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ВВЕДЕНИЕ

Эволюция осадочного процесса в истории Земли неоднократно рас
сматривалась многими геолога ми -теорети ка ми. Этой проблеме были посвя
щены работы А.П. Павлова, А.П. Карпинского, В.И. Вернадского, А.П. Ви
ноградова, Н.М. Страхова, Г\А . Зенкевича, А.В. Сидоренко, А.Б. Ронова, 
А Л . Яншина, Б.С. Соколова, Г. Юри, Р.А. Дэли, В.В. Руби, В.М. Гольд
шмидта, П. Клауди, Р.В. Файрбриджа и многих других. Несмотря на обилие 
работ в этой области, многие стороны проблемы эволюции процессов 
седиментации до сих пор остаются слабо обоснованными, а иногда даже 
просто загадочными. Причин, определяющих гипотетичность представле
ний о трансформации осадочного процесса во времени, много. Прежде 
всего следует подчеркнуть сложность и многофакторность самого осадоч
ного процесса, который развивается в пределах внешних зон нашей Плане
ты; в его реализации принимают участие как эндогенные, так и экзоген
ные силы, причем эволюция осадочного породо- и рудообразования обычно 
происходит под действием направленного развития биосферы и ноосферы, 
гидросферы, атмосферы. Большую роль в этих направленных изменениях 
играет геохимическая эволюция того субстрата, который является источ
ником осадочного материала на континентальном блоке; в литологии такие 
области мобилизации вещества принято называть питающими провинциями.

Другая причина, затрудняющая реконструкцию процессов осадкообразо
вания во времени, — неполнота геологической летописи. Действительно, 
если современные осадки и современные питающие провинции практичес
ки доступны исследованию в пределах всей поверхности планеты, то палео
зойская история океанов, занимающих, как  известно, 2/3  поверхности 
Земли, до сих пор остается предположительной; здесь палеозойские отло
жения пока неизвестны. Более того, обнажения палеозойских толщ на кон
тинентальном блоке занимают только 12% его площади; эти изолирован
ные пятна увязываются между собой на основе сетки скважин или путем 
весьма приближенных палеогеографических допущений. Если к сказанному 
прибавить, что выходы докембрийских толщ на континентах также пред
ставляют собой пространственно ограниченные пятна в пределах древних 
щитов и в ядрах орогенов и совершенно неизвестны на огромных площадях 
Мирового океана, то станет очевидной скудность того фактического мате
риала, которым располагают литологи при расшифровке эволюции осадоч
ного процесса Земли.

Третья причина, нередко мешающая разобраться в истории седимента
ции, — вторичные преобразования осадочных пород и руд (диагенез, катаге
нез и метаморфизм различных ступеней); они иногда весьма существенно 
меняют химико-минералогический состав, текстуру и даже мощность пер
вородного осадка, что довольно сильно затрудняет возможность рекон
струкции первичных условий его образования. Влияние всех этих вторич
ных процессов становится довольно явным уже для палеозойских отложе
ний, но своего апогея оно достигает в архейских толщах, само отнесение 
которых к осадкам в ряде случаев становится проблематичным.

Стратисфера, или слоистая осадочная оболочка Земли, занимает около 
90% ее поверхности. С осадочными породами пространственно связаны са-



мые разнообразные полезные ископаемые. Одни из них, такие, например, 
как железные руды, бокситы, фосфориты, марганцевые руды или россыпи, 
представляют собой естественные продукты седиментации, образовавшиеся 
в результате выветривания исходных магматических, метаморфических и 
осадочных пород или в результате эффузивной деятельности и непосредст
венного переотложения материала в озерах, морях и океанах. Другие (нап
ример, многие стратиформные редкометальные или свинцово-цинковые 
месторождения, а также нефтяные залежи) являются в основном резуль- 
татами миграции подземных вод и углеводородов, их инфильтрации или 
элизии в слоистой оболочке. Если первые в общих чертах формировались 
на ранних стадиях осадочного процесса (выветривание, перенос, седимента
ция, отчасти диагенез), то вторые могут рассматриваться как образования, 
имеющие более сложную историю, иногда чуждые процессам осадкообразо
вания, сформированные на более поздних стадиях литогенеза (диагенез, 
катагенез, метаморфизм).

Не вызывает сомнения, что полезные ископаемые первой группы могут 
служить прямыми индикаторами эволюции осадочного процесса, тогда как  
связь между условиями седиментации и рудообразования в рудных скопле
ниях второй группы более сложная и подчас не истолковывающаяся одноз
начно.

При решении проблемы эволюции осадочного процесса полезным иско
паемым принадлежит особое место. Это и естественно, так как большинст
во рудных скоплений внешне и по составу резко отличаются от вмещаю
щих их толщ, т.е. принадлежат к  "экзотическим" образованиям. С другой 
стороны, многие из осадочных руд довольно определенно отражают фаци
ально-палеогеографические условия их образования, являясь чуткими инди
каторами климата, положения в идеальном фациальном профиле, глубины 
палеоводоема, интенсивности поступления рудного вещества и разбавляю
щих компонентов, размывов, волнений, взмучивания и многих других 
факторов седиментации. Характерно, что именно осадочные полезные 
ископаемые стали первыми объектами, на которых был установлен необра
тимый процесс накопления осадков в геологической истории Земли. В кон
це 40-х годов Н.М. Страхов бесспорно доказал, что существует возрастной 
ряд железных руд: от джеспилитов до оолитовых бурых железняков, сос
тав, фациальная позиция и структурно-тектоническое положение которых 
менялось во времени. Дальнейшие исследования состава и условий образо
вания этих пород позволили обнаружить не только различия в составе и 
структуре руд, но и доказать изменения физико-химических обстановок 
их формирования.

В сборнике, предлагаемом вниманию читателей, представлены статьи, 
характеризующие направленные изменения особенностей формирования 
фосфоритов и черных сланцев, бокситов, железных и марганцевых руд, 
россыпей редких металлов и эвапоритов, а также стратиформных место
рождений меди, свинца, цинка, нефти и каустобиолитов в различных струк
турно-тектонических условиях и на разных этапах развития Земли. Эти ра
боты были доложены наХН Всесоюзном литологическом совещании, кото
рое состоялось 11—13 ноября 1981 г. в Новосибирске.

Можно надеяться, что публикуемые материалы позволят существенно 
укрепить фактический фундамент литологии и учения об осадочных полез
ных ископаемых, внесут новые мотивы в существующие схемы осадочно
го рудогенеза и помогут в решении важных проблем эволюции осадочного 
процесса в геологической истории нашей планеты.



В. Н. Холодов

ПРОБЛЕМЫ ФОРМИРОВАНИЯ ЭПОХ РУДОГЕНЕЗА
В ОСАДОЧНОМ ПРОЦЕССЕ

ОСАДОЧНЫЕ РУДНЫЕ ЭПОХИ И ПРОВИНЦИИ

Представления о рудных эпохах и рудных провинциях отражают преры
вистость процессов рудообразования во времени и пространстве. Они за
родились в начале XX в. при первых попытках исследовать общие законо
мерности размещения месторождений полезных ископаемых; в работах 
В. Линдгрена [Lindgren, 1909] и Делоне [De Launay, 1913] было показано, 
что рудные скопления разных генетических типов распределяются преры
висто, обычно концентрируясь либо на отдельных участках земной поверх
ности (провинции), либо в пределах определенных стратиграфических 
интервалов геологического разреза (эпохи).

Характерно, что на первых этапах развития металлогении рудные эпохи 
и провинции выделялись чисто эмпирическим путем. Позднее благодаря 
работам1 С.С. Смирнова [1937, 1947], Ю.А. Б 1либина [1947], С.А. Вахраме
ева [1961], И.Г. Магакьяна [1969], В.И. Смирнова [1963, 1967], 
Г.А. Твалчрелидзе [1972] и многих других исследователей, представление 
о рудных поясах и провинциях слилось с учением о геосинклиналях, а 
эпохи рудообразования хорошо вписались в стадии развития этих тектони
ческих структур первого порядка. Стало возможным различать металлоге- 
нические эпохи, соответствующие архейской, ранне-, средне- и верхне- 
протерозойской, ри фей с кой, каледонской, герци некой и альпийской склад
чатости и соответственно выделять среди них собственно геосинклиналь- 
ную, ранне- и позднеорогенную стадии.

Необходимо подчеркнуть, что такой синтез геотектоники и металлогении 
особенно хорошо отражает закономерности размещения месторождений 
магматогеннего ряда; значительно хуже увязываются с предложенной 
схемой осадочные и вулканогенно-осадочные рудные скопления, прост
ранственная локализация которых в первую очередь определяется клима
том и вулканизмом, а уж затем их геотектоническим положением.

Первые попытки выделить эпохи осадочного рудогенеза принадлежат 
Л.В. Пустовалову [1933 ,1940 ]; позднее и гораздо более детально они 
были изучены П.И. Степановым [1937, 1947] и Н.М. Страховым [1940, 
1947].

При исследовании разновозрастных угольных месторождений П.И. Сте
панов [ 1947 J выделил и описал важнейшие эпохи угленакопления, охарак
теризовал отдельные угольные месторождения, угленосные бассейны, 
узлы и пояса угленакопления, соответствующие по масштабу рудным 
провинциям, и подчеркнул, что массы растительного материала, послужив
шие исходным материалом для формирования углей, накапливались как  
в условиях геосинклиналей, так и на платформах, т.е. независимо от геотек
тонического режима.

