплиоценовое вре
мя, которая создала условия для развития пластово-инфильтрационных 
окислительных процессов. В результате произошло дальнейшее рас- 
прбстранение зоны эпигенетической лимонитизации, которая приобрела 
уже пластовую морфологию. Широкое проявление внутриформационных 
размывов обусловило отсутствие в разрезе выдержанных водоупорных 
слоев и соответственно определило унаследованный от древней зоны 
грунтового окисления характер развития окислительных процессов, но с 
образованием неясно выраженных «языков» лимонитизации по отдель
ным наиболее хорошо проницаемым слоям (см. фиг. 1, III).

Развитие относительно молодой зоны пластовой лимонитизации под
черкивается рядом признаков, указывающих на процессы перераспреде
ления древних урановых концентраций с образованием новых рудных 
тел. Путем использования комплекса методов (геохимического, минера
логического, радиометрического и палеодозиметрического) было установ
лено, что развитие пластовой лимонитизации привело к наращиванию 
мощности ранее окисленных пород в периферических частях площади 
месторождения примерно на 20 м (фиг. 4). Граница распространения 
зоны древнего грунтового окисления здесь фиксируется скоплениями 
коричневато-бурых гидроокислов железа, маркирующими положение бы
лой каймы сульфидизации вдоль нижнего контакта ранее лимонитизи
рованных пород. Этот уровень соответствует слою песчаников с катуна- 
ми и «обрывками» глин, в которых часто сохраняются не полностью 
окисленными углистые остатки. Он часто трассируется остаточными 
скоплениями урана (до первых сотых долей процента), селена (до пер
вых сотых долей процента), избыточными концентрациями радия (коэф
фициент радиоактивного равновесия 1000%), радиогенного свинца
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(до 1—2* 10“4% против 2*10“ 5% в зоне оруденения), а также повышен
ными значениями радиационных дефектов кварцевых зерен (до 110 усл.ед. 
против 30—40 уел. ед. в более молодых зонах оруденения).

На большей части площади месторождения пластово-окисленные 
породы по минералогическим и геохимическим признакам не отличают
ся от своих более древних грунтово-окисленных аналогов. Выделяются 
только молодые зоны лимонитизации, развивающиеся по сероцветным 
породам, светлой зеленовато-желтой окраской с крапчатым распределе
нием гидроокислов железа.

Характеризуемая стадия пластового окисления отчетливо проявляет
ся на участках развития предшествующего восстановительного сульфид
ного эпигенеза образованием сложных текстур выделений гидроокислов 
железа (секущих слоистость), наследующих аркообразное распределение

криптокристаллического пирита. 
На этих участках нижняя гра
ница пластово-окисленной зоны 
перемещается на более высо
кий стратиграфический уро
вень, а сама зона, приобретая 
языкообразную форму, вписы
вается на площади в контур 
распространения грунтово-окис
ленных пород (см. фиг. 4), 
выклиниваясь во вторично-вос
становленных породах верхов 
четвертой пачки.

С развитием зоны пластово
го окисления по пиритизиро- 
ванным породам связано фор
мирование нового урановоруд
ного тела в разрезе четвертой 
пачки. Оруденение при этом 
возникает только на восточном 
фланге очага восстановления, 

обращенном навстречу потоку, двигавшемуся в юго-западном и западном 
направлениях. Связь уранового оруденения со вторичным восстанови
тельным барьером подчеркивается нахождениями в рудах катунов и об
рывков глин с реликтами лимонита, а в обломочных слюдах — включе
ний кристаллического гётита.

Ч е т в е р т а я  с т а д и я  эпигенетических процессов отвечает четвер
тичному периоду, когда неогеновые отложения были перекрыты мало
проницаемыми четвертичными пролювиальными образованиями с карбо
натным цементом, и связана с возобновлением деятельности восходящих 
восстановительных растворов, в данном случае слабосероводородных или 
«глеевых». Они обусловили образование желтовато-серых, бледно-жел
тых, белых, зеленовато-землистых окрасок пород и пиритов гексагональ
ной формы. Эти изменения проявились на площади более широко, чем 
процессы пиритизации третьей стадии.

В центральной части месторождения в отложениях IV пачки зоны 
восстановительных изменений по отношению к зоне предшествующего 
пластового окисления имеют секущий характер. Область повторной 
пиритизации охватывает здесь окисленные породы на полную мощность 
(см. фиг. 1, IV). За пределами этого участка на более нижних страти
графических уровнях развитие восстановительного эпигенеза привело к 
наращиванию мощности сероцветных пород в вертикальном разрезе 
не более чем на 5 м. В результате проявления рассматриваемого про
цесса коричневато-бурые гидроокислы железа, маркирующие былые скоп
ления диагенетического пирита в породах, богатых катунами глин и 
содержащих прослои углей, исчезают или замещаются коричневато-зем
листыми. Эта окраска связана с пропиткой пород гуминовыми кислота
ми, выделявшимися из скоплений углистого вещества.

Фиг. 4. Схема соотношения границ древней 
трунтово-инфильтрационной и молодой пласто- 

во-инфильтрационной зон окисления 
1 — нижняя граница древней грунтово-ин- 
фильтрационной зоны; 2 — граница молодой 
пластово-инфильтрационной зоны; 3 -4  -  ору- 
.денения (3 -  связанное с сингенетическими 
восстановителями, 4 — с эпигенетическими), 
5 — участки былого положения оруденения, 
связанного с сингенетическими восстановите

лями
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В обеленных частях вторично-восстановленных пород поверхности 
глинистых катунов или обрывков, а также обломочных зерен ильмени
та, освобождаются от налетов гидроокислов железа. Последние сохраня
ются лишь в зернах биотита и углистых остатках.

Взаимоотношения образований позднейшего восстановительного эпи
генеза и предшествующей рудной стадии на разных участках месторож
дения выражаются по-разному. В центральной части, где восходящие 
восстановительные растворы обладали повышенной сульфидностью, про
изошло «захоронение» рудных тел, сформированных на выклинивании 
зоны пластового окисления в разрезе IV пачки. В периферийных час
тях эти восходящие растворы были, по-видимому, менее восстановитель
ными и наряду с «захоронением» урановых руд частично их разрушали. 
Здесь известны многочисленные случаи отсутствия оруденения на кон
такте зоны окисления и благоприятных для рудоотложения пород — 
песков, обогащенных катунами глин и углей. При этом из углей выде
лялись гуминовые кислоты, способствовавшие, по-видимому, выщелачи
ванию урана и его миграции в восстановительной обстановке в форме 
гуматов уранила.

Таким образом, деятельность восходящих сероводородных растворов 
привела к повышению восстановительных свойств терригенных отложе
ний, сохранению ареалов сероцветных пород на фоне регионального’ 
развития зоны грунтового окисления, а также к восстановлению ранее 
окисленных литологических разностей с формированием зон наложенной- 
пиритизации. В результате в распределении оруденения на площади 
характеризуемого месторождения проявились два контролирующих фак
тора: литолого-геохимический и геологоструктурный.

Литолого-геохимический фактор определяет положение оруденения в 
нижних пачках. Он обусловливает его формирование при сопряжении 
границ зон лимонитизации с породами, богатыми углистым веществом 
и соответственно обладающими повышенными первичными восстанови
тельными свойствами. Чем протяженнее контакт между окисленными и 
углесодержащими породами, тем, как правило, больше ширина рудной 
залежи. В рудах отмечается отчетливая прямая зависимость между со
держаниями органического углерода и урана (см. фиг. 3, г), свойствен
ная ряду других инфильтрационных месторождений [7]. Форма рудных 
тел линзовидно-пластовая.

Геологоструктурный фактор определяет локализацию оруденения во 
вторично-восстановленных породах верхней пачки. Морфология рудных 
тел ролловая с приуроченностью основного количества урана к Мешко
вой части ролла. В этом случае какой-либо зависимости между содер
жаниями органического углерода и урана в рудах не обнаруживается; 
его относительно высокие концентрации локализуются в породах с низ
кими (0,03—0,5%) содержаниями Сорг, в то же время намечается пря
мая корреляция содержаний урана от содержания в рудных пробах 
сульфидной серы (см. фиг. 3, г, д) .

Установленный факт контроля относительно богатого уранового 
оруденения скоплениями эпигенетического пирита заставляет обратить
ся к вопросу о роли этого минерала как возможного восстановителя 
урана в экзогенных средах.

Напомним, что данный вопрос до настоящего времени является дис
куссионным. Л. С. Евсеева и А. И. Перельман [2], Г. Грейнджер и 
К. Уоррен [13], Р. П. Рафальский [8] решают его положительно. Вместе 
с тем в опытах Э. Г. Васильевой [9] песчаные породы «пиритового гео
химического типа» при условии их стерилизации, снижения Eh среды, 
необходимого для осаждения урана, в водном потоке не обеспечивали. 
По данным А. К. Лисицина [1, 6], равновесные значения Eh в герме
тически упакованных пастах с порошком пирита находятся в пределах 
+  150-^+100 мВ, не обеспечивающих восстановительное осаждение ура
на из подземных вод.

К противоположным выводам пришли авторы работы [5], установив
шие падение окислительно-восстановительного потенциала до —200 мВ'
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в колонке, заполненной порошкообразным пиритом, при пропускании 
через нее раствора азотнокислого уранила. Соответственно было зафик
сировано снижение концентрации урана в растворе с 5 10-3 до 
1 -10~6 г/л, сопровождаемое выделением окислов урана, корродирующих 
зерна пирита.

Не претендуя на всестороннее решение обсуждаемого спорного воп
роса, который заслуживает дополнительных экспериментальных иссле
дований и теоретической разработки, однако следует констатировать, 
что в конкретных условиях рассмотренного месторождения скопления 
пирита в приразломных очагах восстановительного эпигенеза вполне 
обеспечивают интенсивное рудоосаждение. Зоны эпигенетической пири
тизации сероцветных и ранее окисленных пород оказываются здесь 
важным фактором рудоконтроля, а следовательно, могут и должны 
использоваться как поисковый критерий и признак при выявлении про
мышленных инфильтрационных руд в породах, бедных сингенетическими 
восстановителями урана или вовсе не содержащих реакционноспособного 
органического вещества.

Таким образом, рассматриваемое месторождение определилось как 
экзогенно-эпигенетический рудный объект сложной классификационной 
принадлежности. Оруденение сформировано здесь в две основные стадии 
развития окислительного эпигенеза: 1) грунтово-инфильтрационную 
(эоцен — олигоцен) и 2) пластово-инфильтрационную (средний — позд
ний плиоцен) и, следовательно, является полихронным. На нем прояви
лись две разновидности инфильтрацион^ого уранового оруденения, зале
гающего в породах: а) с сингенетическими (углистое вещество) 
и б) с эпигенетическими (зоны пиритизации) восстановителями урана. 
Руды первой разновидности подчиняются литолого-геохимическому конт
ролю, размещаясь в местах пересечения границами зон грунтового и 
последующего пластового окисления неизменных сероцветных пород с 
повышенной восстанавливающей способностью, богатых органическим 
веществом.

Распределение руд второй разновидности мотивируется структурным 
фактором и не зависит от первичных геохимических свойств вмещающей 
литологической среды. В качестве восстановительного геохимического 
барьера здесь выступают приразломные зоны эпигенетической пирити
зации, сформировавшиеся в две стадии деятельности восходящих серо
водородсодержащих растворов.
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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
№ 6, 1988

К Р А Т К И Е  С О О Б Щ Е Н И Я

УДК 553.688

СТРОНЦИЕВАЯ МИНЕРАЛИЗАЦИЯ ВУЛКАНОГЕННО-ОСАДОЧНОГО 
ГЕНЕЗИСА В «ЧАШЕЧНЫХ» РУДАХ ОКТЯБРЬСКОГО МЕСТОРОЖДЕНИЯ

П О Д П О Р Я Н А  Е .  К  ,  Г Р Е Б К О В  А .  С.

Железорудные месторождения ангаро-илимского типа, распространенные на юге 
Сибирской платформы, являются трубками взрыва, формирование которых связы
вается с базальтоидным магматизмом.

Трубки секут кембро-силурийскую осадочную толщу и выполняются туфами, 
туфобрекчиями, агломератами, глыбами и обломками вмещающих пород, а также 
траппов. Уже после формирования трубок гидротермальные растворы привели к 
интенсивному метасоматозу выполняющих трубки пород, образованию скарнов, 
вкрапленных и жильных рудных тел магнетитового состава [2, 41.

Месторождения ангаро-илимского типа не имеют аналогов в других районах 
мира. Их характерной чертой является присутствие в составе руды гипса и ангид
рита; повышенные содержания меди, ртути, серебра, лития. Во многих месторожде
ниях был найден сульфат стронция — целестин, однако пока лишь на Октябрьском 
месторождении геологами Нижнеудинской ГРЭ (Ю. Ф. Гавриловым и др.) были об
наружены залежи этого минерала, которые, возможно, могут иметь практическое 
значение.

Целестин (отдельные кристаллы, прожилки) находится на глубоких горизонтах, 
непосредственно в породах трубок взрыва, но главным образом он приурочен к отло
жениям так называемых «чашечных», кальдерных структур, которые образовались 
над трубками в результате просадок блоков пород по субконцентрическим разломам. 
Заполнение кальдер озерными осадками происходило по мере проседания структуры.

На участке месторождения, где изучался целестин, кальдерная впадина имеет 
крутые борта, размером примерно 300X700 м и глубиной до 500 м. В основании впа
дины вскрыты туфы и агломераты жерловой фации трубки взрыва, перекрытые туф- 
фитами, туфопесчаниками и туфобрекчиями корвунчанской свиты нижнего триаса. 
Сама впадина выполнена озерными отложениями октябрьской свиты, которая, судя 
по  пресноводной фауне остракод, пелеципод и гастропод, относится к верхней юре 
[4].

Свита сложена ритмично переслаивающимися туфоаргиллитами, туфоалевроли- 
тами, туфопесчаниками и мелкообломочными туфобрекчиями, часто с карбонатным 
цементом (в базальных горизонтах возрастает роль гипса и ангидрита). Обломоч
ный материал, как правило, неокатанный.

В прибортовых участках впадины часто видны подводно-оползневые текстуры. 
Слоистость озерных отложений имеет сложный характер, наряду с горизонтально- 
слоистыми породами встречаются косослоистые. В целом залегание озерных отло
жений -  наклонное от бортов к центру впадины под углом 20-40°, в центральной 
части -  субгоризонтальное.

«Чашечные» магнетитовые руды в основном приурочены к базальному горизон
ту свиты. Целестин встречается по всему разрезу, но максимум стронциевого оруде
нения локализуется стратиграфически выше основных залежей железных руд. Це
лестиноносные стратиформные рудные тела залегают согласно с вмещающими по
родами. Они, как и озерные отложения в целом наклонены к центру под углами 
20-40°, а в центральных частях впадины выполаживаются.

Выделяются два типа стронциевых руд: 1) целестиновый (содержание магнети
та и гематита менее 10%, SrO до 28%); 2) магнетит-целестин-халькопиритовый (со
держание магнетита до 60%, SrO до 20%, меди до 1,15%).

Стронциевые руды в «чашечных» структурах представляют собой желтые, жел
то-бурые интенсивно сульфатизированные туфы, туффиты и туфобрекчии с магне
титом, гематитом и с разнообразными формами выделений целестина — в виде 
цемента вулканокластических пород, прожилков, неправильной формы скоплений 
кристаллов, жеод, желваков и т. д. В приповерхностных частях широко распростра
нены крупные (от 20 см до 1,5 м в диаметре) желваки сложного строения (фиг. 1).

Отмечается несколько генераций целестина. Наиболее поздней является тонко
полосчатая колломорфно-натечная, образующая многослойные корки на желваках и 
замещающая целестин более ранних генераций. Внутри желваков часто встречают
ся целестиновые выделения радиально-лучистого, игольчато-перистого и сфероидаль
ного строения (фиг. 2).

5  Литология и полезные ископаемые, JVe 6 ИЗ



Фиг. 1. Фрагменты строения желваков 
а -  дендритовидные; б — крустификационные (натур, вел.); в, г — микро

строение корок желваков (увел. 55, николи X)
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Фиг. 2. Микростроение выделений целестина 
а -  радиально-лучистое; б -  игольчато-перистое (увел. 55, николи X)



Кроме целестина в состав желваков входят, в качестве второстепенных минера
лов, кальцит, гипс, тонковкрапленные магнетит, пирит, халькопирит, иногда мар
казит.

В связи с необычайным многообразием форм выделения целестина возникает во
прос о постоянстве химического состава этого минерала, имеющий существенное 
-значение для технологической оценки оруде
нения. Поскольку рудные выделения часто п  г
имеют тонкополосчатое строение, то обыч
ный метод отбора мономинеральных фракций jq 
с их последующим анализом слишком трудо- 4 
емок и не эффективен. Поэтому одним из ав
торов (А. С. Грибковым) для детального изу
чения состава руд такого типа с помощью 
рентгенорадиометрического метода была раз
работана специальная конструкция микро- 
зондового датчика (фиг. 3), которая позво
ляет производить замеры содержаний строн
ция и бария, высокие содержания которых 
>̂ыли установлены в рудах спектральным 

анализом, непосредственно в образце.
Датчик состоит из опорного стола (сталь 

1 см) 4, который фиксируется в углублениях 
оправы 2; полупроводникового детектора 
(ППД) 1 с окном просвечивания 16; ходо
вой пластины с салазками 5 для закрепления 
изучаемого пришлифованного образца 6. Обра
зец перемещается по пластине в направле
нии, перпендикулярном к плоскости чертежа 11 при помощи микрометренного вин
та 3. Фиксация его и привязка к началу отсчета точек просвечивания производит
ся стрелочным указателем 13 на шкале с миллиметровыми делениями. Указатель 
жестко закреплен на пластине стола и выведен на ее поверхность. Образец на плас
тине фиксируется прижимной планкой 9 гайкой Н8 10 и поролоновой прокладкой 7 
с помощью стоек М8 8. Сменный коллиматор 15 диаметром окна просвечивания в 
2,5 мм 12 жестко крепится к пластине стола. Источник излучения в контейнере 14 
и коллиматор окна ППД расположены внизу образца.

Анализ производился непосредственно на спектрометрической установке, со
стоящей из многоканального анализатора импульсов Si (Li) типа БДРК-1-25 (что 
позволяет осуществлять визуальное наблюдение и контроль спектрограмм, а также 
оценивать влияние мешающих элементов), блока питания ППД типа СЭС-2-20 «Лан
гур». Источником возбуждающего излучения являются два радиоизотопа 241Аш с 
суммарной активностью 160 мКи. Это позволяет получать результаты по стронцию 
и барию в одном измерении. Эталонами служили монокристаллы чистых целестина 
и барита со стандартными содержаниями основных компонентов (SrO 56,4% и ВаО 
65,7%). Пределы обнаружения стронция и бария составляют соответственно 1,4 и 
0,5%.

% Определения стронция и бария производились на пришлифованных образцах 
как по линиям, пересекающим тонкослоистые и прочие минеральные выделения, 
так и в отдельных зернах минералов (фиг. 4). При этом минимальный «шаг анали
за» составляет 3 мм.

Выяснилось, что на результаты анализа отрицательно влияют следующие фак
торы: глубинность, диаметр окна просвечивания, наличие микропримесей. Анализ 
этих факторов требует специального рассмотрения, здесь же следует отметить, что 
авторами разработаны методические приемы и введены поправочные коэффициен
ты, позволяющие свести влияние этих факторов к минимуму. Сопоставление резуль
татов анализа, полученных рентгенорадиометрическим и рентгеноспектральным ме
тодами, показало их вполне удовлетворительную сходимость.

Возможности разработанной методики оценены на трех образцах (фиг. 5).
Образец 1 взят в разведочной канаве непосредственно у дневной поверхности. 

Он является частью большого (диаметром до 1 м) желвака сложнослоистого строе
ния. Микроскопические слойки мощностью 0,2-0,8 мм сложены целестином и раз
личаются между собой по цвету и степени зернистости. Между слойками имеются 
полости, в которых растут мелкие (длиной до 0,1 мм) кристаллы целестина голубо
го цвета. В пустотах и мелких жеодах внутри желвака головки кристаллов венча
ются сфероидальными выделениями магнетита. Иногда в жеодах субстратом для 
целестина служат черные натечные корочки гидроокислов железа.

Образец 2 также является частью крупного желвака, взятого из той же канавы, 
но на глубине 3 м. Желвак имеет крустификационное и дендритовидное строение. 
Небольшая жеода внутри образца выполнена прозрачными голубыми кристаллами 
целестина. Дендриты сложены мелкозернистыми выделениями целестина кремового 
цвета.

Образец 3 взят из керна скважины на глубине 30 м. Он преставляет собой ту- 
фобрекчию серо-зеленого цвета, в которой целестин с кальцитом образуют цемент; 
при этом обломки осадочных пород полностью или частично замещены целестином. 
Пустоты выполнены целестином более поздней генерации с примесью кальцита. 
По трещинам в породе развиваются магнетит, пирит, халькопирит.

Результаты анализов, графически изображенные на фиг. 6 (положение точек 
ша линиях см. на фиг. 5), позволяют сделать следующие выводы.

Фиг. 3. Схема микрозондового дат
чика для точечного опробования на 

SrO и ВаО в образце
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Фиг. 4. Схема опробования на SrO и ВаО пришлифованного многослойно
го обр. 1 по линиям пересечения всех типов выделений целестина ( I - I

и Н -П )
1 — зона повторного замера (насыпные пробы); 2 — точки замеров; 3 — 
разнозернистые прослойки (а — плотные, £ — кристаллические); 4 — слой

ки черного цвета; 5 — слойки рыжего цвета

Фиг. 5. Образцы стронциевых руд, исследованные на SrO и ВаО с линиями опробо
вания

а -  обр. 1 (корковая часть желвака многослойного строения с жеодой, выполненной 
кристаллами целестина); б — обр. 2 (внутренняя часть желвака крустификационного> 
строения); в — обр. 3 (часть керна с глубины 30 м серо-зеленого цвета с целестин- 

кальцитовым цементом). Размеры натуральные

116



Фиг. 6. Графики распределения SrO (сплошная линия) и ВаО (пунктир
ная линия) по линии I —I (а — с шагом 3 мм, 6 — 1 мм). На оси абсцисс 

нанесены номера точек

Установлено, что в пределах образцов, характеризующихся сложным строением,, 
содержания SrO и ВаО в тонкопереслаивающихся прослойках, корочках, жеодовых 
выделениях существенно изменяются, что может свидетельствовать о периодических 
колебаниях содержаний стронция и бария в рудообразующих растворах.

Средние содержания стронция и бария в трех изученных образцах, определен
ные как среднеарифметическое результатов анализа в точках по линиям, также 
заметно различаются. Так, средние содержания SrO и ВаО (в %) в обр. 1 состав
ляют 49,4 и 9,2 (п = 24), в обр. 2-40,2 и 11,9 (п = 22) и в обр. 3-24,5 и 12,3 (гс=18). 
При этом особенно интересно то, что отношение SrO/BaO закономерно уменьшается 
по разрезу (сверху вниз): 5,4; 3,4; 2,0.

В связи с этим следует отметить, что во многих гидротермальных полиметалли
ческих месторождениях, в которых целестин является второстепенным минералом, 
отмечается рост содержаний ВаО в этом минерале с глубиной. Характерно также, 
что в недавно открытых в Аргентине эпигенетических месторождениях целестина 
отмечается смена (сверху вниз) существенно целестиновых руд барито-целестино- 
выми и далее существенно баритовыми рудами [1].

Приведенные аналитические данные характеризуют прослойки, натечные короч
ки и другие типы выделений целестина, минеральный состав которых, как отмеча
лось выше, неоднороден. В связи с этим рентгеноспектральным методом (аналитик
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Химические анализы целестина, %

Характеристика образца Si02 тю 2 А12о3 Fe2Os MgO CaO SrO

Прозрачные голубые крис
таллы

1,23 0,03 0,47 0,5 0,59 1,45 48,11

Микрозернистые выделе
ния из дендитов

2,0 Не обн. 0,76 0,12 0,48 1,81 44,46

Выделения из крустифи- 
кационной корочки

2,59 Следы 0,9 3,54 0,59 1,22 39,73

Характеристика образца ВаО Na20 К*о so , н,о Сумма

Прозрачные голубые крис
таллы

7,02 0,06 0,05 41,03 Не обн. 100,54

Микрозернистые выделе
ния из дендитов

8,88 0,03 0,03 41,29 » 99,80

Выделения из крустифи- 
кационной корочки

11,35 0,05 0,03 39,64 0,08 99,63

* Аналитик 3. Т. Катаева (ИМГРЭ).

*

Шевченко Е. IL, Бронницкая ГГЭ, ИМГРЭ) были проанализированы чисто отобран
ные мономинеральные фракции минерала. Содержание SrO и ВаО в светлых мелко- 
и среднезернистых прозрачных кристаллах из прослойков и жеодовых выделений 
составляет 46,4 и 7,0% (п = 3), в кристаллах из шестоватых и радиально-лучистых 
агрегатов -  36,8 и 14,4% (гс=5), а в непрозрачных разноокрашенных мелкозернистых 
и скрытокристаллических выделениях минерала из прослойков и корочек — 28,7 и 
17,3%.

Три образца целестина были проанализированы также химическим методом 
(таблица). Если исключить из результатов анализа Si02, T i02 и другие окислы, при
сутствие которых, очевидно, обусловлено механическими примесями, то содержа
ния SrO и ВаО в этих образцах соответственно составит (в % ): обр. 1 -  50,03 и 7,30; 
обр. 2 -  46,98 и 9,38; обр. 3 -  43,79 и 12,51.

Приведенные данные указывают на то, что целестиновые руды Октябрьского 
месторождения минералогически весьма неоднородны и сложены как собственно це
лестином (с содержанием ВаО менее 10%), так и баритоцелестином. Определения 
удельной массы мономинеральных фракций этих минералов микрометодом (аналитик 
В. Ф. Недобой, ИМГРЭ) также показали значительные вариации ее значений -  от 3,7 
до 4,17, отражающие вариации содержаний ВаО.