В известной монографии Н.М. Страхова [1947] была сделана попытка 
вначале выделить среди всего многообразия генетически разнородных 
месторождений железа группу собственно гипергенных образований, а 
затем рассмотреть закономерности их размещения в пространстве и вре
мени. В конечном счете такой подход позволил наметить в постальгонк-
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Рис. 1. Стратиграфическое размещение фациальных типов железных руд (поН.М.Стра- 
хову [1947])

ской истории Земли шесть крупных и восемь-девять мелких железоруд
ных эпох, чередующихся с периодами резкого ослабления рудообразования. 
Н.М. Страхов показал тесную генетическую связь между глобальными 
трансгрессиями на континентальном блоке и возникновением железо
рудных эпох. Кроме того, ему удалось наметить и описать ряд крупнейших 
железорудных провинций мира, показать их пространственную связь с 
месторождениями бокситов и марганца и установить их четкую приурочен
ность к  гумидным климатическим зонам. Реконструируя эволюцию 
железорудного процесса во времени, Н.М. Страхов установил, что форми
рование месторождений железа, начавшееся в докембрийское время в 
геосинклиналях, постепенно перемещалось на платформы, причем желе
зистые кварциты в палеозое закономерно сменялись оолитовыми железо
рудными скоплениями, а те уже в мезозойско-кайнозойское время, в свою 
очередь, трансформировались в озерно-болотные руды и руды коры вы
ветривания; последние образовались уже не в морской обстановке, а на 
суше (рис. 1 ).

Все глобальные закономерности размещения железорудных месторож
дений имели большое теоретическое значение, поскольку характеризовали 
некоторые общие особенности рудного осадочного процесса и впослед
ствии могли быть использованы при исследованиях металлогении других 
металлов и даже нерудных осадочных скоплений.
6



Рудным осадочным провинциям и эпохам впоследствии была посвя
щена большая литература; отчасти она была обобщена в более поздних 
монографиях Н.М. Страхова [1960, 1963, 1968], где были проанализирова
ны закономерности размещения россыпей, бокситов, железных и марган
цевых руд, углей и горючих сланцев, фосфоритов, эвапоритов и некоторых 
месторождений редких металлов (бор, стронций и др.) в разрезе и на пло
щади.

Кроме того, весьма полные сведения о железорудных и марганцево
рудных эпохах фанерозоя и докембрия содержатся в работах А. Г. Бетех- 
тина, В.П. Казаринова, Д .Г. Сапожникова, Б.М. Михайлова, Е.А. Соколовой, 
Г А . Мачабели, И.М. Варенцова. Эпохам преимущественного развития 
месторождений бокситов были посвящены исследования Ю.А. Горецкого, 
Г.И. Бушинского, Н.А. Лисицыной, В.А. Тенякова, Б.М. Михайлова, фосфо
ритов — А.Л. Яншина, Б.М. Гиммельфарба, А.И. Смирнова, Н.А. Красиль
никовой, А.С. Соколова, З А .  Еганова, Ю.Н. Занина, черных сланцев -  
М.Н. Альтгаузена, Св. А. Сидоренко, В.А. Тенякова, Н.А. Созинова, В.Н. Хо
лодова, эвапоритов—М.Г. Валяшко, М.П. Фивега, А.А. Иванова, С.М. Коре
невского, М.А. Жаркова. Эпохи и осадочные провинции месторождений 
урана описаны М.М. Константиновым, Е.Я. Куликовой, В.С. Домаревым, 
Н.П. Лаверовым, Е.М. Шмариовичем, месторождений ванадия — В.Н. Холо
довым, месторождений меди, свинца, цинка — Ф.И. Вольфсоном, А. Бэтма- 
ном, Л.Ф. Н арке л юном, Ю.В. Богдановым, В.М. Поповым. У А .  Асаналие- 
вым, залежей бора — И.М. Курманом, А.А. Оэолом, стронция -  В.В. Бурко
вым, Е.К. Подпориной, Н.С. Скибой.

Анализ известного нам фактического материала позволяет утверждать, 
что в настоящее время можно различать два типа осадочных рудных эпох 
в истории Земли. Первый тип характеризуется статистической приурочен
ностью различных рудных месторождений к определенным стратиграфи
ческим интервалам, но отсутствием определенного регионального контро
ля. Иначе говоря, в рассматриваемом случае вследствие каких-то общих 
глобальных геологических процессов в разных осадочных бассейнах суб
синхронно осуществлялись процессы концентрации тех или иных осадочных 
полезных ископаемых. Обычно осадочная рудная эпоха этого типа носит 
планетарный характер, охватывая множество отдельных металлогеничес- 
ких провинций и проявляясь, на всех или почти на всех континентах.

Второй тип осадочной рудной эпохи более локален; в этом случае рудо- 
генез не выходит за пределы одного рудоконтролирующего осадочного 
бассейна, хотя в его пределах могут объединяться различные металлогене
тические провинции.

Массовое и почти одновременное формирование осадочных руд и руд 
более сложного генезиса теснейшим образом оказывается связанным с 
определенным этапом развития папеоводоема, причем все прочие смеж
ные бассейны седиментации оруденения данного типа обычно не содержат.

Поскольку формирование осадочных и осадочно-гидротермальных 
месторождений представляет собой итог суммарного действия многих, 
иногда разномасштабных факторов, то не вызывает сомнения, что более 
детальное изучение рудных эпох обоих типов существенно дополняет гене
тические представления об осадочном рудогенезе и в связи с этим являет
ся чрезвычайно важной задачей теоретической литологии.

В данной статье сделана попытка рассмотреть важнейшие особенности 
двух эпох осадочного рудообразования: вендско-кембрийской планетар
ной эпохи и палеогеновой эпохи, проявившейся в пределах бассейнов 
третичного Паратетиса.



Планетарная вендско-кембрийская эпоха
осадочного рудообразования

Вендско - кембрийское время охватывает довольно большой интервал 
стратиграфической шкалы — от 650 до 510 млн. лет; естественно, что 
попытка нарисовать общую палеометаллогеническую картину за отрезок 
времени, равный почти 90 млн. лет, весьма условна. Следует отметить, 
однако, что в вендско-кембрийское время в самых различных морских 
палеобассейнах мира была распространена типичная ассоциация руд и 
пород. Здесь очень часто формировались пластовые и желваковые фосфо
риты, черные ванадиеносные сланцы и фтаниты с концентрациями V, Сг, 
Со, Ni, Мо и других редких металлов, месторождения железных и марган
цевых руд, доломиты и известняки, тиллиты и тиллитоподобные породы, 
аркоэово-граувакковые песчаники и кварциты.

Центром осадочного рудогенеза в венде и кембрии бесспорно была 
Евразия; меньшее значение описанная ассоциация пород и руд имела в 
Австралии и Африке. Наконец, в пределах Северной и Южной Америки 
формирование осадочных рудных скоплений постепенно затухало, хотя 
отдельные составляющие той же ассоциации здесь фиксируются довольно 
определенно.

Металлогения венда и кембрия Евразии была детально исследована 
автором статьи в ряде предшествующих работ [Холодов, 1970 а,б, 1973, 
1975а,б, 1981]. Основой для анализа закономерностей распределения 
генетически различных рудных скоплений этого региона может служить 
рис. 2 (см. в кл .). Он составлен на основе материалов В.М.Синицина [1962], 
Г.И. Бушинского [1966], Б.М. Келлера, В.Г. Королева, М А . Семихатова, 
Н.М. Чумакова [1968], А.А. Иванова, Ю.Ф. Левицкого [1960], С.Г. Анкино- 
вича [1961], И. Стоклина [Stocklin, 1968] и данных автора. Следует иметь 
в виду, что приведенная схема имеет один недостаток: на ней не учтено 
относительное перемещение кембрийских континентов, которое по пред
ставлениям глобальной тектоники существенно меняло как облик самого 
Евразийского материка, так и конфигурацию отдельных осадочных бас
сейнов, разделяющих участки суши [Храмов, 1967; Зоненшайн, 1976; 
Bullard a oth. 1965; Сгеег, 1973].

Однако рис. 2 дает ясное представление об относительном современном 
положении осадочных месторождений и накоплений и позволяет точно 
нанести на схему значительное количество мелких рудопроявлений и руд
ных точек, что, несомненно, исключалось бы в случае реконструкций с 
учетом континентального дрейфа. На рис. 2 также показано, что в осадоч
ных кембрийских толщах Евразии выделяются четыре крупные рудные 
провинции.

Первая рудная провинция располагается в пределах Западного Тянь- 
Шаня и Южного Казахстана. В ней резко выделяется бассейн пластовых 
фосфоритов в Малом Кара-Тау, крупные скопления ванадиеносных слан
цев Большого Кара-Тау, Джебаглы и Сарыджас и железорудные месторож
дения Джетымтау.

Каратауский фосфоритоносный бассейн связан с осадочными толщами 
среднего кембрия; здесь, к  северо-западу от г. Джамбула, на площади 
3000—3500 км^ расположены пять крупных месторождений и около 40 ру
допроявлений пластовых фосфоритов. Фосфоритоносная толща место
рождений Чулак-Тау, Ак-сай, Кок-су, Кок-Джон и Джанытас колеблется 
от 50 до 120 м и слагается пластовыми пеллетовыми и оолитовыми фосфо
ритами, спонголитовыми кремнистыми породами, фтанитами и сланцами, 
а также железомарганцевыми доломитовыми строматолитами и доломи- 
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тами. Содержание Р20 5 в рудах варьирует от 26 до 32%, промышленные 
запасы, по данным Б.М. Гиммельфарба [1946], превышают 1 млрд т. 
Палеогеографические запасы, согласно расчетам Г.И. Бушинского [1966], 
достигают величины 1,1 • 1011 т Р 20 5.

Ванадиеносные фтаниты и сланцы Большого Кара-Тау, Джебаглинских 
гор и Сарыджаса принадлежат к более глубоководной фации того же 
палеоводоема; мощность рудоносных толщ здесь достигает 200 -280  м, 
и они представлены тонким и ритмичным чередованием глинистых, карбо
натных и углеродистых фтанитов, содержащих повышенные количества 
V, Cr, Pb, Ag, Mo, Re, Ва, Sr [Анкинович С.Г., Анкинович Е.А., 1968; 
Х о л о д о в , 1973].

Железные руды района Джетымтау пространственно тесно связаны с 
вендско-кембрийскими тиллитоподобными породами и представлены лин
зовидными залежами тонкослоистыхмагнетит-гематитовых слойков, чере
дующихся с прослоями песчаников и алевролитов с хлорито-гематит-маг- 
нетитовым цементом [Королев, 1960; Джолдошев, 1964]. В пределах 
этой провинции выделяется множество субсинхронных мелких рудопрояв- 
лений фосфоритов, ванадиеносных фтанитов и сланцев, а также железных 
и марганцевых руд; характерна также слабая дифференциация рудного 
материала, в результате которой фтаниты и железомарганцевые руды 
содержат повышенные количества Р20 5 в виде конкреций и микростя
жений, а среди пластовых фосфоритов встречаются пласты и линзы ванадие
носных сланцев [Холодов, 1973].

Вторая рудная провинция находится в пределах Алтая, Саян и Мон
голии. В ней сосредоточены месторождения пластовых фосфоритов Хуб- 
сугульского фосфоритоносного бассейна, многочисленные мелкие рудо- 
проявления фосфоритов и ванадиеносных черных сланцев, а также круп
ные месторождения марганцевых руд.

Хубсугульский фосфоритоносный бассейн занимает площадь около 
25 000 к м 2; он пространственно связан с областью развития верхнерифей- 
ско-кембрийских отложений, представленных карбонатно-терригенными 
породами. На территории бассейна известны семь крупных месторождений 
пластовых фосфоритов (Ху бсу тульское, Ухагольское, Улеин-Даба, Ман- 
хан-Ула, Бэрхиму-Ула, Цаган-Нур, Хогоргаин) и множество мелких рудо- 
проявлений. Пластовые фосфориты приурочены к карбонатной хубсутуль
ской серии кембрийского возраста; в разрезе преобладают афанитовые и 
мелкозернистые (пеллетовые) разности, содержащие 20-22%  Р20 5. Про
мышленные запасы всего бассейна А.В. Ильин [1973] оценивает в величи
ну 1 * 1011 т, тогда как палеогеографические запасы по данным того же 
автора превышают 2—3 а 1011 т фосфора. В тесной парагенетической 
связи с фосфоритами Хубсугула встречаются бокситоносные породы, 
железомарганцевые рудопроявления и редкие линзы черных ванадиеносных 
кремней.

Более мелкие рудопроявления фосфоритов известны в пределах Алтае- 
Саянского региона; они приурочены к двум различным стратиграфическим 
уровням. Месторождения Тамалык и Белая Уса залегают среди нижнекем
брийских отложений, а месторождения Горной Шории и Сейбы (Белка, 
Мрасское, Канзасское и др.) связаны с вендско-рифейскими толщами.

Для районов Алтая и Саян очень характерны крупные месторождения 
марганцевых руд нижнекембрийского возраста: Усинское, Мазульское, 
Дурновское, Мало-Урюпинское, Янгельское, Ильинское и др. [Миртов, 
Тарасова, 1980]. В большинстве случаев — это родохрозитовые или хло
рит-родохрозитов ые скопления, содержащие линзовидные скопления фос
форитов, приуроченные к отложениям нижнего кембрия и тесно связанные
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с ванадиеносными черными кремнистыми сланцами и вулканогенно-осадоч
ными породами. Обращает на себя внимание сложная связь этих рудных 
скоплений с вулканитами. Последние по составу' сильно варьируют от 
диабазов, диабазовых порфиритов, а также кварцевых кератофиров и аль- 
битофиров до базальтоидов, яшм и различных туфогенных образований. 
Местами наблюдается пространственная разобщенность оруденения и про
дуктов вулканической деятельности. Одни исследователи [Бетехтин, 
1946] считают эти скопления марганца типично осадочными, другие [Сус
лов, 1967; Соколова, 1968, 1982] — эффузивноосадочными.

Третья рудная провинция Евразии захватывает районы Приморья; 
она характеризуется развитием железных руд типа джеспилитов, железо
марганцевых кремнистых руд и пластовых фосфоритов. Марганцевые 
и железомарганцевые руды здесь также очень широко распространены; 
они встречены среди верхнепротерозойских и кембрийских отложений 
Бурейнского (Южно-Хинганское, Биджанское, Теплоозерское, Попереч
ное месторождения), Ханкайского (Смольное, Долинское месторожде
ния) массивов и Монголо-Охотской складчатой области (Джагды и мес
торождения Удско-Селемджинекого междуречья). Для двух первых регио
нов характерна очень тесная пространственная и геохимическая связь 
тонкослоистых кремнисто-железистых и кремнисто-марганцевых скоп
лений. Главные минералы марганца — браунит и родохрозит, железа -  
гематит. Содержания марганца достигают 58%, железа — 16%. В составе 
рудоносных формаций следы эффузивной деятельности практически от
сутствуют [Меркурьев и др., 1982]. В связи с этим некоторые исследо
ватели рассматривают эти рудные образования как типично осадочные 
[Ициксон, Музылев, 1963].

Месторождения Монголо-Охотской складчатой области отличаются 
несколько другим сочетанием полезных ископаемых; здесь преоблада
ют железорудно-марганцевые месторождения, парагенетически связан
ные с пластовыми фосфоритами и черными ванадиеносными сланцами, 
причем по сравнению с фосфоритами железомарганцевое оруденение оп
ределенно отступает на второй план. Местами фосфориты и железные ру
ды ассоциируются с эффузивами спилит-диабазового ряда, яшмами и 
туфогенными образованиями [Шахоркина, Погорелова, 1963; Кулиш, 
1980]. Очень часто руды оказываются сильно метаморфизованы и изме
нены вторичными процессами.

Четвертая рудная провинция захватывает значительные площади Юж
ного Китая и Северо-Западного Вьетнама. Здесь в кембрийских и синий- 
ских отложениях известны многочисленные мелкие рудопроявления пла
стовых и желваковых фосфоритов, ванадиеносных черных сланцев и фта- 
нитов, а также марганца (см. рис. 2 ). На этом фоне резко выделяются 
крупный фосфоритоносный бассейн провинции Юннань, апатитоносный 
Лаокайский бассейн, марганцевые месторождения Сянь-Тань и Вафанзы, 
приуроченные к синийскому комплексу пород, и ванадиеносные углисто- 
кремнистые сланцы нижнего кембрия районов Синань и Наньджун [Бушин- 
ский, 1966].

Наиболее крупные фосфоритовые месторождения провинции лока
лизуются в лределах впадины Синань; в ее восточной части вдоль всего 
поднятия Цзйннань в субмеридиональном направлении прослеживается 
синийско-кембрийский фосфоритовый пояс, охватывающий площадь 
около 230 тыс. км 2. В западной части впадины, вдоль поднятия Кэндэн 
и Тонкинского массива, располагается кембрийский фосфоритовый пояс, 
охватывающий площадь около 180 тыс. км 2.

Синийско-кембрийский восточный пояс представлен несколькими
ю



крупными месторождениями пластовых и желваковых фосфоритов, тесно 
связанных с тип литами, черными кремнистыми сланцами и доломитами 
и множеством мелких фосфатных рудолроявлений. В отличие от него 
западный кембрийский пояс слагается пластовыми фосфоритами, прост
ранственно ассоциирующимися с железными рудами, что особенно хо
рошо видно на примере фосфоритового месторождения района Куньян 
[Бушинский, 1966; Wang, 1942]. По данным Ванг Чунгву [Wang Chungwu,
1979], среди фосфоритоносных отложений всего пояса выделяются три 
литофации: 1) прибрежная фация желваковых пластических фосфоритов;
2) более глубоководная фация карбонатных пластовых с|юсфоритов;
3) самая глубоководная фация кремнистых фосфоритов. Содержание 
Р20 5 в пластовых фосфоритах достигает 36—38% [Бушинский, 1966].

Непосредственное продолжение этого пояса к югу — алатитоносные 
толщи Вьетнама; они прослежены на участке длиной в 70 км  и шириной 
5—7 км. На этой площади установлено три месторождения (May Кок, 
Ланг Мо, Кам Дыонг) и много мелких рудолроявлений апатитов, приуро
ченных к  свите Кок-сан предположительно кембрийского возраста. Рудо
носным является интервал мощностью 6 —12 м, сложенный доломит-апати- 
товыми рудами с примесью кварца, углистого и марганцовистого вещест
ва; содержание P2O s в породах колеблется от 26 до 34%. Предполагается, 
что апатитоносные толщи представляют метаморфический аналог фосфори
тоносных отложений провинции Юннань [Калмыков и др., 1962].

Для фосфоритоносных отложений впадины Синань характерно пол
ное отсутствие следов эффузивной деятельности. Промышленные запа
сы бассейна Юннань оцениваются в 42 " 10б т P2Os [Not ho It, 1979]. Палео
географические запасы всей впадины, вычисленные на основе материалов 
Г.И. Бушинского, составляют 10—11 • 1011 т Р20 5.

Исследования последних лет существенно расширили представления о 
металлогенических особенностях вендско-кембрийской эпохи в Евразии. 
Так, например, сравнительно недавно в северо-западных районах Пакиста
на были найдены пластовые фосфориты, приуроченные к  пермо-триасо- 
вым отложениям; более поздние находки хиолитов, а также палеопочв 
в кровле фосфоритсодержащих отложений позволили отнести их к  нижне
му кембрию [Fuchs, Mostler, 1972; Ghaznavi et a l,. 1983]. Между тем в 
этих районах отчетливо вырисовывается целый фосфоритоносный бассейн, 
в котором желваковые и пластовые "фосфориты формации Хэзейр, прост
ранственно связанные с железными рудами формации Гелдейн, образуют, 
несколько крупных залежей; суммарные промышленные запасы P2Os 
бассейна могут достигать 17 • 106 т [Bhatti, 1979].

Не вызывает сомнения, что фосфоритоносные вендско-кембрийские* 
отложения протягиваются и в Европу. Действительно, небольшие по мас
штабу желваковые фосфатопроявления уже давно были известны в кем
брийских отложениях Южного и Северного Уэлса, п-ова Котантен во Фран
ции, о-ва Борнхольм, в районах Кристианстад, Эребру и о-ва Готланд, 
вблизи от г. Люблина; возможно, кембрийский возраст имеют фосфориты 
Подолии.