Локализация изученных целестиновых и баритоцелестиновых руд в вулкано- 
кластических отложениях кратерных озер, особенности морфологии рудных залежей 
показывают, что в целом это оруденение имеет вулканогенно-осадочный генезис и 
формируется в результате проникновения в толщу вулканокластических осадков по
ступающих снизу гидротермальных низкотемпературных растворов. Стронциевое 
оруденение Октябрьского месторождения пока не имеет аналогов и может быть пра
вомерно отнесено к новому типу. По составу целестина оно резко отличается от 
широко распространенных эпигенетических месторождений стронция, для которых 
примесь ВаО в рудах обычно не превышает 1-3% . По-видимому, оруденение харак
теризуемого типа занимает промежуточное положение между вулканогенно-осадоч
ными целестиновыми и стронцианитовыми рудами (без бария, в ассоциации с бен
тонитами и окислами марганца) третичных озерных бассейнов в Калифорнии и Ари
зоне (США) и типично гидротермальными месторождениями стронция в бассейне 
р. Нижняя Тунгуска (целестиновые и баритовые руды с гематитом, гётитом и суль
фидами свинца и цинка) [3].

Считается, что формирование железных руд ангаро-илимского типа в целом свя
зано с базальтоидным магматизмом. Известно, что в базальтах величина 87Sr/8eSr 
в большинстве случаев составляет 0,703-0,705. В то же время определение изотоп
ного состава стронция (С. Н. Вороновским, ИМГРЭ) в двух отобранных нами на 
Октябрьском месторождении образцах целестина дало следующие результаты: обра
зец с глубины 3 м от поверхности — 0,0708±1-10~4, образец с глубины 575 м — 
0,0708±2-10-4 . Это соответствует изотопному составу стронция морских вод, карбо
натных пород и целестинов эпигенетических месторождений, не имеющих связи с 
магматизмом. В связи с этим не исключается, что стронций на Октябрьском место
рождении по крайней мере частично заимствовался гидротермальными растворами 
из палеозойских осадочных пород, которые в этом регионе характеризуются повы
шенной стронциеносностыо.
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О СМЕКТИТЕ НЕКОТОРЫХ ВУЛКАНИЧЕСКИХ ПОСТРОЕК 
РУССКОЙ ПЛАТФОРМЫ

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

С К Р И П Н И Ч Е И К О  В .  А . ,  С О Б О Л Е В  В .  К .

В одной из публикаций, посвященных минералам группы смектитов [3], локали
зованных в интерстициях и везикулах в верхнедевонских эффузивных базальтах Се
верного Тимана, авторы, учитывая высокую термодинамическую устойчивость смек- 
тита, особенностй его кристаллохимического строения, высказывают предположение 
о непосредственной кристаллизации данной фазы из отликвировавшей порции распла
ва. На наш взгляд, важное значение имеет вывод о том, что происхождение мине
рала связано с заключительными этапами развития магматических процессов, 
и в этом смысле определяется как эндогенное.

Смектитовая фаза исследовалась н$ми на ряде вулканических объектов цент
рального типа в северной части Русской платформы. Тектоническая позиция объек
тов определяется их положением в пределах крупного авлакогена архейского -  ниж
непротерозойского заложения и выполненного терригенпыми породами рифея (угли
стые и слюдистые сланцы, кварцитовидные песчаники) и венда (пестроцветные аргил
литы, алевролиты, песчаники) общей мощностью 3-3,5 км. Структурный контроль

Фиг. 1. Смектитовые ото
рочки (светло-серое) 
«см» развитие по краям 
псевдоморфоз, выполнен
ных серпентином (тем
но-серое) «с» и псевдо- 
брекчиевая структура ос
новной массы; без ана

лизатора, увел. 100

размещения вулканических аппаратов проявлен в приуроченности их к системе 
субмеридиональных глубинных разломов, а образование связывается этапом ранне- 
герцинской тектономагматической активизации, обусловившей проникновение магма
тических расплавов вдоль указанных нарушений. Вулканические тела прорывают 
породы рифея и венда и перекрываются песчаными породами среднего карбона и 
карбонатными отложениями верхнекарбонового возраста. Из магматических образо
ваний в пределах авлакогена известны лишь тела снллов карбонатитового состава, 
залегающие в верхних частях разреза вендских отложений. Указанные постройки 
представляют собой вулканические жерла, изометричные или удлиненные в плане и 
субвертикально уходящие на глубину. Некоторые из них в приповерхностной части 
осложнены воронкообразным расширением -  кратером. Структурно-текстурные осо-
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Фиг. 2. Дифрактограммы материала псевдоморфоз из вулканических брекчий 
I -  Са-содержащий сапонит (а -  ориентированный препарат, б -  насыщенный глице
рином, в -  прокаленный при 600° С ); II -  Na-coдержащий сапонит (а — ориентиро
ванный препарат, б -  насыщенный глицерином, в -  прокаленный при 600° С, г -  дез

ориентированный препарат)

бенности и условия залегания пород в жерле и кратере различны, на основании чего 
выделяются жерловая и кратерная фации. Образования жерловой фации представле
ны в основном двумя петрографическими разностями вулканических брекчий.

Первая разность характеризуется разнообломочной структурой. Размеры отдель
ных обломков варьируют в широких пределах -  от нескольких метров до первых мил
лиметров. В обломочной части преобладает ксеногенная составляющая, представлен
ная обломками вмещающих пород: зелено- и красноцветных аргиллитов, кварцевых 
алевролитов и песчаников. Присутствуют малочисленные ксенолиты докембрийского 
кристаллического фундамента. Магматическая составляющая представлена лито- 
кластами, т. е. литифицированными фрагментами расплава, среди которых выделя
ются как обломки неправильной обрывочной формы, так и типичные автолиты — фраг
менты со сфероидальной, концентрически-зональной текстурой; широко распростра
нены кристаллокласты псевдоморфоз по оливину, аналогичные вкрапленникам в ли- 
токластах. Магматический обломочный материал не превышает 30% обломков. Свя
зующая масса представляет собой тонкообломочный агрегат тех же компонентов, 
но с широким участием кварцевых зерен алевропсаммитовой размерности, сцементи
рованных железистым, карбонатным и глинистым (смектит, тальк, гидрослюда) ве
ществом в разных соотношениях.

Вторая разность также характеризуется разнообломочной структурой, но с мень
шим (1-5  см) размером отдельных обломков. Магматическая составляющая в обло
мочном материале резко преобладает, представлена кристаллокластами псевдоморфоз 
по оливину, литокластами (среди последних распространены главным образом авто
литы), редко встречаются ксенолиты мантийных пород. Ксенолиты осадочных пород 
занимают 3—5%, ксенолиты кристаллического фундамента в данной брекчии также 
малочисленны. Связующей массой является материал, сохраняющий в реликтовом 
виде первичную магматическую структуру, но в разной степени измененный процес
сами серпентинизации, сапонитизации и карбонатизации. В результате связующая 
масса представляет собой тонкочешуйчатый агрегат преимущественно смектита, 
серпентина с примесью карбонатов.

Брекчии первой разности, как следует из их характеристики, являются типич
ными вулканогенно-обломочными образованиями эксплозивного генезиса; брекчии 
второй разности рассматриваются как субвулканические образования. Брекчии пер
вой разности слагают преимущественно верхние и периферические части жерл, а их
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Фиг. 3. Термоаналитические кривые (ДТА) материала псев
доморфоз а — сапонит, б -  лизардит

отдельные обломки встречены в кластическом материале брекчий второй разности. 
Последние, таким образом, более молодые, ими сложены вертикальные тела в цент
ральных частях вулканических построек. Обе разности прослеживаются от подошвы 
перекрывающих отложений до максимальной (700-800 м) вскрытой глубины.

Вследствие глубоких постмагматических изменений наиболее распространенны
ми породообразующими минералами указанных разностей брекчий являются: три- 
октаэдрический смектит — сапонит, серпентин, карбонаты, тальк.

Все проанализированные образцы со смектитом были отобраны с глубины ниже 
200-250 м и не несли каких-либо проявлений гипергенных изменений.

Микроскопическим изучением установлены две формы выделения сапонита: 
листовато-пластинчатый в псевдоморфозах кристаллокластоливина и мелкочешуйча
тые агрегаты в цементирующей массе. Сапонит в псевдоморфозах имеет буровато
светло-зеленый цвет и образует удлиненно-пластинчатые (размером 0,04X0,3 мм) 
формы, образующие иногда сноповидные лучистые скопления с бледно-желтыми да 
розовых цветами интерференции. В ряде случаев пластинчатые выделения концентри
руются во внешней зоне псевдоморфоз по оливину, а центральная часть сложена 
тонкочешуйчатым агрегатом смектита. Последним слагается цементирующая масса 
самих брекчий, а также основная масса автолитов. С выделениями смектита в брек
чиях I типа постоянно ассоциируют карбонаты, нередко тальк, а в брекчиях II типа 
часты серпентин-смектитовые сочетания. Взаимоотношение серпентина и сапонита 
имеет разный характер. На различных глубинах в псевдоморфозах наблюдается от
четливое замещение сапонитом серпентина. Последний сохраняется в виде реликто
вых островков среди пластинчатых выделений сапонита. Тонкие смектитовые ото
рочки развиваются по краям псевдоморфоз, выполненных серпентином (фиг. 1), 
в других случаях сапонит образует прожилковидные участки среди пластинчатых 
серпентиновых выделений. Распространены псевдоморфозы, полностью сложенные* 
сапонитом. При развитии смектита в цементирующей массе связующего вещества 
брекчий образуются своеобразные псевдобрекчиевые структуры. Они обусловлены 
тем, что замещение тоикочешуйчатым смектитовым агрегатом цемента происходит 
по зонам, отражающим первичную структурную неоднородность апостекловатой мас
сы (см. фиг. 1).
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Рассматриваемая смектитовая фаза устанавливается по данным рентгенострук
турного анализа. На дифрактограммах ориентированных препаратов выполняющего 
вещества псевдоморфоз четко проявлены базальные рефлексы 12,6 (001) и 15,0 А 
(001) и соответственно 3,10 (004) и 3,03 А (005) (фиг. 2). При насыщении глицерином 
минерал разбухает и рефлексы (001) смещаются до 17,8 А, а при нагревании до 
600° С происходит сжатие базальных межплоскостных расстояний до 9,4 и 9,6 А. 
Проявленное для дезориентированных препаратов отражение d(oeo) =  1,528 указывает 
на триоктаэдрическую разновидность смектита. Наличие двух базальных рефлексов 
d(ooi), отвечающих межплоскостным расстояниям 12,6 и 15,0 А, свидетельствует о 
развитии как Na-, так и Са-содержащих смектитов в обменном комплексе.

Смектитовая фаза отчетливо фиксируется и термическим анализом. На кривой 
ДТА хорошо проявлены эндотермические эффекты 150, 170 и 900° С (фиг. 3, а), соот
ветствующие термопреобразованиям сапонита. На кривых образцов, содержащих

Фиг. 4. Агрегаты сапонита (почковидные формы), развитые 
по лизардиту (пластинчатые формы) 

Электронно-микроскопический снимок, увел. 18000

серпентин, проявлены дополнительные термоэффекты: эндотермический 740° С и 
экзотермический 830° С, характерные для лизардита. Развитие сапонита по лизардиту 
фиксируется на электронно-микроскопических снимках (фиг. 4), на которых видны 
почковидные агрегаты сапонита, развитые на поверхности пластинчатых форм лизар
дита. Сапонитовый состав смектитовой фазы подтверждается и результатами инфра
красной спектроскопии. На полученных спектрах (фиг. 5) в области высокочастот
ных колебаний отчетливо фиксируется полоса поглощения 3450 см-1, отвечающая 
валентным колебаниям группы ОН во внешних координационных сферах обменных 
катионов в смектитах. Деформационным колебаниям этой группы соответствует по
лоса поглощения 1640 см-1. Полоса поглощения 1000 см-1 отвечает Si—О-колебаниям, 
характерным для слоистых силикатов. Индикаторным показателем, указывающим на 
принадлежность смектитов к триоктаэдрическим разностям, является полоса погло
щения 600 см-1, соответствующая валентным колебаниям Si—О, а также полоса 
поглощения 450 см-1, отвечающая деформационным связям Si—О—Me в октаэдриче
ских позициях.

Сравнение результатов химического анализа (таблица) обсуждаемых смектитов 
с данными, приводимыми для отдельных минеральных фаз триоктаэдрического типа 
[2], однозначно указывает, что по содержанию Mg, Al, Fe3+ и Fe2+ рассматриваемые 
смектиты практически полностью соответствуют сапониту. Расчет кристаллохимиче
ской формулы исследуемой фазы, осуществленный на основе допущения, что сумма 
октаэдрических катионов равна трем на формульную единицу, привел к равенству 
положительных и отрицательных валентностей катионов и анионов в окта-, тетра
эдрических и межслоевых позициях. Сумма валентностей составила 22 и, следова
тельно, полностью отвечает идеальному анионному каркасу 2 :1  О10(ОН)2. Поэтому 
формулы имеют вид, приведенный в таблице.