Второй крупный фосфоритоносный и сходный с Евразией в металло- 
геническом отношении континент -  Австралия. Здесь в среднекембрий
ских толщах в 1966—1968 гг. был открыт и разведан крупнейший фосфори
тоносный бассейн Джорджина (штат Квинсленд). Фосфоритоносные отло
жения в этом регионе обнажаются на площади около 80 тыс. к м 2; в настоя
щее время здесь подсчитаны запасы шести крупных месторождений пласто
вых фосфоритов (Дачис, Эрдмоур, Вонаракс, Леди Энни и Леди Джен, 
Черрин Крик, Леди К р и к ) и  шести более мелких, не считая многочисленных



рудопроявлений [Cook, Shergold, 1979). Пластовые фосфориты ассоци
ируются с доломитами, черными кремнистыми сланцами и кремнями, 
линзами железных руд# эвапоритами и тиллитоподобными породами; 
по структурным особенностям преобладают пеллетовые и массивные 
фосфориты. Содержание фосфора колеблется от 18 до 31%, мощность 
продуктивных пластов достигает десятков метров. Фосфоритоносные 
отложения и их стратиграфические эквиваленты следов вулканической 
деятельности не содержат. Промышленные запасы Р20 5 оцениваются в 
2 ,5 -3  • 109 т [Notholt, 1979]. Палеогеографические запасы бассейна не 
рассчиты?ались, но, судя по материалам П. Говарда и М. Хуга [Howard, 
Hough, 1983], они были вряд ли меньше 2—3 • 1011 т Р20 5.

В южной части Австралии, в районах хр. Флиндерс и на площади штата 
Виктория известны более мелкие рудопроявления пластовых фосфоритов; 
с ними теснейшим образом ассоциируются ванадиеносные черные сланцы 
и кремни.

Как выяснилось сравнительно недавно, вендско-кембрийская металло- 
геническая эпоха довольно четко проявилась и в пределах Африки. Здесь 
на границе между Верхней Вольтой, Нигером и Бенином недавно был от
крыт крупный фосфоритоносный бассейн, связанный с отложениями вен
да — с группой ((юрмаций Пендъяри (675—615 млн. лет). Фосфориты приу
рочены к формации Кодъяри и ее стратиграфическим эквивалентам. С 
пластовыми накоплениями фосфоритов в разрезе тесно связаны тиллиты, 
доломиты и известняки, содержащие барит, тонкослоистые кремни и же
лезомарганцевые руды; встречаются прослои вулканогенных пород (туф- 
фиты, пеплы). Фосфоритоносный бассейн вытянут с юго-запада на севе
ро-восток, занимая площадь в 3200 км 2; здесь установлено шесть крупных 
месторождений высококачественных пластовых фосфоритов, содержа
щих от 20 до 32% P2Os. Промышленные запасы оцениваются в 1 * 10® т 
[Trompette et al., 1980]. Имеются основания считать, что сходные по воз
расту месторождения фосфоритов развиты в Мавритании [Slansky, 1979] 
и Сенегале [Sougy, 1964]. В Гане и Того известны крупные железоруд
ные проявления, связанные с тиллитами.

Менее отчетливо вендско-кембрийское фосфатонакопление реализо
валось, по-видимому, в пределах Северной и Южной Америки, хотя не 
менее вероятно, что оно здесь просто плохо изучено.

На Южно-Американском континенте крупные месторождения пласто
вых фосфоритов разрабатываются в Бразилии. Здесь наиболее перспектив
на на фосфор серия Бамбуи, принадлежащая позднему докембрию—ран
нему кембрию; она оказалась фосфоритоносной в пределах штатов Минае 
Жераис, Гояс и Байя [Carthcart, 1979]. В ее нижней части залегают тилли- 
топодобные конгломераты. Фосфориты встречены в средней части серии 
Бамбуи в пределах формации Параопеба в основании толщи переслаива
ния желтых, красных и зеленых глин. Мощность продуктивной пачки 
достигает 80 м, а содержание P2Os колеблется от 5 до 30%. Тонкие слои 
фосфоритов смяты в систему изоклинальных складок и слагаются мелки
ми и удлиненными фосфоритовыми пеллетами и обломками кварца. В 
настоящее время разрабатывается месторождение Патос де Минае, хотя 
залежи фосфоритов известны также у г. Поунт Кайда и в других районах. 
Промышленные запасы Патос де Минае оцениваются в 453 млн. т руды со 
средним содержанием Р20 5 11-12% ; по-видимому, они сильно занижены 
по сравнению с потенциальными возможностями этого региона [Carthcart 
1979; Notholt, 1979].

Северо-Американский континент по количеству залежей фосфоритов 
в вендских и кембрийских отложениях сильно уступает Южной Америке 
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Здесь мелкие рудопроявления желваковых фосфоритов известны в кем
брийских толщах Восточной Канады (о-в Ньюфаундленд, район Сент 
Д ж он ); залежи фосфоритов описаны также в докембрийских отложениях 
провинции Гренвилл в Канаде и штате Монтана в Америке. Кроме того, 
рудопроявления пластовых фосфоритов известны в кембрийских отло
жениях штата Невада, где их фациальное положение аналогично фосфори
там бассейна Джорджина [Palmer, 1979] и на склонах Аппалачей [Hamil
ton, 1961).

Приведенный материал позволяет утверждать, что в вендско-кембрий
ское время сходное по типу рудообразование охватило почти все конти
ненты земного шара. При этом, однако, ареной наиболее интенсивного 
рудогенеза, бесспорно, была Евразия; здесь, в восточной части конти
нента, располагаются три крупнейших фосфоритоносных бассейна, зна
чительные месторождения железных и марганцевых руд, крупные, места
ми промышленные залежи металлоносных черных сланцев и фтанитов. 
Все эти руды тесно ассоциируются с доломитами, кремнистыми и тилли
топодобными породами.

Менее ярко вендско-кембрийское рудообразование проявилось в пре
делах Австралии и Африки, хотя сочетание месторождений и сопутствую
щих им пород здесь продолжает оставаться довольно стабильным.На площа
ди обоих американских континентов рудогенез постепенно затухает; здесь 
кое-где еще встречаются месторождения фосфоритов, но железомарган
цевое оруденение и черные металлоносные сланцы, по-видимому, отсут
ствуют.

Любопытно, что такое распределение рудных и металлоносных площа
дей может быть хорошо увязано с общей палеогеографией континентов. 
Действительно, как это показано в следующих работах [Ронов и др., 
1974; Ронов, Ярошевский, 1976], на протяжении венда и кембрия боль
шие части Евразии и Австралии были покрыты водами эпиконтинентальных 
морей; в периоды максимального погружения этих материков более 60% 
их площади были заняты морскими водами. Наоборот, обе Америки и 
Африка в это время были наиболее приподнятыми участками континен
тального блока, и морские обстановки здесь были резко редуцированы; 
очень редко суммарные площади морских палеоводоемов достигали 1/3 по
верхности континента. Естественно, что именно в тех регионах, где господ
ствовали обстановки морских палеоводоемов, т. е. в пределах Евразии и 
Австралии, усиленно формировался весь комплекс полезных ископаемых, 
характерный для рассматриваемой эпохи рудогенеза.

Изучение литолого-фациальных особенностей строения рудоносных 
отложений отдельных регионов Евразии в сочетании с историей их гео
логического развития привело к  важному выводу о том, что формирова
ние пластовых фосфоритов, железомарганцевых руд и черных металлонос
ных сланцев осуществлялось не в едином палеоводоеме океанического 
типа, а в системе проливообразных эпиконтинентальных морских бассей
нов, частично изолированных друг от друга участками суши [Кассин, 
1941; Страхов, 1948; Боровиков, 1955; Гзовский, 1959; Анкинович, 
1961; Холодов, 1973; Ронов и др., 1974, 1981 ] . О существовании мно
гочисленных островов и микроконтинентов, разделявших вендско-кем
брийские палеоводоемы, свидетельствует заметное уменьшение мощностей 
рудовмещающих толщ, погрубение терригенного материала, массовое 
появление мелководных текстур (косой слоистости, знаков ряби), орга
ногенных построек типа риовых массивов, увеличение количества 
размывов и изменение состава галек по направлению к областям устой
чивых (во времени) поднятий.



Рис. 3. Палеогеографические схемы строения рудоносных pfrno- (по Г.И. Бушинскому [1966] ); 1 — участки суши; 2 -  море; 3 -  
нов Евразии ■ аендско—кембрийское аремя эффузивы; 4 — тектонические нарушения: а — прослеженные, б -

А — район Малого и Большого Каратау (по В.Н. Холодову предполагаемые; 5  -  железорудные месторождения; 6 -  ванадие- 
[1973] ) ;  Б — район фосфоритоносного бассейна Хубсугул (по носные сланцы; 7 — пластовые фосфориты; 8 — границы фациаль- 
А.В. Ильину [1 9 7 3 ]);  В -  район фосфоритоносного бассейне Синань ных зон



На рис. 3 показаны палеогеографические реконструкции вендско-кем 
брийских палеоводоемов, в которых шло массовое накопление пласто 
вых фосфоритов; очевидно, эти морские палеобассейны весьма напоми 
нали троговые прогибы; они со всех сторон были окружены участками 
суши.

Приведенные данные чрезвычайно усложняют проблему генезиса руд 
ных скоплений, сформированных в вендско-кембрийское время, особен 
но если учесть то обстоятельство, что все они образуют между собой устой 
чивые парагенетические сочетания и формировались почти одновременно 
на огромных площадях всего континентального блока планеты.

Главным механизмом, определившим накопление пластовых фосфори
тов, многие исследователи вслед за А.В. Казаковым [1937,1939], Г.Н. Ба
туриным [1978], А.В. Ильиным и Р.И. Волковым [1980] стали считать 
принос океанического фосфора на шельфы апвеллингами, его биохими
ческое накопление в илах и последующую диагенетическую концентрацию 
этого компонента в виде линз и желваков. Однако попытка применить 
эту интересную идею к объяснению реальной металлогенической обста
новки в венде и кембрии встречается с рядом трудностей.

Прежде всего, для накопления пластовых фосфоритов рассмотрен
ным выше способом необходимо допустить одновременное существова
ние множества апвеллингов, действующих к тому же не в системе глубо
ководная часть океана-шельф, а проникающих из океана в трогообразные 
и полуизолированные эпиконтинентальные моря. При этом в последующий 
ордовикский этап развития планеты все эти подводные течения должны 
были прекратить свое существование, поскольку именно в это время коли
чество фосфоритовых залежей в зоне осадконакопления существенно 
уменьшилось. Следует также подчеркнуть, что океаническим привносом 
трудно объяснить сочетание таких элементов, как Р, V, Fe, Мп, Со, Ni и 
Мо; в морской воде они обладают различной миграционной способностью, 
о чем прежде всего свидетельствуют их разные содержания в современных 
океанах. Действительно, по Э.Д. Гольдбергу [1963], в океанической воде 
содержится (в м г /л ): Р -  0,07, Fe — 0,01, V — 0,002, Мп — 0,002, Ni -  
0,002, причем все они явно ее недосыщают. Однако изучение условий 
формирования металлоносных черных сланцев показало, что ванадий, 
кобальт и никель поступают в глинистые осадки не с планктогенным орга
ническим веществом, а в виде твердой взвеси [Холодов, Недумов, 1981].

Совершенно не подтверждают океаническое происхождение фосфора 
тов геохимические расчеты. В самом деле, в современных океанах и морях 
суммарное количество фосфора равно величине 7,1 • 1010 т [Ронов, Корзи
на, 1960] или 9,8 • 101 ® т [Horn, Adams, 1966]. Между тем, согласно 
приведенным выше данным, только в трех вендско-кембрийских фосфорй- 
товых бассейнах Евразии было заключено 14,1 * 101 т, т. е. почти в
20 раз больше. Очевидно, что резерва фосфатов, заключенных в мировом 
океане, не хватило бы для массового формирования залежей фосфоритов 
вендско-кембрийской эпохи рудогенеза.

В литологической литературе неоднократно высказывались представле
ния о возможном вулканогенно-осадочном происхождении фосфоритов, 
руд железа и марганца и даже скоплений малых и редких металлов в чер
ных сланцах [Шатский, 1955; Шабалин, Сагандыков, 1960; Бродская, 
Ильинская, 1968; Еганов, 1968; Зеленое, 1969; Хераскова, 1971]. Однако 
эта гипотеза, на наш взгляд, также бессильна объяснить повсеместное 
появление разнотипных руд в отложениях венда и кембрия. Действитель
но, области максимальной вулканической деятельности в это время распо
лагались на ограниченных площадях Евразии, главным образом в Восточ-
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ном Казахстане, в Алтае-Саянском регионе, на Енисейском кряже и в При
морье. При этом с железомарганцевыми рудами или фосфоритами прост
ранственно ассоциируются самые различные по составу эффузивы. Так, 
например, марганцевые рудопроявления здесь оказываются связанными 
с андезитами и даже липаритами; создается впечатление, что петрохимия 
эффузивных пород не оказывала заметного влияния на специализацию 
рудных растворов, поступающих в морские палеоводоемы одновременно 
и в тесной связи с бурной вулканической деятельностью. Характерно так
же, что наиболее крупные фосфоритоносные бассейны, а нередко железо
марганцевые руды и металлоносные фтаниты Евразии формировались 
вне всякой пространственной связи с продуктами эффузивной деятель
ности; более того, в этом регионе четко вырисовывается явное несоответ
ствие между интенсивностью рудообразования и размахом эффузивной 
деятельности в пространстве и времени. Наконец, если принять доказанным 
палеогеографическую разобщенность водоемов, становится чрезвычайно 
трудным распространить влияние подводного вулканизма на огромные 
площади древних континентов.

Наиболее вероятная причина вспышки процессов осадочного рудообра
зования на рубеже докембрия и фанерозоя — тектоно-магматические со
бытия протерозоя, определившие формирование габбро-анортозитовых 
поясов Земли [Холодов, .1973, 1975а, б, 1981] и глобальное усиление оса
дочной поставки рудных компонентов в вендско-кембрийские палеомо
ря, отразившее изменения в области питающих провинций.

Современные представления об этапах развития питающих провинций 
континентального блока Земли изображены на рис. 4.

Очевидно, в течение верхнего протерозоя (от 2000 до 570 млн. лет) 
в глубинах стратисферы осуществлялись интенсивные процессы магмати
ческого рудообразования, связанные с возникновением интрузий габбро- 
анортозитов. Их массивы в настоящее время известны в пределах перифе
рии Сибирской платформы (Лысанский, Кизирский, Манкресовский, 
Арсентьевский, Чиней, Калар, Джугджур), на Урале (Кусинский, Копан- 
ский, Кочканарский, Гусевогорский, Тагильский), в Казахстане, на Афри
канской (Бушвельд) и Индийской платформах; широким распростране
нием пользуются они в Канаде (Лабрадор, Сагуней Ривер, Иври, Сент- 
Урбен, Морин и д р .), в Южной Америке и в Австралии.

Формирование основных интрузий, отличавшихся огромными размера
ми, носило планетарный размах. Так, например, площадь, занятая Канад
ским габбро-анортозитовым поясом, превышает 250 тыс. к м 2, а Бушвельд- 
ский стратиформный массив занимает площадь в 150 тыс. к м 2. Следует 
подчеркнуть, что габбро-анортозитовые интрузии были носителями многих 
элементов ряда протокристаллизации. Известно, что в них заметно повы
шены средние содержания (в кг/т ) железа (85—98), марганца (1,3—2,2), 
фосфора (1,2—1,4), ванадия (0,14—0,2 ), магния (45—141) и других эле
ментов [Виноградов, 1962]. Кроме того, с ними обычно связаны крупные» 
подчас промышленные месторождения титаномагнетитовых, Железных, 
ванадиевых, апатитовых, никель-кобальтовых и платиновых руд [Холодов*, 
1 9 7 3 ,1975а, б, 1981].

В конце верхнего протерозоя эти пояса основных интрузив на многих 
участках континентального блока были вскрыты эрозионными процесса
ми и выведены на дневную поверхность; в ЭТО время интенсивно 
выветривались, разрушались и поставляли, в смежные о б Н ^ и  седимента
ции огромные массы рудных компонентов.

В том, что многие довендские Поднятия были носителями хайа^парного 
набора рудных компонентов, можно убедиться при анализе рис. 2. Здесь 
2. Зак. 1620 V7



на графике сделана попытка оценить металлогенические особенности 
докембрийских толщ Евразии, обнаженных в настоящее время в пределах 
Индийского, Украинского и Фенно-Скандинавского кристаллических 
щитов, а также Урала. Хорошо видно, что металлогения докембрийской 
суши была довольно сходной в самых различных тектонических структу
рах Евразии; кроме того, для докембрия характерны месторождения эле
ментов ряда протокристаллизации, т. е. Fe, T i, V, Р, Со, Ni, Mg и Мп. Имен
но эти рудные компоненты в разных комбинациях накапливались в венд
ско-кембрийских морях, образуя ассоциации рудных скоплений, типичные 
для рассмотренной нами планетарной эпохи.

Палеогеновая марганцеворудная эпоха
в бассейнах Восточного Паратетиса

С палеогеновыми отложениями связаны многочисленные месторож
дения марганца на Украине (Южно-Украинский бассейн), в Закавказье 
(Чиатуры, Шкмери, месторождения Квирильской впадины и др.), на Се
верном Кавказе (Лабинское), на п-ове Мангышлак, в Болгарии (Варна 
и др.). Их геологическое строение и закономерности размещения были 
детально описаны в работах А.Г. Бетехтина [1946], Д.Г. Сапожникова 
[1967], Н.М. Страхова [1967, 1968], И.М. Варенцова [1964], В.И. Гряз
нова [1967], Л.Е. Штеренберга и др. [1967], Г.С. Дзоценидзе [1980] и 
многих других исследователей.

Стратиграфическое положение марганцевых месторождений и рудо- 
проявлений в различных частях марганцеворудной провинции несколько 

варьирует. Основная масса руд Мангышлакского, Чиатурского и Южно- 
Украинских месторождений локализуется в отложениях олигоцена; руд
ные скопления Лабинского месторождения приурочены к нижнеолигоце- 
новым отложениям. Наряду со скоплениями марганца, имеющими про
мышленное значение, на различных стратиграфических уровнях региона 
встречаются менее резко выраженные эмбриональные рудопроявления. 
Так, например, в районе Чиатур были описаны слабые марганцевые рудо
проявления в верхнемеловых и эоценовых толщах, а также в верхней 
части майкопских отложений [Авальяни и др., 1966]. Поданным работы 
[Страхова и др. 1968], в районе р. Лабы (Северный Кавказ) марганце- 
проявления фиксируются в разрезе хадума, а также на границе верхнего 
и среднего Майкопа. В районе р. Сулак (Северный Кавказ) рудопроявле
ния марганца установлены в битуминозных мергелях фораминиферовой 
свиты, в верхней части зурамакентского горизонта Майкопа, а также в 
глинистых толщах нижнего сармата. Известны также повышенные содер
жания марганца в караганских глинах по долинам рек Ярык-су, Элистан- 
жи и Фортанга и 2 чокракских глинистых толщах рек Элистанжи и Ярык- 
су (Северный Кавказ) [Холодов, Недумов, 1981 ].

Становится очевидным, что слигоценовое рудообразование было сравни
тельно кратковременной вспышкой на фоне весьма растянутого во вре
мени эмбрионального рудного процесса, охватившего весь палеоген и 
нижнюю часть неогена.