На примере ряда исследований [1] показано, что в корах выветривания по ос
новным, щелочно-ультраосновным породам серпентин преобразуется в ди-триокта- 
эдрические и далее диоктаэдрические смектиты, при этом в ходе гипергенного пре
образования происходит вынос магния из октаэдрических позиций и формирование 
тидраргиллитового мотива, т. е. для кор выветривания характерно развитие диокта- 
эдрических смектитов — собственно монтмориллонитов.

В рассматриваемом случае, как следует из приведенных результатов различных 
видов анализов, широко развит триоктаэдрический смектит-сапонит. Минерал рас
пространен на глубинах, превышающих 300-500 м от поверхности, а в ассоциации 
с ним отсутствуют типоморфные для зон гипергенеза минералы.

Выделяются две гипогенные минеральные ассоциации, в которых распространен 
сапонит. В брекчиях первого типа вместе с сапонитом почти постоянно отмечается
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Химический состав сапонита псевдоморфоз из вулканических брекчий, %

Компонент
Номер проб

1 2* 3 4 5 6 7*

sio2 42,99 48,85 48,25 48,20 53,60 50,00 47,04
тю 3 — 0,25 0,23 0,34 0,63 0,82 0,47
А120 3 6,26 5,00 5,15 4,82 3,60 3,20 6,21
Fe20 3 1,83 3,66 3,80 3,58 4,82 2,44 5,49
Сг20 3 — 0,16 0,09 0,27 0,09 0,17 о ,оа
FeO 2,57 1,20 1,08 1,20 1,15 2,21 1,29
МпО 0,11 0,06 0,07 0,08 0,04 0,04 0,11
MgO 22,96 25,32 25,16 24,85 24,27 26,56 25,11
СаО 2,03 0,16 0,74 0,41 1,98 1,62 3,13
Na20 1,04 1,11 0,99 1,26 0,34 0,30 1,78:
к2о Следы 0,10 0,08 0,14 0,51 0,63 0,56*
Н20+ 13,65 — — — — — —
Н2СГ 6,85 — — — 6,78 9,86 — ■
Н20+Ппп — 10,09 12,98 10,50 — — 7,68
Р20 6 — 0,08 0,05 0,10 0,25 0,30 0,84
so3 — 0,10 0,10 0,10 0,02 0,03 —
со2 — — — — 0,45 0,28 —
Сорт — — — — 0,12 0,10
Сумма 100,29 96,14 98,77 95,85 98,65 98,56 99,70

П р и м е ч а н и е • 1 — сапонит, рудник Абмик, Мичиган [2]; кристаллохимические формулы сапонита для* 
проб 2—7: 2 П Н20  (Na0,ieKo,09^aO,Ol)o,26 ^^2,74^eO,2Ô eO,O7 *̂O,Ol)3,O2^*3,66^^O,43<̂rO,O1^3,90^10̂ ^ 2̂  
з — Л Н20  (Na0,14Ко,01^ао,Ов)о,21 ^^2,72^e0,21^e0,06^^0,0lb,00 3,50^10,44^г0,06)3,99^0 (ОН)2; 4 П Х

Н20  (Na0tl8KQ 0l^a0,08^0,22 ̂ ^2,72^e0,20^e0,07b,ee ^*3,54^0,42^Г0,02^3,98̂ 10 (ОН)2; 5 П Н20  (Са01бХ 
XNa0j05Kot06)0,26 (Mg2,54̂ е0,04̂ е0,07̂ ^0,03̂2,69 (^3 ,76-^O,15̂ eO,O0)4Oio (ОН)2; 6 — П Н20  (Са0 Д2̂ 0,0в *  
Na0,04b,22 ̂ М ^2,83ре0,13̂ 2,96 (Si3.6jA10,27Feo!i3Ti0.4)°><> <о н >=: 7 -  п  H,O(Na0i24Ca0 , 23К 0,05̂ 0,52̂ M g 2,66^ 
^^?е0,lb^O.O?^1̂ ),01^^0,02)2,89 34^0,62^е0,14^4 (ОН)2.

• Анализы проб, по которым приведены дифрак*гограммы.

в подчиненном количестве тальк, а в брекчиях второго типа характерна ассоциация 
сапонита с серпентином, причем количественные их соотношения с глубиной меня
ются. Исходя из данных ассоциаций, наблюдаемых на электронно-микроскопических 
снц^ках взаимоотношений рассматриваемых минеральных фаз, можно следующим 
образом представить образование сапонита.

В брекчиях второго типа (в ассоциации с серпентином) его формирование про
исходило под влиянием высокотемпературных гидротерм, активно проявившихся в

вулканических брекчий

заключительные стадии вулканизма, и, вероятно, формировавшихся в результате* 
взаимодействия газонасыщенного флюида с водоносными горизонтами, сопровождав
шегося, по всей видимости, фреатическими явлениями. Активное воздействие разогре
той воды, содержащей в виде примесей такие компоненты, как Na, Са, A], Si (по
следний за счет ксеногенного кварца), на серпентин в условиях фреатических про
цессов способствовало выносу Mg и формированию более устойчивой в новой обста
новке фазы с трехслойной решеткой -  магниевого смектита.
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Близким к описанному представляется формирование сапонита в брекчиях пер
вого типа (в ассоциации с тальком). Здесь условия были еще более благоприятными 
для развития этой фазы. Так как кристаллические структуры талька и сапонита 
достаточно близки (триоктаэдрические, трехэтажные решетки с соотношением слоев 
2 : 1 ) ,  переход талька в сапонит осуществляется за счет привноса отмеченными выше 
растворами небольших количеств Na, Са, А1.

Все эти данные позволяют достаточно уверенно считать, что в приведенном слу
чае смектитовая фаза возникла не в результате гипергенного преобразования породы, 
а в заключительные стадии магматического процесса. Данное обстоятельство необ
ходимо иметь в виду при воссоздании картины постмагматического минералообразо- 
вания в подобных вулканических процессах.
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КОНСЕДИМЕНТАЦИОННО-ФИЛЬТРАЦИОННЫЕ ЗОНЫ ЗАМЕЩЕНИЯ
ПРОДУКТИВНЫХ ПЛАСТОВ КАМЕННОЙ СОЛЬЮ НА ВЕРХНЕКАМСКОМ 

КАЛИЙНОМ МЕСТОРОЖДЕНИИ

Ф П Л И П П О В  С. А .

На Верхнекамском калийном месторождении в процессе разведочных и эксплуа
тационных работ выявлены различные по масштабам и строению зоны, в которых 
сильвиниты или карналлиты калийных пластов замещены каменной солью. Непред
виденная встреча этих зон в процессе эксплуатации значительно осложняет ведение 
работ и приводит к разубоживанию извлекаемой руды.

Зоны разубоживания и замещения (ЗРЗ) Верхнекамского месторождения изу
чались А. А. Ивановым и М. Л. Вороновой, В. И. Копниным, А. И. Кудряшовым, 
Л. Н. Морозовым, Ю. А. Третьяковым и др. Большинство указанных исследователей 
считают, что они сформировались в процессе седиментации или раннедиагенетиче- 
ских преобразований осадка. Так, А. А. Иванов и М. Л. Воронова [1] высказали точку 
зрения, что все ЗРЗ и пестрые сильвиниты Верхнекамского месторождения образо
вались на стадии раннего диагенеза метасоматическим путем при воздействии на 
сильвинитовую или карналлитовую породы хлорнатриевого рассола. Все это проис
ходит, по их мнению, в стадии открытого бассейна. Таким образом, данные исследо
ватели все ЗРЗ относят к зонам, которые в нашей классификации выделены в подтип 
конседиментационно-фильтрационных. Признавая, что на Верхнекамском месторож
дении ЗРЗ конседиментационно-фильтрационного происхождения являются наиболее 
распространенными, следует заметить, что здесь установлены зоны и явно иного 
происхождения. Конседиментационно-фильтрационные же ЗРЗ должны рассматри
ваться в качестве одного из подтипов типа флюидогеодинамических (гидрометамор
фических) наряду с катагенетическими фильтрационно-метасоматическими и гипер
генными инфильтрационными эрозионно-карстовыми. Общим у этих случаев является 
их формирование в результате миграции растворов, растворяющих калийные соли и 
кристаллизующих галит. А. Е. Ходьков [2] определяет эти процессы как флюидогео- 
динамические и отмечает, что они действуют, начиная со стадии раннего диагенеза 
до конечных стадий эпигенеза.

В настоящей работе использованы материалы изучения 22 конседиментационно- 
фильтрационных ЗРЗ, прослеженных и описанных в горных выработках Первого и 
Второго Березниковских калийных рудоуправлений (БКРУ-1,2) ПО «Уралкалий», 
Первого, Второго и Третьего Соликамских калийных рудоуправлений (СКРУ-1,2,3) 
ПО «Сильвинит». Размеры их различны -  от нескольких десятков метров до 
1,5X1,5 км. В плане они, как правило, изометричны или слегка вытянуты в субмери
диональном направлении. Замещение охватывает в разрезе от одного до нескольких 
пластов с уменьшением площади замещения снизу вверх.
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Фиг. 1. Схема образования зон за
мещения конседиментационно-филь- 
трационного типа (а — современный 

профиль, б -  реконструкция)
I — межпластовая каменная соль; 2 —
каменная соль замещения; «?, 4 — 
сильвинит (3 — красный, 4 — пест
рый) ; 5 -  карналлит. Зоны рассо
лов (рапы) различного состава: I — 
насыщенных по хлористому натрию;
II -  насыщенных по хлористому ка
лию; III -  насыщенных по хлористо
му магнию. Кр. I, II, А и Б — индек

сы калийных пластов



Фиг. 2. Центральная часть сложной зоны замещения пласта Кр. II 1 -2  — 
соответственно частичное и полное замещение слоя 7; 3 — замещение 
слоев 7 и 5; 4 -  замещение слоев 7, 5 и 3; 5 -  замещение слоев 7, 5, 3 и 1 

(полное замещение пласта Кр. II)

Конседиментационно-фильтрационные ЗРЗ образуются на стадии раннего диаге
неза в сформировавшемся осадке, когда после отложения одного или нескольких 
его слоев под действием гравитационных сил происходит отжимание захороненных 
седиментационных рассолов. При наличии в рельефе дна бассейна седиментации 
депрессий тяжелые захороненные рассолы, не насыщенные хлористым калием, отжи
мают из галитовых слоев и пластов. По пути фильтрации они растворяют сильвини- 
товый осадок, откладывая вместо него галит, что и приводит к появлению в калий
ных пластах конседиментационно-фильтрационных зон замещения сильвинита и кар
наллита на галит. При этом внутри зон замещения хорошо сохраняется и прослежи
вается сезонная слоистость, причем замещенным прослоям сильвинита соответствуют 
в них вновь образовавшиеся прослои зернистого галита. Эти факты наблюдаются во 
всех изученных на Верхнекамском месторождении ЗРЗ данного подтипа. Контакт 
сильвинитов и соли замещения маркирует в пласте былой пьезометрический уровень 
перемешивания захороненных рассолов с рапой. Характер постепенного, направлен
ного снизу вверх, замещения отдельных прослоев, слоев и пластов указывает на то, 
что сам процесс происходил именно в депрессиях (фиг. 1). При прослеживании кон
тактовой части конседиментационно-фильтрационных ЗРЗ в горных выработках вид
но, что замещенными оказываются вначале всегда нижние слои, а затем верхние. 
Отдельные калийные прослои при этом выклиниваются в каменной соли на довольно 
небольшие расстояния (от 5 до 50 см). Собственно же зона перехода к замещению 
имеет в пласте различные размеры. Например, полное замещение пласта Кр. II 
в районе западных панелей шахтного поля СКРУ-2 происходит в разных местах на 
протяжении от 5 до 50 м и более. Протяженность переходной зоны, как показано на 
фиг. 1, обусловлена, во-первых, размерами депрессии и, во-вторых, крутизной ее 
склонов. Мощность пласта в зонах замещения рассматриваемого типа практически 
всегда остается неизменной, и лишь в редких случаях незначительно уменьшается. 
Полнота же или мощность замещения зависит от глубины депрессии и положения 
пьезометрического уровня перемешивания рассолов. При сложном строении дна
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депрессии, когда на фоне общего прогиба существовали отдельные мелкие впадинки 
и  поднятия, формировались ЗРЗ сложной морфологии. В общем виде это проиллюст
рировано на фиг. 1. Сложно построенная ЗРЗ конседиментационно-фильтрационного 
лроисхождения наблюдается на I, II и III северо-западных панелях горизонта 143 
ЧЖРУ-2. Эта зона вскрыта многочисленными горными выработками и откартирована 
Р.П. Наймушиной (ПО «Сильвинит»). Она прослежена по пласту Кр. И, в котором 
■снизу вверх выделяются слои 7, 6, 5, 4, 3, 2, 1. При этом нечетные слои сложены 
сильвинитом, а четные — преимущественно каменной солью. Центральная часть этой 
ЗРЗ показана на фиг. 2. Здесь на фоне площади частичного замещения нижнего слоя 
7 располагаются крупные участки его полного замещения. Внутри последних окон- 
туриваются участки, где замещен и слой 5. Внутри их в свою очередь наблюдаются 
участки, где замещен слой 3 и так далее, до полного замещения всего пласта Кр. И. 
Как видно из фиг. 2, соподчиненность замещения выдерживается очень четко. Фор
мирование такой зоны, очевидно, обусловлено тем, что в этом месте на дне солерод- 
лого бассейна существовала относительно мелкая, но обширная депрессия с отдель
ными, в разной степени приподнятыми или опущенными участками (в современном 
структурном плане такие депрессии, как правило, не фиксируются). Пласты как в 
зоне замещения, так и вокруг нее залегают субгоризонталыю, наклонно или дефор

мированы различным образом, причем наложенный, более поздний характер дефор
маций устанавливается довольно четко. Все имеющиеся материалы указывают на то, 
что большинство подобных депрессий дна бассейна в современном структурном плане 
продуктивной толщи не прослеживается. Они были либо выположены последующими 
тектоническими инверсионными движениями, либо (что вероятнее) снивелированы 
позже накопившимися осадками. Последнее доказывается наличием раздувов мощ
ностей слоев и пластов, лежащих над подобными зонами замещения. Например, над 
ЗРЗ конседиментацнонно-фильтрационного подтипа пластов Кр. II, А и Б, в районе 
■скв. 8 наблюдается увеличение примерно на 10-15% мощности вышележащих пла
стов В и Г, представленных над ЗРЗ сильвинитом и карналлитом. Этот пример не 
^единичен, однако компенсационные раздувы мощности определяются сравнительно 
редко из-за больших расстояний между разведочными скважинами, тогда как горны
ми выработками пласты, залегающие выше пласта Б, вскрываются вообще в единич
ных случаях.

Как отмечено, зоны замещения конседиментационно-фильтрационного происхож
дения имеют самые различные размеры. При этом выяснилось, что размеры зон и 
особенности их строения взаимосвязаны. Так, вокруг небольших (до 50X50 м) по 
площади ЗРЗ повсеместно наблюдается асимметричная внутрипластовая соляная 
складчатость. Данная складчатость есть результат деформации солей на стыке более 
жесткой каменной соли зоны замещения с более пластичной калийной солью при 
галокинезе. На это указывает, в частности, асимметричный в разрезе характер такой 
складчатости. Например, в пласте Кр. II в районе скв .; 124 Соликамского участка 
интенсивность деформации слоев увеличивается снизу вверх от слоя 7 к слою 1, 
что отражает неравномерное распределение нагрузок. Размеры зоны деформации ка
лийных слоев и пластов всегда сопоставимы с размерами контактовой части ЗРЗ, 
которую целесообразно исчислять от начала замещения пласта до его полного заме
щения. С увеличением размеров ЗРЗ и соответственно ее контактовой части интен
сивность соляной складчатости убывает, что свидетельствует о распределении дефор

мирующей нагрузки на более обширную площадь. Соляная складчатость вокруг круп
ных ЗРЗ, площадь которых многократно превышает мощности замещенной части 
разреза, практически отсутствует, хотя протяженность контактовых переходных 
частей составляет десятки и сотни метров.

На наличие и интенсивность окружающей ЗРЗ внутрипластовой складчатости 
влияло также направление деформирующих сил. Вероятнее всего, складчатость фор
мируется во фронтальных (по отношению к деформирующим нагрузкам) частях.

При картировании ЗРЗ конседиментационно-фильтрационного подтипа выяви
лось, что обычно они располагаются на западных и северо-западных склонах крупных 
поднятий (Поповское, Рудничное, Березниковское и др.) и характерны для всей пло
щади Верхнекамского месторождения.

На основании изложенного о ЗРЗ конседиментационно-фильтрационного проис
хождения перечислим особенности их строения, которые послужат правильному рас
познаванию при проведении геологоразведочных и эксплуатационных работ, а, следо
вательно, и возможному их прогнозированию с целью повышения эффективности 
разработки месторождения. Основными признаками ЗРЗ данного подтипа являются: 
изометричная или удлиненная в плане форма; уменьшение площади замещения сни
зу вверх по разрезу калиеносной толщи пласта или слоя; соподчиненность замеще
ния, выраженная в том, что в случае наличия замещения вышерасположенного пласта 
все нижележащие пласты также являются замещенными; сохранение или лишь не
значительное уменьшение мощности пласта или слоя внутри зоны замещения; после
довательность замещения прослоев, слоев или пластов, начиная с нижних; сохранение 
четкой слоистости внутри зоны замещения и хорошей коррелируемости в пей отдель
ных слоев и прослоев; соответствие прослоев зернистого галита, находящихся внутри 
зоны замещения, прослоям сильвинита, находящимся вне ее; наличие внутрипласто
вой соляной складчатости непосредственно перед началом замещения у ЗРЗ малых 
и отчасти средних размеров и отсутствие таковой перед крупными зонами; наличие 
компенсирующего раздува мощности пластов, залегающих над зоной замещения; 
•отсутствие каких бы то ни было вторичных минеральных новообразований внутри 
ЗРЗ и по ее контуру.
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ИЗОТОПНО-УГЛЕРОДНЫЕ ПОКАЗАТЕЛИ МИНЕРАЛЬНЫХ ОБРАЗОВАНИИ 
В ГИПЕРГЕННО ИЗМЕНЕННЫХ ГАЛОГЕННЫХ ОТЛОЖЕНИЯХ

ГАУРДАКА
Л А З А Р Е В  И .  С.

При изучении минеральных образований в составе гипергенно измененных гало
генных отложений давно и успешно используется метод изотопной масс-спектромет- 
рии углерода [4, 11-14 и др.]

В районе Гаурдака на юго-востоке Туркменской ССР галогенные отложения 
верхнеюрского возраста (кимеридж -  титон) широко распространены и достаточно 
хорошо обнажены. На площади Гаурдакского брахиантиклинального поднятия гало
генная толща мощностью от нескольких десятков до нескольких сотен метров сложе
на гипсоангидритовыми породами (сульфатность до 97%, карбонатность до 5%, гли
нистость до 1%) с маломощными прослоями (один, два, реже более) и включениями 
пелитоморфных известняков и ангидритоизвестняков. Сульфатная толща согласно 
залегает на карбонатных породах (известняки, доломитизированные известняки) 
оксфордского возраста. В карбонатах галогенной и подстилающей толщ местами 
(в основном на тектонически дислоцированных участках) отмечаются те или иные 
скопления органических веществ: диспергированные нефте- и газовые углеводороды, 
битумы.

В рассматриваемом районе автор длительное время изучал Гаурдакское место
рождение самородной серы [1]. Месторождение приурочено к юго-западной перикли- 
нали и сводовой части Гаурдакского поднятия интенсивно дислоцированным регио
нальным Узункудукским разломом. На площади месторождения процессы глубокой 
эрозии и выветривания сульфатных и карбонатных пород предопределили формиро
вание зоны гипергенеза дискретного характера. Сульфаты в приповерхностных частях 
галогенного разреза практически повсеместно подвергнуты выветриванию и гипер
генной проработке на глубину от нескольких метров в притальвеговых частях до не
скольких десятков метров на склонах оврагов и их водораздельных частях (овраги 
Карача, Шуаркярыз, Узухайрачек и др.). В приповерхностной зоне гипергенеза ши
роко развиты процессы гидратации ангидрита и огипсования карбонатных пород с 
образованием вторичных крупнокристаллических шпатовых гипсов нередко в виде 
тел размером до нескольких десятков метров (например, крупные образования шпа
товых гипсов в овраге Карача, в верховьях оврагов Шуаркярыз и Узунхайрачек, 
останцы крупных тел шпатовых гипсов на южном склоне Гаурдакских гор). Здесь 
же повсеместно развиты карст и субтерральные отложения [8, 10]. Реже встречаются 
минерализации пирита, халькопирита, метациннабарита и киновари, гематита, дан- 
бурита, алунита [1, 15].

В н и ж н е й  г л у б и н н о й  (на к о н т а к т е  с к а р б о н а тн о й  т о л щ е й  О ксф о р да ) и м еста м и  
в с р е д н е й  ч а с т я х  га ло ге н н о го  разреза н а  п л о щ а д и  м е с то р о ж д е н и я  в д о л ь  зон д р о б ле 
н и я  и  тр е щ и н о в а то с ти  с у б р е ги о н а л ь н ы х  и  л о к а л ь н ы х  р а зр ы в н ы х  н а р у ш е н и й  с у л ь 
ф а тн ы е  п о р о ды  п р е те р п е ли  г л у б о к у ю  п а л е о ги п е р ге н н у ю  п р о р а б о т к у  (ги п е р ге н е з  
п о з д н е п ли о ц е н -р а н н е а н тр о п о ге н о в о й  э п о х и ) с образованием  т е л  к а л ь ц и то в ы х , ц е - 
л е с т и н -к а л ь ц и т о в ы х  и  с е р н о -к а л ь ц и то в ы х  (се р н ы х  р у д )  п о р о д, о тн о си м ы х  к т и п и ч 
ны м экзогенны м  м ета со м ати там  [1, 2, 7, 9, И, 14].

Карбонатные метасоматиты или плотные, или чаще пористо-кавернозные, скрыто- 
и тонкозернистые и, как правило, с хорошо выраженными реликтовыми текстурами 
замещаемых ангидритов. В серных рудах сера распределена в кальците в основном 
неравномерно. На месторождении проявляется глубинная и площадная дифференциа
ция содержаний самородной серы в рудах (таблица).

Целестин-кальцитовые метасоматиты приурочены к подошвенной части сульфат
ных и серно-кальцитовых пород (руд).

Битуминозность пород проявляется локально в основном в оксфордских известня
ках и местами в карбонатах сульфатной толщи, дислоцированных разрывными нару
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шениями. Битумы твердые, углеподобные, хрупкие, черного цвета. Органическое ве
щество содержится в породе от 0,1 до 11%. В состав органического вещества входят: 
битумоидные компоненты 3 -5% , гуминовые кислоты — сотые доли процента, остаточ
ное органическое вещество (карбоиды) 90-97% [1]. Приведенные данные позволяют 
достаточно однозначно отнести битумы Гаурдака к продуктам субаэрального выветри
вания нефтей -  керитам (по-видимому, смесь окси- и гуминокеритов).

При бурении на месторождении разведочных скважин нередко наблюдаются* 
выбросы газов (сероводород, метан), нефтяного конденсата, а затем, как правило, 
излив минерализованных сероводородных вод с эмульгированной в них нефтью. 
Анализ такой нефти из скв. 2/4 (серная залежь, участок IV) был выполнен во 
ВНИГРИ. Нефть состоит в основном из метановых и нафтеновых углеводородов, ас
фальтены отсутствуют, смолы 0,83%, парафин 1,5, сера 0,44%, удельный вес 0,823.. 
Преобладают керосиновые и масляные фракции, составляющие в сумме 93,6%.

На месторождении примерно четвертая часть серно-кальцитовых пород (руд> 
I—IV участков и большая часть V участка находятся в пределах современной зоны 
гипергенеза (окисления) и подвергаются сернокислотной проработке, карстованию,. 
вторичной минерализации: огипсованию (массивные тонко- и среднезернистые агре
гаты, друзы и щетки столбчатых и шестоватых кристаллов, двойники типа «ласточ
кин хвост»); карбонатизации (кальцитовые агрегаты натечных форм, хемогенно- 
кольматационные глинистые известняки и мергели плотные, скрытозернистые); суб- 
терральной глинизации (рыхлые, вязкие суглинки, пластичные и карбонатные глины) 
и осернению (прожилки и стяжения размером 0,3-20 см новообразований скрыто
кристаллической серы в глине), реже встречаются галлуазит, алунит, мелантерит^ 
ярозит [3, 8, 9, 10].

В таблице приводятся данные по изотопному составу углерода в карбонатах и 
органическом веществе зоны гипергенеза Гаурдакского поднятия [1, 8, 9, 13].

Наряду с уже известными выводами [1, 4, 8, 9, 11, 13], по данным, приведенным 
в таблице, обращает на себя внимание повышение показателей 613С с уменьшением 
глубины залегания гипергенных карбонатов, т. е. от участков (площадей) более 
закрытых к участкам менее закрытым и приповерхностным. Вариации б13С в серно- 
кальцитовых метасоматитах генетически единой залежи объясняются участием в их 
образовании не только углерода нефти, но и атмосферной углекислоты [4, 51, посту
павшей вместе с кислородом в зону биогенного метасоматоза в составе инфильтра- 
ционных вод [6, 9]. Степень влияния атмосферной углекислоты пропорционально 
растет с увеличением площади и глубины эрозионной проработки галогенных и кар
бонатных отложений ближе к сводовой части Гаурдакского поднятия. В соответствии 
с этим увеличивается количество серы в рудах за счет участия все больших порций 
кислорода в окислении биогенного сероводорода до элементарной серы.

Кальцитовые метасоматиты (см. таблицу, обр. 6, 7 и 10) образуются локально в 
пределах средней и верхней частей, вероятно, при условии интенсивного выноса се
роводорода из зоны биогенной сульфатредукции. Впоследствии процессы выветрива
ния (в том числе и сернокислотного) приводят к огипсованию и вторичной карбона
тизации кальцитовых пород и как следствие -  к некоторому утяжелению их изотопно
углеродного состава (сравни обр. 7 и 10 с обр. 13 и 14).