• На территории Евразии границы региона, охваченного процессами мар
ганцевого рудогенеза, также не отличаются четкостью. Не вызывает сом
нения, что большая часть рудных скоплений сосредоточена в пределах 
Восточного Паратетиса -  крупного остаточного палеоводоема, располагав
шегося вдоль южного склона Русской платформы и простиравшегося от 
Тургая через современное Каспийское tiope и Кавказ к западной окраине 
Черного моря. Однако отдельные проявления железомарганцевых руд 
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в олигоцене Чехословакии, в среднем олигоцене Турции (Тракил) в мио
цене Испании и находки палеогеновых марганцевых руд в Италии позво 
ляют ставить вопрос о возможной марганценосности Западного Паратети- 
са, располагавшегося на площади современного Средиземного моря и 
Южной Европы.

Характерная особенность олигоценовых марганцевых руд юга СССР — 
резкое преобладание в них марганца над железом [Страхов и др., 1968]. 
Это отнюдь не означает, что в пределах всего олигоценового бассейна 
железорудные скопления совершенно отсутствовали. Как показал Г.А. Ма- 
чабели [1981], в рудосодержащих отложениях Чиатурского и Квирильско- 
го месторождений иногда встречаются маломощные пропластки и линзы 
сравнительно чистых окисных железных рул. В пределах северного обрам
ления Лабинского месторождения установлен переход марганцевых 
карбонатных руд в железомарганцевые, а затем в сидеритовые [Калинен- 
ко и др., 1967]. Кроме того, хорошо известно, что в глинистых отложениях 
Майкопа всего Предкавказья широко развиты сидеритовые рудопроявле- 
ния, обычно тяготеющие к  затишным фациям палеоводоема; содержание 
сидеритовых конкреций в соответствии с подсчетами Ю.А. Пряхиной 
[1958] достигает 23—27 к г /м 3 глины.

Другая любопытная особенность олигоценового палеобассейна юга 
СССР заключается в широком развитии здесь разнообразных кремнистых 
пород. В рудоносных отложениях Чиатурского и Квирильского место
рождений непосредственно выше марганцеворудного горизонта обнару
жены залежи цеолит-бентонитовых пород [Бутузова, Штеренберг, 1964; 
Мачабели и др., 1981]. В отложениях, подстилающих рудную залежь, в за
падных месторождениях Грузинской глыбы встречены опалолиты, опоки 
и спонголиты [Хамхадзе, 1981]. Кремневые отложения вообще типичны 
для разных стратиграфических уровней майкопских толщ Северного Кав
каза и Предкарпатья, а скопления диатомитов местами имеют промышлен
ное значение (Крымское месторождение) [Шамрай, 1937].

В тесной парагенетической связи с марганцеворудными, железорудны
ми и кремневыми скоплениями находятся олигоценовые желваковые 
фосфориты и так называемые рыбные кладбища.

Базальные горизонты марганцеворудного пласта в пределах Квириль- 
ской впадины значительно обогащены фосфоритовыми желваками и фос- 
фатизированными обломками фауны [Долидзе и др., 1980]; сходные об
разования, сложенные курскитом и франколитом, прослежены на ряде 
промышленных участков месторождения Чиатуры [Мачабели и др., 1981]. 
В майкопских глинах Западного Предкавказья Ю.А. Пряхина [1958] 
описала фосфоритовые стяжения, отороченные оболочкой сидероплезита.

Скопления фосфатизированных скелетов рыб, костного детрита, суль
фидов железа и желваковых фосфоритов в виде отдельных горизонтов и 
линз встречаются на многих стратиграфических уровнях эоцена, олигоце
на и миоцена в разных частях Восточного Паратетиса [Коченов, Зиновьев, 
1960; Коченов и др., 1970; Борисенко, 1961; Холодов, 1963]. Их поля 
оконтурены в рудоносных олигоценовых толщах Квирильской впадины, 
известны среди менилитовых сланцев Предкарпатья, описаны в форами- 
ниферовых, хадумских и новогрозненских слоях Предкавказья, а также 
в нижнем и среднем олигоцене Мангышлака.

Обычно в пределах залежи линзовидные пласты фосфатизированной 
костной брекчии с размывом залегают на подстилающих породах, а в кар
манах бывают распространены самые крупные кости и целые скелеты 
рыб Amphisile, Clupeanella, Meriuccius и других родов; встречаются зубы 
акул, гигантские позвонки китообразных, растительные остатки и древес-
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ные обломки. Выше размеры фосфатизированных обломков быстро умень
шаются; среди них появляются мелкая чешуя рыб и плохо определимые 
костные включения. Мощность пластов достигает нескольких метров; 
залежь интенсивно обогащена рассеянными сульфидами железа, среди ко
торых встречаются гидротроилит и пирит, и мелкими желваками фосфо
ритов. Много остаточного органического вещества. В повышенных коли
чествах присутствуют Sc, TR, N i, Со, Mo, Pb, Zn, As и другие редкие эле
менты.

Отложения /'рыбной фации" обычно совершенно лишены остатков 
донной фауны, что принято связывать с сероводородным заражением 
илов и природных вод палеводоема. Наряду с этим глины содержат мно
го остатков диатомей; местами они переходят в настоящие диатомиты, 
которые постоянно ассоциируются с фосфатными брекчиями.

Если к сказанному добавить, что среди фораминиферовых майкопс
ких, чокракских и караганских отложений Предкарпатья, Кавказа и За
каспийской области довольно часто встречаются черные листоватые неф
тематеринские глины и аргиллиты, резко обогащенные органическим ве
ществом сапропланктогенного генезиса, содержащие повышенные коли
чества V, Со, Ni, Мо и других малых элементов и представляющие собой 
гомологи "черных сланцев" древних палеобассейнов [Холодов, 1983; 
Холодов, Недумов, 1981], то станет очевидным удивительное сходство 
вендско-кембрийского и палеогенового рудогенеза. Во всяком случае, 
в молодых отложениях Восточного Паратетиса мы снова встречаемся с 
ассоциацией марганцево-железистых фосфоритов, кремней и черных метал
лоносных сланцев глин, хотя количественные соотношения между члена
ми этого сообщества, в котором ранее, бесспорно, преобладали (ЬосФориты, 
здесь значительно трансформировано в пользу марганца.

Как это хорошо показано в работе Н.М. Страхова и его соавторов [1968] . 
проблема рудообразования, протекавшего в третичных бассейнах юга 
СССР, имеет два несколько различных аспекта. Один из них связан с комп
лексом палеогеографических и геохимических вопросов и заключается в 
выяснении важнейших региональных причин, определивших возникнове
ние данной ассоциации рудных скоплений и всей эпохи рудообразования 
в целом. Другой аспект можно свести к  механизму формирования отдель
ных рудных месторождений, которые, несомненно, многостадийны и обра
зовывались в разных обстановках и при участии многих факторов.

В данной работе мы акцентируем внимание только на некоторых об
щих вопросах развития Восточного Паратетиса в третичное время. Преж
де всего необходимо решить одну очень важную дилемму: развивался ли 
рудный процесс в пределах исследуемого палеоводоема на обычном "клар- 
ковом" уровне, либо это был палеобассейн, необычный по содержанию 
фоновых рудных компонентов? Для получения ответа на поставленный 
вопрос нами были рассчитаны средние содержания Mn, Fe, V и Р в различ
ных фаииальных типах пород, слагающих рудосодеожашую толшу оли
гоцена. При этих подсчетах автором использовались результаты хими
ческих анализов, опубликованные в работах Н.М. Страхова, М.М. Ком- 
ского, С.М. Катченкова, Б.П. Жижченко, Е.А. Соколовой, Л.Е. Штерен- 
берга, Г.Ю. Бутузовой. И.М. Варенцова, F.C. Тихомировой, а также соб
ственные данные, полученные при изучении третичных толщ Восточного 
Предкавказья1. Всего были суммированы анализы 1313 индивидуаль
ных проб, характеризующих поведение рудных компонентов в отложе-

1 Большую помощь автору в этой работе оказала О.А. Дворецкая, 
ра>^авт свою искреннюю признательность.

котором он вы-



Рис. 5. Районирование при подсчете фоновых содержаний рудных компонентов в оли- 
гоценовых отложениях Восточного Паратетиса

1 -  доолигоценовая суша; 2  -  участок Днепровско-Донецкой впадины и При
черноморья; 3  -  участок Предкавказья, Поволжья и Мангышлака; 4 •- Закавказье

ниях олигоцена, и 365 проб — в толщах среднего миоиена. При оценке 
средних содержаний были учтены только те пробы, что располагались 
за пределами рудных полей марганцовых месторождений.

Фактический материал, характеризующий майкопские отложения, 
был разбит на три района: 1) Днепровско-Донецкая впадина и Причер
номорье; 2) Предкавказье, Поволжье и Мангышлак; 3) Закавказье 
(рис. 5 ). Детальное фациальное описание этих участков Восточного Парате

тиса читатель может найти в приводимой уже работе Н.М. Страхова и его 
сотрудников [1968].

Результаты статистических расчетов средних содержаний представлены 
в табл. 1. Здесь же для сравнения приведены кларковые содержания мар
ганца, вычисленные А.Б. Роновым и А.И. Ермишкиной [1959] для отло
жений, слагающих чехол Русской платформы. Эти исследователи, разде
лив все толщи фанерозоя платформы на гумидные и аридные, установи
ли, что они отличаются друг от друга в глинистой и карбонатной части 
идеального фациального профиля; в палеоводоемах, питавшихся за счет 
гумидных водосборов, содержание марганца в глинах и особенно в кар
бонатных породах в среднем будет всегда несколько повышено по от
ношению к  кларку, тогда как  в аридных условиях те же показатели будут 
занижены. В сущности, данные А.Б. Ронова и А.И. Ермишкиной [1959] 
хорошо подтвердили более общее положение, ранее высказанное Н.М. Стра
ховым [1957], о том, что при усилении химического выветривания на во
досборах максимальное накопление рассеянных содержаний многих эле
ментов, в том числе и марганца, сдвигается в пелагическую часть бассей
на. При этом глины и карбонатные породы будут выступать в качестве 
геохимических индикаторов интенсивности процессов су беи натронного 
выветривания.