Среди целестин-кальцитовых метасоматитов по усредненным показателям 613С 
выделяются две их разновидности: первая -  9,2%0 (обр. 8) и вторая -  1,8%0 (обр. 9). 
Обе они локализуются в пределах единой линзовидно-пластообразной залежи (мощ
ностью от 0,05 до 2 м), приуроченной к зоне контакта сульфатных отложений и под
стилающих известняков Оксфорда. При этом целестин-кальциты первой разновидно
сти тяготеют к глубинной, надглубинной и средней частям месторождения, а второй -  
к верхней и частично средней. Целестин-кальциты обеих разновидностей характери
зуются существенными вариациями 613С. По нашему мнению, данные изотопного со
става углерода и другие особенности (минералогические, структурно-текстурные) 
однозначно свидетельствуют в пользу образования целестин-кальцитовых метасома
титов в несколько стадий минерализации с привлечением углерода и стронция из 
разных источников: первичные карбонаты и сульфаты, углекислота биогенной суль
фатредукции и атмосферная, а также гидротермальные (эндогенной природы) раство
ры Г1, 4].

Изотопно-углеродные показатели нефтей Гаурдака, их групповой и фракцион
ный состав (преобладают низкокипящие фракции), позволяют отнести их к типу 
газоконденсатных [5]. Немногим более «легкий» средний изотопный состав углерода 
битумов по сравнению с нефтями, по-видимому, следует объяснять разницей в чис
ле проанализированных образцов. Но не подлежит сомнению, что битумы Гаурдака 
это продукты субаэрального выветривания газоконденсатных нефтей в зоне гипер
генеза.

Показатели 613С в серно-кальцитовых метасоматитах из глубинных и надглубин- 
ных частей месторождения (обр. И и 12) можно интерпретировать как результат 
процессов биогенной редукции сульфатов галогенной толщи при доминирующем 
участии углеводородов местных газоконденсатных нефтей *.

Таким образом, гипергенно измененные сульфатные отложения верхнеюрской 
галогенной формации района Гаурдака характеризуются довольно своеобразным

1 Для сравнения приведем следующие данные: на средневолжских серных 
месторождениях в сульфатредукции участвовали углеводороды обычных нефтей, 
б13С в серно-кальцитовых рудах достигает —28%0 [14]; в Предкарпатье — газовые 
углеводороды, б13С в серно-кальцитовых рудах достигает — 60%0 [12].
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Характеристика и изотопно-углеродные показатели минеральных образований в 
гипергенно измененных гологенных отложениях Гаурдака

Г рупповой 
номер 

образцов

Число
проанализиро
ванных образ

цов
Характеристика минеральных образований 

по образцу б »  С, «/о.

Зона приповерхностного гипергенеза

1 10 Включения и прожилки карбонатов в —6,0 ч -+ 2 ,2
неизменных или слабо измененных гипсоан- 
гидритах

0,0

2 13 Прослои известняковых пород в гипсоан- —1 ,0 ч -+ 4 ,2
гидритах + 1 ,9

з 6 Включения и прожилки карбонатов в круп- —9 ,2ч— 4,2
нокристаллических шпатовых гипсах —6,8

4 5 Прожилки кальцита в прослоях известия- —0 ,4ч -+ 3
ковых пород (обр. 2) *+1,6

ъ 4 Корки и щетки кальцита в кавернах —12,Он— 6,0
известняковых пород (обр. 2) - 8 , 1

Зона глубинного гипергенеза (палеогипергенеза)

<ь* 7 Кальцитовая порода без серы или с ред- —16,1ч— 9,0
кой вкрапленностью 13,2

7 5 Кальцитовая порода огипсованная с ред- —12,6ч---- 4,8
кой вкрапленностью серы —8,5

8 14 Целестин-кальцитовая порода с редкой —19,0ч— 1,1
вкрапленностью серы —9,2

9* 12 Целестин-кальцитовая порода с включе —6,9ч -+ 5 ,1
ниями флюорита и гипса - 1 , 8

10* 9 Кальцитовая порода выветрелая—рыхлая, 
кавернозная, ожелезненная, со значитель
ными включениями медово-бурового и белого 
кальцита в виде натечных агрегатов

— 15,1ч— 4,2 
- 9 , 1

И 14 Серно-кальцитовые породы (серные руды) —24,2ч— 16,1
в залежах трубсобразной и вытянутой линзо
видной форм в разных частях месторожде
ния: глубинных (абс. отм. отбора образцов 
-25-5- +  195 м); усредненное по участкам 
содержание серы в руде 18—20%;

—20,3

12* 18 надглубинных ( +  250-5-+460 м), усреднен —23,1ч— 12,0
ное содержание серы в руде 23—25%; —16,5

13 21 средних (+475-5- +  560 м); усредненное 1 jo •1- 1 00 to

содержание серы в руде (с учетом V участ
ка) 26—28%;

-1 2 ,3

14* 28 верхних (+670-5-+850 м); усредненное —14,7-5— 6,3
содержание серы в руде (только по залежи 
V участка) 35—40%

—10,4

15 20 Известняки Оксфорда, подстилающие тол -1 ,2 ч -+ 3 ,1
щу сульфатных пород + 2 ,2

16 8 Прожилки белого кальцита в подстилаю —2,6-*-+3,0
щих известняках + 1 ,4

Органическое вещество

17* 10 Битумы твердые, углеподобные, хрупкие —26,4н— 22,9
—24,3

18* 2 Нефть —24,4н~22,9
— 23,6
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Таблица (окончание)'

Г рупповой 
номер 

образцов
Число проа

нализирован
ных образцов

Характеристика минеральных образований по 
образцу в”  с . • /«

19 4

Зона окисления месторождения 
Субтерральные карбонатные глины - 1 1 , 0 - 5 — 7 ,0

20 4 Хемогенно-кольматационны е глинистые

— 9 ,0

— 15,0 ч — 12,0
известняки и мергели — 1 3 ,0

П р и м е ч а н и е . В числителе приведены вариации показателей 618 С, в знаменателе — среднеарифметичес» 
кий показатель.

•Данные по этим образцам публикуются впервые (Анализы проведены в лаборатории масс-спектромет 
рии ИГГГИ, г. Львов, под руководством Г. П. Мамчура).

комплексом новоминеральных образований. Часть из них образует месторождения, 
полезных ископаемых (самородная сера, гипс, стронций, мраморный оникс).

В аспекте приведенного примера по Гаурдаку следует, что показатели изотопно
углеродного состава пород, минералов, руд, органического вещества в зоне гиперге- 
неза (в том числе палеогипергенеза) сульфатных отложений позволяют в совокуп
ности с другими геологическими данными выделять разновидности (генерации) но
воминеральных образований и расшифровывать особенности их образования и из
менения. Следовательно, показатель 613С в рассматриваемом случае вполне может 
служить геохимической «меткой» для идентификации минеральных образований, 
которые относятся к корам выветривания галогенных (сульфатных) пород в ассо
циации с углеводородами. Очевидно, что изотопно-углеводородные показатели наряду 
с другими могут использоваться для диагностики минеральных образований такого 
рода кор выветривания и при углубленной разработке прогнозно-поисковых крите
риев на некоторые связанные с ними месторождения минерального сырья. Кроме 
того, возможно, их применение как индикаторов не только молодых (плиоцен-антро- 
погенового возраста), но и древних кор выветривания, т. е. в области погребенных 
галогенных формаций (например, верхнедевонская галогенная формация Припятско- 
ко прогиба [11]).
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ВТОРОЕ ВСЕСОЮЗНОЕ СОВЕЩАНИЕ «СОВРЕМЕННЫЕ МЕТОДЫ 
ГЕОЛОГИЧЕСКИХ ИССЛЕДОВАНИИ В ОКЕАНЕ»

(11—16 МАЯ 1987 Г., Г. СВЕТЛОГОРСК)
Б О Г Д А Н О В  Ю. А.

По инициативе Института океанологии им. П. П. Ширшова АН СССР и его Атлан
тического отделения в г. Светлогорске было проведено Второе Всесоюзное совещание, 
целью которого было обсуждение современного состояния методов геологических ис
следований в океане и перспектив их развития. В его работе приняли участие 153 пред
ставителя 50 научных и научно-производственных организаций страны из 23 городов, 
было заслушано 123 доклада.

На заседаниях был обсужден широкий круг вопросов, связанных с получением и 
обработкой геологической информации, а также с экспедиционными методами и при
борами. В настоящее время, когда получены общие представления о геологическом 
строении и истории развития океана, установлена классификация структур океанического 
дна, основным направлением морских геологических работ становится детальное изу
чение наиболее типичных геологических структур. Эта кардинальная перестройка стра
тегии морских геологических исследований вызвала внедрение новых методов. Тради
ционные методы практически неприменимы для решения новых задач, необходимы ме
тоды и приборы, отвечающие высшей технологии морских геологических исследований. 
Теоретическому обоснованию и изложению опыта использования новых методических 
приемов геологических работ в океане был посвящен доклад А. Я. Лисицына «Совре
менное состояние и методы морской геологии».

На основе отечественного и зарубежного опыта уже выработан набор методов и 
шриемов, необходимых для подобных работ. В них включены крупномасштабное геоло
го-геофизическое и геохимическое картирование океанского дна с применением совре
менных методов позиционирования (донной навигации), фото- и телевизионное карти
рование поверхности, локация неровностей рельефа буксируемыми подводными аппара
тами, обследование геологических обнажений подводными обитаемыми аппаратами. 
Этих же вопросов касались доклады Е. М. Емельянова с соавт. «Литолого-геохимиче- 
ские и физические методы сбора и изучения проб донных осадков», «Некоторые мето
дические приемы геологических исследований на подводных горах (опыт экспедиций 
на НИС «Витязь» и «Рифт»)», Ю. А. Богданова «Опыт использования подводных оби
таемых аппаратов для морских геологических исследований», В. Т. Паки «Перспективы 
применения буксируемых устройств в геологии» и др.

Геофизические методы исследований были представлены на совещании обобщаю
щими докладами, касающимися современного состояния и перспектив развития 
(А. М. Городницкий «Перспективы геомагнитных исследований в океане», Л. И. Коган 
«Перспективы развития сейсмических методов для геологических исследований» и др.).

Сравнительно новым направлением в геологии океана, обусловленным перспекти
вой практического использования минеральных ресурсов океанского дна, является раз
работка методов поиска рудных залежей. Эти проблемы были освещены в докладах 
А. П. Лисицына «Поисковая морская геология — методы и приборы, высшая технология 
морских геологических исследований», И. О. Мурдмаа «Поисковые методы на железо
марганцевые конкреции», Г. Н. Батурина «Поисковые методы на фосфориты». Одной 
из главных задач 12-го рейса НИС «Академик Мстислав Келдыш» была разработка 
методов поиска современных и древних гидротермальных рудопроявлений океанских 
рифтов. Некоторые результаты этой экспедиции, касающиеся данной проблемы, были 
изложены в докладах А. Я. Лисицына, Ю. А. Богданова, В. М. Купцова, В. В. Гор
деева, С. Б. Тамбиева, А. Ю. Леин, А. В. Чертковой, А. А. Биличенко и др.

Широкое развитие в практике морских геологических исследований получили дол
говременные наблюдения динамики современного осадконакопления и осадочного руд
ного процесса. В своих докладах С. Б. Тамбиев, С. А. Сафарова и Л. Я. Грудинова, 
И. О. Мурдмаа и др. останавливались на вопросах использования для этих целей се- 
диментационных ловушек и многофункциональных буйковых станций.

Большой интерес вызвали доклады, посвященные развитию методов и аппаратуры 
рентгеновской дифрактометрии, кристаллохимии, атомной абсорбции, масс-спектромет- 
рии и других способов изучения вещественного состава геологических проб, применяе
мых как на борту научно-исследовательских судов, так и в стационарных условиях. 
Серия докладов была посвящена качеству получения проб (в частности, глубинной во
ды и взвеси) и их лабораторного исследования.

В докладах освещались также новые достижения в разработке методов и подхо
дов к интерпретации геологической информации, рассмотрены вопросы создания и ис
пользования банков данных на ЭВМ, математической автоматизированной обработки 
результатов.
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Важно подчеркнуть, что практически во всех докладах, касающихся методики ана
лиза строения, истории развития геологических структур, истории рудонакопления, без
оговорочно принимаются положения тектоники литосферных плит. Эта современная 
теория стала методологической основой всех геологических построений.

Участники совещания получили достаточно полную информацию о современном 
уровце геологических исследований в Мировом океане, имеющих большое теоретиче

ское значение и способствующих пониманию процессов и масштабов рудо- и нефтеоб- 
разования, смогли сопоставить состояние отечественных и зарубежных морских геоло
гических работ. В результате совещания определены направления совершенствования 
традиционно используемых методов, ускоренного развития новых (в частности макси
мальное внедрение ЭВМ и микропроцессорной техники, роботизация исследований, со
здание и модернизация аппаратуры) приборов. Серьезное внимание на совещании было 
уделено организационным вопросам проведения геологических работ в океане, прежде 
всего необходимости более широких контактов и сотрудничества между институтами 
и учреждениями Академии наук СССР и министерств.

Второе Всесоюзное совещание «Современные методы геологических исследований 
в океане» явилось эффективной школой по обмену опытом между научными и научно- 
производственными организациями, апробации и внедрению новых методических разра
боток. Было признано целесообразным регулярное проведение совещаний подобного 
типа и решено организовать следующую встречу через 2 года.

Институт океанологии Поступила в редакцию
АН СССР, Москва 3.XI.1987

УДК 551.32
АКТУАЛЬНЫЕ ЗАДАЧИ ИЗУЧЕНИЯ КРИОЛИТОГЕНЕЗА

Д А Н  И Л О В  И .  д .

В Междуведомственном литологическом комитете АН СССР в конце 1987 г. 
организована новая с е к ц и я  к р и о л и т о г е н е з а ,  призванная всемерно способ
ствовать активному изучению и более* глубокому познанию процесса осадочного по- 
родообразования в специфических условиях криолитозоны, выявлению и развитию 
наиболее актуальных направлений в разработке фундаментальных положений тео
рии криогенного литогенеза и их применению в практических целях, а также коор
динировать исследования в данном направлении. При этом имеется в виду осадоч
ный процесс и его особенности в пределах криолитозоны как континентов, так и мо- 
дрй на всех стадиях его проявления.

Создание секции по проблеме криогенного литогенеза при МЛК АН СССР — по
казатель признания важности данной проблемы для литологии в целом. Достаточно 
отметить, что примерно на */4 части суши и 1/2 части территории СССР распростра
нены толщи многолетнемерзлых горных пород. В относительно недавнем геологиче
ском прошлом (в позднем плейстоцене, всего 18—20 тыс. лет назад) их площадь была 
почти вдовое больше. В пределах криолитозоны формируются совершенно особые 
типы осадочных пород, иногда на 70—90% состоящие из подземных льдов —текстур
ных, пластовых, жильных. Лед становится здесь неотъемлемой составной частью 
•осадочных горных пород, придавая им неповторимый облик (фигура), что учитыва
ется в достаточной мере далеко не всеми литологами. Сочетания льда и терригенно- 
органогенной составляющей пород могут быть самыми различными и определяются 
фациальными обстановками формирования отложений, их литологическим составом 
и способом промерзания. Поэтому методической основой криолитологических иссле
дований служит литогенетический анализ, иногда называемый мерзлотно-фациаль
ным. Кроме того, важную роль играют теплофизические и геоморфолого-тектониче
ские аспекты проявления криолитогенеза. Одним из главных направлений в изуче
нии криолитогенеза, как и литогенеза в целом, является познание его физико-хими
ческой сущности, что связано с исследованием механических, массообменных, 
физико-химических и химических процессов, обусловленных фазовыми переходами 
«вода — лед» в мерзлых, промерзающих и оттаивающих породах.

Секция криолитогенеза создана не на пустом месте. В настоящее время имеет
ся целый ряд монографий, посвященных этой проблеме [1—7]. Секция включает 
33 члена, в числе которых представители различных институтов АН СССР и союз
ных республик, Государственного комитета СССР по народному образованию, инсти
тутов и других организаций Мингео, Мингазпрома, Миннефтепрома и Госстроя 
СССР и т. д. из различных городов (Москва, Ленинград, Магадан, Якутск, Анадырь, 
Мурманск, Ухта, Таллин, Львов, Махачкала и др.). Инициатива создания секции, 
активно поддержанная руководством МЛК АН СССР, принадлежит кафедре геокрио
логии геологического факультета МГУ. В планы секции входит организация научно- 
теоретических и научно-практических семинаров как в Москве, так и в других горо-
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а

б
Подземные льды -  составная часть осадочных пород бассейнового происхождения и 
криолитозоне (а -  пластовая залежь слоистого льда в ледово-морских глинах; б — 
решетка из ледяных шлиров, пронизывающая озерные ленточно-слоистые алевриты)

дах, а также на конкретных геологических объектах, проведение в 1989 г. Всесоюз
ного совещания но теме: «Осадочное породообразование в криолитозоне».

За истекший 1987 г. в соответствии с планом работы секцией было проведена 
два семинара: научно-теоретический — «Состояние, проблемы, цель и задачи иссле
дований осадночного породообразования в криолитозоне» и научно-практический — 
«Криолитогенез на шельфе Арктического бассейна».

Первый семинар, состоявшийся 26—27 мая в Москве, наметил основные пути 
работы секции. На нем был рассмотрен широкий круг общих теоретических и мето
дических вопросов, посвященных осадочному породообразованию в криолитозоне. 
Семинар открыл заместитель председателя МЛК АН СССР проф. В. Н. Холодов. 
Во вступительном слове председатель секции проф. Э. Д. Ершов (МГУ) сообщил о- 
ее задачах, составе, структуре, планах работы. В обзорном теоретико-методологиче- 
ском докладе проф. И. Д. Данилов (МГУ) определил главный круг задач, необходимых 
для успешного развития учения о криолитогенезе: создание методов и методик крио
литологических исследований, изучение основных закономерностей и особенностей 
криогенного осадочного породообразования на всех его стадиях и в различных фаци
альных обстановках, выявление эволюции криолитогенеза на фоне общей истории 
геологического развития Земли, создание на геолого-генетической основе учения о крио
генных формациях. В докладе проф. А. А. Величко (ИГ АН СССР) наглядно показано, 
что вопросы криогенного морфо- и литогенеза следует изучать не только в пределах 
современной криолитозоны, но и далеко за ее границами, поскольку они в плейсто
цене смещались к югу на тысячи километров; следы палеокриогенных процессов и 
явлений в сочетании с другими палеогеографическими данными проливают свет на 
многие вопросы истории и эволюции криолитогенеза. Фактически этот доклад послу-
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экил обоснованием особого (палеокриогенного) направления криолитологических ис
следований. Чрезвычайно важные аспекты литогенеза в условиях субмаринной крио- 
литозоны были подняты в докладе В. А. Соловьева, И. С. Грамберга, Г. Д. Гинзбурга 
{ВНИИОкеангеология, г. Ленинград), в котором была подчеркнута актуальность 
изучения проблемы образования газогидратов, имеющей как научно-теоретическое, 
так и большое практическое значение. В докладе Ш. Ш. Гасанова (ДПИ, г. Махачка
ла) были рассмотрены общие теоретические вопросы криолитогенеза как самостоя
тельного типа процесса осадочного породообразования А. В. Иванов (ХКИ ДВНЦ, 
г. Хабаровск) раскрыл существо некоторых вопросов химического взаимодействия 
в системе; вода — лед — горная порода, которое рассматривается как своеобразное 
химическое выветривание при отрицательных температурах. Некоторые доклады 
были посвящены конкретным вопросам формирования осадочных пород в криолито- 
зоне. Так, С. В. Томирдиаро (ЛСХИ) изложил свою концепцию криогенно-эолового 
происхождения мощных лёссовидных толщ высоко льдистых отложений с крупными 
вертикальными ледяными жилами на равнинах Северо-Востока Азии. Р. Я. Караукяп 
(Ин-т геологии АН ЭССР, г. Таллин) рассмотрела вопросы седиментогенеза в пери- 
гляциальных условиях водно-ледниковых водоемов.

Второй семинар секции имел не только научную, но и практическую направлен
ность, поскольку был посвящен проблеме изучения криолитозоны арктических морей 
и специфики осадочного породообразования в их пределах. Он проходил 22—23 ок
тября 1987 г. в г. Мурманске, являющемся современным центром изучения и освое
ния как арктических морей, так и полярных бассейнов в целом. Арктический шельф 
активно начинает вовлекаться в сферу хозяйственной деятельности человека, здесь 
проводится разведочное и эксплуатационное бурение, создаются плавучие платфор
мы для добычи нефти и газа. Особое значение при изучении криолитогенеза в 
условиях полярных шельфов имеет криогенное состояние донных грунтов, которые 
характеризуются в основном отрицательными температурами и засоленностью. 
Различные комбинации в системе: грунт — соленость — температура обусловливают 
крайнюю неустойчивость физического состояния донных осадков и переход их из 
твердомерзлого в отрицательно-температурное, но вязкопластичное состояние, что 
влечет уменьшение несущей способности грунтов и создает чрезвычайные ситуации 
при эксплуатации инженерных сооружений.

В работе семинара приняли участие представители научных и научно-производ
ственных организаций, базирующихся в г. Мурманске, представители различных ор
ганизаций Москвы, Ленинграда, Ухты и других городов. В докладах освещался ши
рокий круг вопросов, связанных с осадочным породообразованием и криогенным 
состоянием грунтов на арктическом шельфе. Общая характеристика осадочного про
цесса в условиях субмаринной криолитозоны была дана в докладе И. Д. Данилова. 
В коллективном докладе сотрудников Мурманского морского биологического инсти
тута охарактеризована палеогеографическая ситуация осадконакопления на шельфе 
Северо-Европейского бассейна в плейстоцене. Распространение толщ мерзлых грун
тов в Баренцевом и Карском морях показано В. Н. Бондаревым (Мингазпром, г. Мур
манск). Ряд докладов был посвящен физико-химическим и теплофизическим аспек
там криолитогенеза в субмаринных условиях. Важные результаты получены на осно
ве экспериментальных исследований по миграции ионов морских солей в мерзлых 
'грунта (Э. Д. Ершов, Ю. П. Лебеденко, Е. М. Чувилин, МГУ). Данные натурных ис
следований по физико-химическим и термодинамическим аспектам промерзания и 
протаивания донных осадков арктических морей обобщены Л. А. Жигаревым (МГУ). 
Результаты изучения циклической деформируемости донных илов при механическом 
воздействии на них освещены группой сотрудников ПНИИС.

В ближайшие планы секции входит проведение научно-теоретических и науч
но-практических семинаров по проблемам криолитогенеза горных стран и примор
ских равнин севера Евразии, активно осваиваемых в нефтегазовом отношении. 
Секция выполнит основную задачу, если в своей деятельности окажет содействие 
развитию фундаментальных исследований по проблемам криолитогенеза и их прак
тическому использованию и внедрению при освоении Севера.
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УДК 552.54

КАРБОНАТНЫЕ ФОРМАЦИИ И УСЛОВИЯ ИХ ОБРАЗОВАНИЯ
К У З Н Е Ц О В  В . Г . ,  В О Й К О  н .  и .

С 12 по 16 октября 1987 г. на Северном Кавказе в г. Нальчике работала Всесоюз
ная школа, посвященная проблеме «Карбонатные формации и условия их образова
ния». Школа была организована Междуведомственным литологическим комитетом 
(МЛК), Северо-Кавказским научным центром высшей школы (СКНЦ ВШ) и Ростов
ским государственным университетом.

В работе школы приняли участие 125 человек из 28 городов, представляющие 
43 научные и производственные организации АН СССР, Мингео СССР, Миннефтепро- 
ма СССР, Мингазпрома СССР и др., а также ряд учебных заведений Государственного 
комитета СССР по народному образованию.

Председателем оргкомитета школы был председатель МЛК, чл.-кор. АН СССР 
проф. П. П. Тимофеев (ГИН АН СССР), заместителями председателя — проф. 
В. И. Седлецкий (СКНЦ ВШ) и проф. В. Г. Кузнецов (МИНГ им. И. М. Губкина), 
ученым секретарем — канд. геол.-мин. наук Ю. В. Агарков (РГУ).

На четырех пленарных заседаниях было заслушано 32 доклада, в виде стендо
вых обсуждено более 50 докладов. Проведена геологическая экскурсия, во время 
которой участники школы ознакомились с геологическим разрезом юрских и мело
вых карбонатных отложений по долине р. Чегем.

Основная тематика докладов и стендовых сообщений была посвящена пяти 
темам:

1. Карбонатные формации, их состав, строение и условия образования.
2. Континентальное карбонатообразование.
3. Проблема доломитообразования.
4. Полезные ископаемые карбонатных формаций.
5. Методы исследования карбонатных пород и минералов.
Не имея возможности дать полный обзор докладов по этим основным темам, 

отметим лишь некоторые из них.
По первой проблеме на пленарном заседании В. Г. Кузнецовым был сделан док

лад, посвященный методологическим и методическим вопросам выяснения законо
мерностей строения карбонатных толщ. Автором предложена интересная методика 
изучения строения мощных карбонатных тел с позиций системно-структурного ана
лиза. Большой интерес присутствующих вызвал также доклад группы авторов, 
сделанный В. С. Сорокиным (НПО «Союзморинжгеология»). В нем показаны пло
дотворность детальных комплексных эколого-фациальных исследований карбонат
ных отложений древних бассейнов. Это дает возможность более обоснованно рекон
струировать палеогеографические, палео тектонические условия образования карбо
натных толщ, целенаправленно прогнозировать поиски связанных с ними полезных 
ископаемых.