Распределение фоновых содержаний рудных элементов в олигоцен-миоценовых 
отложениях Восточного Паратетиса

Порода

Средние содержания марганца в 
породах Русской платформы 
[Ронов. Ермишкина, 959] Олигоцен

Для всех 
проб

Пробы арид
ных отложе
ний

Пробы гу-
мидных
отложений

Днепровско-Донецкая 
впадина, Причерноморье

Мп Fe

Песчаники I 
Алевролиты ) 6361 0.049 2260 0,045 4101 0,049 325 0,029 

17 0.012
325
17

3,34
2,91

Глины,
аргиллиты

8883 0.058 2208 0,052 6675 0,060 168 0.038 168 4,09

Карбонаты 

* Содержание

103890,052 6422 

(в л -10 -*% )

0,032 3967 0,08 24 0,02 24 2,36

Таблица 1 (окончание)

Средние содержания рудных элементов в отложениях Восточного 
Паратетиса

Порода Миоцен

Восточное Предкавказье

Мп Fe I V Р

Песчаники \ 32 0,02 32 0.77 32 21 32 0,006
Алевролиты / 55 0,03 55 2,36 55 84 55 0,03

Глины,
аргиллиты

261 0,09 261 4,45 261 142 261 0.07

Карбонаты 17 0,14 17 АО 28 17 45 17 0,13

П ри м е ч а н и е . Слева — число проб; справа —содержание (в %).

При рассмотрении табл. 1 обращает на себя внимание то, что средние 
содержания марганца б пределах Дйепровско-Донецкой впадины и при
легающих к Черному морю областей относительно низки; здесь они и в 
песчаниках, и в алевролитах, и в глинах уступают фоновым содержаниям 
того же металла в чехле Русской платформы. Несколько возрастают сред
ние содержания марганца в глинах Предкавказья и Закавказья; они здесь 
местами превышают кларк почти на 0,01%. Казалось бы, эта цифра неве
лика. Однако если учесть распространенность майкопских глин во впа
динах Предкавказья, то станет очевидным, что повышение средних со
держаний марганца на 0,01% эквивалентно увеличению абсолютного коли
чества этого металла на 90 ° 106 т, т. е. на величину, почти в 9 раз пре
восходящую запасы Лабинского месторождения. Еще больше отличаются 
от кларковых величин (0,03—0,08% Мп) средние содержания этого эле
мента в карбонатных породах Кавказской части олигоценового палеоводое
ма; здесь количество марганца почти достигает наибольшей величины — 0,2%, 
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Средние содержания рудных элементов в отложениях Восточного Паратетиса

Олигоцен

Предкавказье, Поволжье, Мангышлак Закавказье

Мп Fe V * Р Мп Fe

59 0,096 25 4,39 59 115 40 0,0005 35 0,034 35 1,65
80 0,05 80 3,53 80 148 - - 13 0,048 13 2,39

418 0,069 231 4,81 418 140 211 0,01 42 0,06 42 4,43

23 0,196 15 5,73 26 102 _ _ 6 0,140 6 4,40

что, скорее всего, отражает усиленным принос этого элемента в палеово
доем и последующее его соосаждение с карбонатами. Поскольку при сборе 
проб обследованию подвергались преимущественно прослои карбонатных 
пород, а не карбонатные конкреции, нет оснований связывать повышенные 
количества марганца с диагенетическим перераспределением этого метал
ла в илах.

Для того чтобы оценить поведение кларкового железа, ванадия и фосфо
ра в олигоцен-миоценовых толщах Паратетиса, нами была составлена 
табл. 2; ее сравнение с табл. 1 позволяет утверждать, что в самых различ
ных частях олигоценового и миоценового бассейнов можно наблюдать 
повышенные средние содержания этих элементов. Характерно при этом, 
что железо образует повышенный фон в песчаных фациях Днепровско- 
Донецкой впадины, что уже отмечалось Н.М. Страховым и его соавтора
ми [1968]. По мнению И.М. Варенцова [1964], высокие фоновые содер
жания железа в олигомиктовых песчаниках этого района обусловлены 
значительной примесью в них глауконита и свидетельствуют об усиленном 
поступлении этого элемента с Украинского щита в гидроокисной форме. 
Наряду с этим глинистые отложения того же региона железом обеднены, 
хотя его средние количества заметно превышают кларк в карбонатных 
породах.

Несколько однообразнее выглядит фоновое распределение железа в 
олигоценовых отложениях Предкавказья, Поволжья и Мангышлака; 
здесь оно постоянно накапливается и в различных терригенных разновид
ностях пород (пески и алевролиты), и в глинистых пелагических отложе
ниях, и в карбонатных прослоях; последние, как известно, пространствен
но связаны с зонами развития глин и всегда содержат примесь сидерита.

Общая картина поведения кларкового железа в Закавказье напоминает 
распределение его в породах Днепровско-Донецкой впадины; здесь также 
на фоне невысокого содержания этого элемента в глинах выделяются 
"железистые" песчаники. Вполне вероятно, что их появление тоже обус
ловлено развитием кварц-глауконитовых отложений, несколько обога
щенных железом за счет размыва юрских, меловых и нижнепалеогеновых 
отложений смежной палеосуши [Бурджанадзе и др., 1982]; участки по-



Средние содержания (■ %) химических элементов ■ осадочных породах стратисфе
ры Земли, по данным равных авторов

Порода Fe V Р

Песчаники 1,01 Ф. Петтиджон 2 4 - 1 0 '4 Э.С. Залман- 0,043 B.E. Маккелви
и др. [19761 * зон (19511 [1977]*

Ал еероли- 2,82 А.Б. Ронов,

•1Оin4f 0,05 А.Б. Ронов,
ты А.А. Ярошев- А.А. Брошев

ский [1976]* ский [ 1976)*

Глины, ар 4,51 А. Б. Ронов 7 4 - 1  О*4 " 0,07 А.П. Виногра
гиллиты А А . Брошев 130 • 10 '4 А.П. Виногра- 0,04 дов [1962]

ский [1976] дов [ 1956] А.Б. Ронов, 
А.А. Брошев
ский [1976]

Карбонат 2,10 D.L. Graf [19601 1,5 • 10“4 Э.С* Залман- 0,02 B.E. Маккелви
ные

0,90 А. Б. Ронов,
эон [1951]

0,04
[1977]
А. Б.Ронов,

А.А. Брошев А.А. Брошев
ский [1976] ский [1976]

* Авторы определили средние содержания элемента в смеси песчаников и алевролитов.

следней, по-видимому, были сложены эффузивными толщами и содержа
ли многочисленные колчеданные и метасоматические рудопроявления 
интересующего нас металла [Асратян и др., 1974; Гогишвили и др., 1979].

Хотя фактических данных по распределению кларкового ванадия зна
чительно меньше, чем железа, из табл. 1 можно сделать вывод о том, что 
в пределах Предкавказья, Поволжья и Мангышлака этот элемент и в пес
чаниках, и в алевролитах, и в глинах, и в карбонатных породах заметно 
превышает свои кларковые содержания, определенные разными исследо
вателями (см. табл. 2 ). Возможно, что эта особенность геохимического 
режима олигоценового палеобассейна указывает на существенную роль 
основных магматических пород в строении питавших его третичных водо
сборов [Варенцов, 1964; Холодов, 1973].

Нельзя не отметить, что довольно сходные закономерности распределе
ния фоновых содержаний рудных элементов были установлены нами в 
миоценовых толщах Предкавказья; здесь особенно высокие средние со
держания марганца, железа и ванадия обнаружены в глинах и карбонат
ных (мергелистых) прослоях. Аналогичным образом ведет себя и фосфор, 
хотя в олигоцене того же региона (см. табл. 1) этот элемент почему-то не 
накапливался.

В целом геохимическое исследование олигоцен-миоценовых отложений 
Восточного Паратетиса позволяет вслед за Н.М. Страховым и его соавтора
ми [1968] утверждать, что общие закономерности распределения рудных 
элементов в фациальном профиле этого палеоводоема принципиально были 
сходны с закономерностями локализации фоновых содержаний в совре
менных морях и древних бассейнах гумидных зон. Однако интенсивный 
пелагический сдвиг кларковых содержаний железа, марганца и ванадия 
в сторону пелагиали или относительное накопление этих элементов в пела
гических глинах и карбонатах позволяют говорить об усиленном накопле
нии этого элемента миоцен-олигоценового моря. Своеобразие изучаемого 
палеоводоема прежде всего заключается в том, что он располагался в об- 
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Палеоводоемы: 1 — нормальные морские; 2  — опресненные, 3  — осолоненные, 
в которых осуществлялась садка гипса и солей; 4 — области, захваченные морем 
во время караганской трансгрессии; 5 — предполагаемое русло палео-Дона (Ергень- 
река); 6  — Уральская горная система; 7 — месторождения миоценовых бурых уг
лей: (1 — Нижнерейнское (ФРГ), 2 — Саксонии—Тюрингии (ГД Р), 3 — Баварии 
(Ф РГ), 4 — Теплице—Эльбоген (ЧССР), 5 — Венеция (Италия), 6 — Бабов-Дол (Бол
гария), 7 — Назия и (Турция), 8 — Дегирмисаз, Сома, Тунебилек (Турция), 9 — Та- 
рское (СССР), 10 — Новодмитровское (СССР), 11 — Вышгородское (СССР), 12 — 
Южноуральское (СССР), 13 — Кобрииское и другие месторождения БССР, 14 — Лю- 
ботинское, Змневское и другие месторождения Днепровско-Донецкой впадины; 
15 — Ужгородское, Мукачевское, Иршавское Закарпатского бассейна (СССР); 8  — 
континентальные гипсоносные песчано-глинистые отложения. Бассейны: I — Среди
земноморский, II — Эгейский, III — Александрийский, IV — Ронский, V — Пьемонт
ский, V I — пролив Южного Рифа, V II -  Закарпатский, V III — Предкарпатский, IX — 
Трансильванский, X — Южноукраинский (Борисфеиский), X I —Эвксинекий, X II — 
Пред кавказский, X III —Закавказский, X IV  — русло палео-Дона, XV  — Каспийский, 
X V I — Устюртский

ласти тропической гумидной зоны, и на прилегающих участках суши вывет
ривание достигало максимальной напряженности.