Ряд докладов по первой проблеме был посвящен карбонатным формациям от
дельных регионов. В докладе Н. И. Бойко и В. И. Седлецкого (РГУ) показано значе
ние органогенных построек в строении мезозойских карбонатных формаций Северно
го Кавказа, рассмотрены основные генетические типы вмещаемых ими доломитов, 
а также соотношение накопления органического вещества и формирования рифо- 
генных образований. Здесь же обосновывается новый генетический тип горючих 
сланцев. Доклады Ю. П. Смирнова (ГНИ) и С. Л. Афанасьева (ВЗПИ) посвящены 
особенностям строения верхнемеловых карбонатных формаций Кавказа и Предкав
казья. В докладах М. А. Жаркова. с С. Ф. Бахтуровым (ИГиГ СО АН СССР) и 
Е. М. Хабарова (ИГиГ СО АН СССР) раскрываются строение и условия образования 
битуминозных карбонатно-сланцевых и рифогенных формаций докембрия и кембрия 
Азии. В докладе М. В. Коржа и X. Э. Сорокиной (ИГиРГИ) рассмотрена рифоген- 
ная формация раннего триаса Восточного Предкавказья.

При обсуждении проблемы континентального карбонатообразованйя был отме
чен несомненный факт значительного расширения исследований по неморскому кар- 
бонатообразованию, составу, строению, обстановкам формирования карбонатных 
отложений на континентах. В частности, вопросу об условиях интенсивного карбо- 
натонакопления в голоценовых озерах был посвящен доклад В. К. Кокаровцева 
(Пермский политехнический ин-т). Определенный интерес вызвало также сообщение 
Г. А. Семенова (РГУ) о составе, строении и распространении на земном шаре тра- 
вертинов. Показано их значение для стратиграфии, палеонтологии, а также в каче
стве поискового критерия на некоторые полезные ископаемые. Условия формирова
ния травертинов на территории Белоруссии раскрыты в сообщении С. Ф. Зубовича 
(Минский педагогический ин-т). В сообщении А. Н. Раневского (Белорусский гос. 

ун-т) показаны особенности формирования и строения карбонатсодержащих толщ 
озерных водоемов Белоруссии.

Основной доклад по проблеме доломитообразования на пленарном заседании 
был сделан В. Н. Холодовым (ГИН АН СССР). На большом фактическом материале 
им обоснованы различные генетические типы доломитов, но особое внимание уделе
но вопросу наложенного (катагенетического) доломитообразвания. Показаны его 
масштабы, механизмы образования и формы проявления. В докладе Н. В. Веретен
никова, зачитанного от имени коллектива авторов из ИГиГ АН БССР (г. Минск), 
рассматриваются доломитовые породы рифея Белоруссии и условия их образования.
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Ю. П. Казанский (ИГиГ СО АН СССР) доложил весьма интересные, хотя и небес
спорные, результаты экспериментального исследования процессов морского доломи- 
тообразования. В докладе Г. Н. Перозио и Н. Т. Мандриковой (СНИИГГиМС) на при
мере рифогенных отложений кембрия Сибирской платформы показаны возможности 
современных методов исследования для определения генезиса доломита.

По четвертой проблеме был заслушан интересный доклад А. В. Шишкина и 
А. К. Шайдуллина (ВНИИГЕОЛНЕРУД) о состоянии и проблемах развития карбо
натно-сырьевой базы СССР. Доклад составлен на основании анализа огромного фак
тического материала по месторождениям карбонатного сырья страны, он изобилует 
конкретными цифровыми данными и содержит рекомендации по дальнейшему раз
витию минерально-сырьевой базы карбонатных пород различного назначения. 
Перспективам поисков месторождений углеводородов в карбонатных формациях от
дельных регионов страны были посвящены доклады Я. В. Безносова с соавт. 
(ВНИГНИ), О. Я. Постниковой, Я. М. Скобелевой, С. А. Дмитриевского (МИНГ 

-им. И. М. Губкина), Я. Я. Фортунатовой (ВНИГНИ). В докладе И. В. Плещенко с 
соавт. (ТашГУ) рассмотрены статиформные месторождения свинца и цинка в кар
бонатных формациях среднего палеозоя Западного Тянь-Шаня.

Большой интерес по пятой проблеме вызвало сообщение Г. Я. Перозио 
(СНИИГГиМС), в котором изложен рациональный комплекс методов изучения кар
бонатных пород. Об информативности флюидных включений в минералах карбонат
ных пород при изучении нефтегазоносных бассейнов говорилось в докладе 
Э. С. Сианисяна с соавт. (РГУ). Методика изучения структуры карбонатных отложе
ний венда — кембрия Сибирской платформы показана в докладе Ю. Я. Карогодина 
(ИГиГ СО АН СССР). Л. Ф. Малюшко (СНИИГГиМС) предложила новую методику 
определения генезиса карбонатных минералов на основе раскрытия валентных свя
зей элементов.

В решениях школы обращается внимание на необходимость расширения работ 
по детальному изучению и характеристике конкретных карбонатных формаций, 
их состава, внутренней структуры и генезиса как базы для однозначного их выделе
ния. При этом необходимо уделить особое внимание комплексному анализу, вклю
чающему литологические, палеоэкологические, геохимические, геофизические, фа
циальные и другие исследования, взаимоотношения со смежными формациями как 
по площади, так и в разрезе.

Рекомедовано продолжить исследование современного карбонатонакопления и 
современных карбонатных осадков в мелководной зоне морей и океанов, а также в 
пределах рифов. Разработать для этого комплексную программу литологических, 
геохимических, экологических и фациальных исследований с привлечением специа
листов по гидродинамике и геоморфологии мелководной зоны.

Признано важным изучение внутренней структуры, и в частности цикличности 
карбонатных формаций в различных тектонических и климатических зонах. Особое 
^внимание рекомендовано обратить на генетическую интерпретацию седиментацион-
:НОЙ ЦИКЛИЧНОСТИ.

Предлагается активизировать исследования по эволюции карбонатообразования 
»в истории Земли, сконцентрировав внимание на изучении различных уровней орга
низации вещества (породного, породно-слоевых ассоциаций, формаций), изменения 
условий, обстановок и самого механизма отложений карбонатного вещества того или 
иного состава.

Признано необходимым подтвердить важность экспериментальных исследова
ний и моделирования процессов и обстановок карбонатообразования, в том числе с 
использованием ЭВМ. Считать необходимым максимально приблизить их к природ
ным условиям.

Рекомендовано расширить целенаправленное изучение карбонатных формаций 
как вместилищ важнейших полезных ископаемых (горючих, полиметаллических руд, 
бокситов, горно-химического сырья, нерудного сырья для металлургии, стройинду
стрии и др.) с целью расширения их минерально-сырьевой базы, вовлечения в про
мышленную разработку новых типов месторождений и комплексного экологически 
•чистого их использования.

Школа обратилась в Государственный комитет СССР по народному образованию 
с просьбой организовать на геологических факультетах вузов спецкурсы и факуль
тативы для углубленной целенаправленной подготовки специалистов по изучению 

жарбонатных отложений.
Участники школы отметили своевременность, актуальность и высокий уровень 

ее организации и выразили искреннюю благодарность оргкомитету, Северо-Кавказ
скому научному центру высшей школы и Ростовскому государственному универси
тету за ее образцовое проведение.
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| ВИКТОР ИВАНОВИЧ ДВОРОВ I

Тяжелая утрата постигла советскую геологическую науку. 20 сентября 1987 г. ско
ропостижно скончался молодой талантливый и разносторонний исследователь, ученый, 
секретарь Научного совета АН СССР по геотермическим исследованиям, кандидат гео
лого-минералогических наук Виктор Иванович Дворов.

Виктор Иванович прожил всего 44 года, однако за это время им было много сде
лано для развития гидрогеохимии и геотермии. Его исследования распределения и эво
люции термальных металлоносных вод и рассолов, о мобилизации, миграции и акку
муляции рудных элементов в процессах седименто- и литогенеза, энергетики и гидро
геохимии прибрежного гипергенеза и диагенеза морских осадков были новаторскими, 
открывающими возможность развития целых научных направлений. Особое внимание 
В. И. Дворова привлекала проблема комплексного исследования месторождений тер
мальных вод — для извлечения из них ценных химических компонентов и ресурсов, 
глубинного тепла.

Окончив с медалью среднюю школу, В. И. Дворов учился на геологическом факуль
тете Московского государственного университета им. М. В. Ломоносова. Его диплом
ная работа, посвященная геохимии фтора в термальных и других типах природных, 
вод, была удостоена медали «За лучшую научную студенческую работу в СССР». Пос
ле окончания МГУ в 1967 г. Виктор Иванович сразу же был принят в аспирантуру 
ИГЕМ АН СССР, где под руководством чл.-кор. АН СССР Ф. К. ШИпулина подгото
вил и блестяще защитил кандидатскую диссертацию на тему: «Геохимические особен
ности формирования термальных металлоносных рассолов Челекена». В 1975 г. она; 
была издана в виде монографии и принесла В. И. Дворову широкую известность. В ней 
впервые дается анализ геохимической эволюции металлоносных термальных рассолов 
Челекенского очага разгрузки, рассматриваются основные особенности распределения, 
ряда химических элементов в рассолах и в породах красноцветной терригенно-осадоч- 
ной толщи, доказывается возможность экзогенной мобилизации рудообразующих эле
ментов (свинца, цинка, меди) из вмещающих пород.

С 1974 г. В. И. Дворов сотрудник Геологического института АН СССР, а с 1976 — 
старший научный сотрудник и ученый секретарь Научного совета АН СССР по геотер
мическим исследованиям. Он успешно совмещал организационную и научную деятель
ность, хотя это и требовало от него большой отдачи сил и времени. Диапазон его ис
следований был весьма широк.

Одним из направлений работ В. И. Дворова было изучение современных гидро
геохимических процессов в мезозойских и кайнозойских отложениях Восточных Кар
пат. При этом его особенно интересовали геологическая деятельность подземных газо
водных растворов, их роль в процессах образования и разрушения гидрогенных мине
ралов и некоторых полезных ископаемых. Он впервые детально изучил широко прояв
ленный в Закарпатье сернокислый гипергенный метаморфизм в бескарбонатных туфо
лавовых породах, содержащих концентрированные или рассеянные сульфиды. Анали
зируя устойчивость минеральных ассоциаций, он термодинамически рассчитал/ 
физико-химические равновесия окисной, карбонатной и сульфидно-сульфатной природ
ных минералообразующих систем. Теоретические предположения, высказанные им в мо
нографии «Гидрогеохимия Восточных Карпат» и других публикациях, несомненно име
ют большое научное и практическое значение.

Важным этапом научной деятельности В. И. Дворова были газогидрогеохимичес
кие исследования современных процессов в осадках (Каспийского и Черного) внутрен
них морей. На основании полевого, экспериментального и теоретического изучения сис
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темы порода — газоводный раствор им впервые были разработаны термогеохимичес
кие модели. Установлено возникновение в современных морских осадках двух доми
нирующих энергетических уровней, потенциалы которых контролируются системами 
железа и серы и образования карбоната марганца в условиях нормально-осадочной 
толщи и низких температур. Им было доказано также, что при пониженных (зимних) 
температурах в прибрежных осадках неустойчивой минеральной фазой являются каль
цит и сульфиды железа, но устойчив гидрогётит, а в условиях высоких летних темпе
ратур устойчивыми фазами становятся кальцит и сульфиды. Соотношение процессов 
образования карбонатов и сульфидов летом и разрушения их зимой таково, что по
степенно в деятельном слое осадков происходит накопление этих минералов. Резуль
таты этих исследований также были опубликованы, но, к сожалению, лишь частично.

В последние годы В. И. Дворов стал организатором газогидрогеохимических ис
следований на научно-исследовательском судне «Академик Николай Страхов». В двух 
рейсах, в которых он участвовал, выяснилась физико-химическая обстановка современ
ного седиментогенеза и диагенеза в различных структурах океанического дна. Часть 
результатов этих исследований была уже передана в печать, а последние данные вой- 
щут в готовящиеся коллективные монографии.

В. И. Дворов вел большую научно-организационную работу. Он проводил много
численные мероприятия Научного совета АН СССР по геотермическим исследовани
ям— совещания, выездные сессии (на Украине, Камчатке, в Дагестане, Чечено-Ингуше
тии, Краснодарском крае, Средней Азии и Казахстане), геотермические школы, коор
динировал деятельность различных организаций, работающих в этой области, готовил 
решения Совета, анализировал состояние и перспективы этих исследований с целью их 
дальнейшего развития, достойно представлял советскую науку в деловых контактах с  
иностранными коллегами.

В. И. Дворов опубликовал более 40 научных трудов, многие из которых премиро
вались на конкурсных сессиях ГИНа. Смерть прервала его работу над докторской дис
сертацией.

Виктор Иванович был также активным членом общества «Знание», популяризато
ром геолого-минералогической науки. Совместно с И. М. Дворовым им были написаны 
научно-популярные книги, одна из которых «Термальные воды и их использование» 
(1976 г.) получила премию общества «Знание».

В. И. Дворов был не только талантливым ученым, но и увлекался живописью, му
зыкой, писал стихи, был душой коллектива, в котором работал и пользовался всеоб
щей любовью и уважением.

Те, кто жил и работал рядом с Виктором Ивановичем Дворовым — от рядовых 
членов экспедиций до крупных ученых — помнят его как человека очень доброго, увле
ченного, благожелательного, большого труженика и энтузиаста. Таким он навсегда 
останется в сердцах всех его коллег, друзей и учеников.

Редакционная коллегия журнала Междуведомственный
«Литология и полезные ископаемые» литологический комитет

Геологический институт АН СССР
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