Действительно, в олигоцен-миоценовое время район Восточного Пара- 
тетиса был окружен крупными областями суши (рис. 6 ). На севере распола
галась огромная Восточно-Европейская равнина, которую дренировали 
мощные реки (например, Палеодон); на юге, на месте современных Пон- 
тических гор. Тавра и Армянского нагорья находилась расчлененная хол
мисто-гористая страна, вдоль северных отрогов которой периодически 
возобновлялась вулканическая деятельность. В центральной части бассейна 
Восточного Паратетиса уже в начале олигоцена возник низкий Кавказский 
остров; с юга, в районе Грузинской глыбы к нему причленялась целая гир
лянда крупных островов — Алжаро-Триалетская суша, Окрибо-Сацалик- 
ское поднятие. Колхидская и Картлийская уша, Алаверды-Берде кое подня
тие [Асратян и др., 1974; Мачабели, Хамхадзе, 1979].

Многие из поднятий, окружающих бассейн, содержали интрузивные и



эффузивные породы, существенно обогащенные Fe, Mn, V, Ti и другими 
рудными элементами. Так, например, детальный анализ строения Украин
ского кристаллического щита, выполненный И.М. Баренцевым [1964], 
показал, что метабазитовые образования и железисто-кремнисто-сланцевые 
толщи саксаганской серии докембрия, содержащие 0,6—0,9% марганца и 
более 10% железа в современном эрозионном срезе, слагают около 1/5 пло
щади щита.

Огромные количества марганца и железа заключены в юрских, меловых 
и эоценовых эффузивах Аджаро-Триалетской и Алаверды-Бердекой зон 
Малого Кавказа; так, например, байосская вулканогенная толща содержит 
от 0,12 до 0,52% Мп [Дзоценидзе, 1965] и до 11% Fe [Бродская, 1968]. 
По материалам В.Г. Гогишвили и других авторов [1982] в них локализует
ся много рудопроявлений марганца, реже железа. Не вызывает сомнения, 
что интенсивное выветривание таких металлоносных участков сопровожда
лось формированием "марганцевых шляп" и значительной концентрацией 
марганца и железа в коре; их реликты описаны В.Т. Погребной [1982] 
в различных частях Украинского щита. Здесь же, по-видимому, происходил 
избирательный вынос марганца [Страхов и др., 1968] в результате воз
действия на него почвенных процессов.

Большую и важную роль в процессах мобилизации рудных компонентов 
на суше в олигоценовое время играл климатический и ландшафтный фак
торы. На протяжении всего олигоцен-миоценового времени прилегающие 
к Восточному Паратетису участки суши были покрыты густыми лесами и 
хорошо развитыми болотами, о чем свидетельствуют многочисленные 
залежи бурых углей, залегающие в олигоцен-миоценовых толщах Европы 
и Малой Азии. Их распространение изучено по данным П.И. Степанова и 
С.И. Миронова 11937], В.В. Кирюкова [1962], В.В. Мокринского с соавто
рами [1962] и показано на рис. 6. Очевидно, Русская равнина вместе с 
Украинским кристаллическим массивом вплоть до самого Урала в течение 
длительного периода находилась в зоне густых лесов; это подтверждает 
распространение многочисленных буроугольных зллежей Южно-Уральского 
бассейна, районов Днепра и Днестра, Днепровско-Донецкой впадины, 
Предкарпатья и Закарпатья, а также угольных месторождений Испании, 
Франции, Италии, Бельгии, ФРГ, ГДР, Польши, Чехословакии, Румынии, 
Болгарии и других государств Европы, связанных с отложениями третич
ного возраста. К этим же выводам приводит изучение комлексов спор и 
пыльцы [Ананова, 1977].

Особенно любопытны с точки зрения климатической зональности лигни- 
товые месторождения Западной Анатолии (Турция); их полоса прослежи
вается через весь полуостров от Андрианополя на западе вплоть до районов 
Эрзерума и оз. Ван. Возраст вмещающих пород охватывает стратиграфичес
кий интервал от нижнего палеогена до миоцена. Если к этому добавить, что 
в озерных палеоводоемах Армении в это время усиленно накапливались 
сапропелевые илы, отражающие широкое развитие на суше заболоченных 
участков с лесами из болотного кипариса [Асратян и др., 1974], то станет 
очевидным, что усиленное поступление рудных компонентов в олигоцен- 
миоценовый палеоводоем осуществлялось и с северной и с южной суши. 
Само собой разумеется, что при этом процессе многие растворенные хими
ческие элементы проходили через барьер река—море и обогащали преиму
щественно затишные, халистатические участки, в пределах которых накап
ливались глинистые илы. Наиболее крупный участок такого относительно 
глубоководного накопления илов располагался в Предкавказье (см. табл. 1).

Изменение интенсивности химического выветривания во времени, опре
делившее специфику палеоген-неогеновой металлогенической эпохи, сле- 
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дует, на наш взгляд, связывать с эволюцией растительности в пределах 
Европы и Малой Азии.

В соответствии с представлениями А.Н. Криштофовича [1941], А.И. Тол
мачева [1943] и К .К . Маркова [1951] на рубеже нижнего и верхнего мела 
в пределах интересующих нас регионов осуществились важнейшие измене
ния в составе флористических сообществ; на смену голосемянным формам 
пришли покрытосемянные и их широкое распространение отмечается в 
лесных ландшафтах палеогена.

Вполне вероятно, что экспансия покрытосемянных в пределы Европей
ского континента и Малой Азии в начале третичного времени сопровожда
лась формированием новых фитоценозов, отличающихся от фитоценозов 
мела огромной биологической проницаемостью, весьма полной насыщен
ностью и очень большой продукцией растительной массы [Келлер, 1951; 
Давиташвили, 1971]. Это означает, что соответственно достигла высоких 
значений масса химических элементов, извлекаемая из разрушающихся 
коренных пород платформы.

Следует также подчеркнуть, что господство листопадных растений, кус
тарников и трав должно было чрезвычайно интенсифицировать биологичес
кие круговороты в лесных ландшафтах палеогенового времени. Действи
тельно, по данным В.А. Ковды [1954], с годичным опадом хвои и листьев 
ельник обычно поставляет в почву 8 0 -1 2 0  кг/га  минеральных веществ, 
лиственные деревья — 300—400 кг/га , а травы в степных ландшафтах — 
1000-1200  кг/га . При этом, как показал В.М. Гольдшмидт [1938], в золе 
свежих березовых листьев содержится до 2% МпО, прошлогодних березо
вых листьев содержания МпО падают до 0,8%, а в золе гумуса дубового и 
березового леса оно уменьшается до 0,014-0,024% ; иначе говоря, марга
нец, сконцентрированный листопадными растениями, усиленно выносится 
в форме легко подвижных металлоор'ганических соединений. Можно поэто
му предполагать, что и с этой точки зрения мобилизации рудных компонен
тов также возрастала по мере увеличения относительной роли покрыто
семянных растений в ландшафтах палеогена.

Обратное действие на биомассу растений оказывали, по-видимому, 
глобальные климатические изменения. С начала палеогеновой эпохи в 
пределах Европы и Азии неуклонно развивается ксерофизация климата. 
В первое время под действием этого направленного процесса монолитная 
верхнемеловая флора лесов расщепилась на полтавскую вечнозеленую и 
тургайскую листопадную [Криштофович, 1941]. Затем зона развития 
полтавской флоры начала сокращаться, а в конце миоцена степные ланд
шафты стали теснить леса Русской равнины с юго-востока, со стороны 
Тургая. В плиоцене южные части Русской платформы оказались занятыми 
полосой лесостепи и степи, и это, бесспорно, положило конец усиленному 
поступлению разнообразных химических элементов в бассейны Восточного 
Паратетиса.

Легко понять, что максимально благоприятная обстановка для мобили
зации рудных компонентов на суше соответствует эоцену—олигоцену; 
в миоцене условия выветривания питающих провинций начали ухудшаться, 
а в плиоцене они были сведены к минимуму.

Таким образом, первой причиной, вызвавшей развитие палеогеновой 
эпохи рудообразования в бассейнах юга СССР, были изменения климата 
и обусловленные ими преобразования лесных ландшафтов. Вторая причина, 
определившая особенности распределения фоновых содержаний железа, 
марганца, ванадия и фосфора в палеоводоемах палеогена, — влияние серо
водородного заражения. Впервые значение этого фактора в геохимии мар
ганца подчеркнули В.В. Мокиевская [1961], а также Б.А. Скопинцев и



Т.П. Попова [1963] на примере Черного моря; они показали, что воды этого 
водоема в области сероводородного заражения являются аккумулятором 
растворенного марганца, количество которого достигает 0,5 мг/л, а общая 
масса (1 млн. т металла) вполне соизмерима с запасами крупного место
рождения. Позднее на геологическое значение этого явления указал Д.Г. Са
пожников [1967], связавший с ним возможное формирование рудных 
скоплений в олигоценовых толщах юга СССР.

Прямое подтверждение широкого развития сероводорода в олигоцено- 
вом Паратетисе — многочисленные "рыбные кладбища"; накопление 
фосфатизированных рыбных скелетов и их обломков при полном отсут
ствии донной моллюсковой фауны большинство исследователей объясня
ют развитием сероводородного заражения в водах олигоценового моря 
[Геккер, Мерклин, 1946; Данильченко, 1960; Коченов и др., 1970]. Это 
означает, что в водах, существенно обогащенных сероводородом, происхо
дило разделение поступавшего в бассейн железа и марганца; часть мар
ганца переходила в двухвалентную форму и накапливалась в морской воде, 
тогда как трехвалентное железо восстанавливалось и фиксировалось в виде 
сульфидов. Дальнейшая судьба растворенного в воде металла оказывалась 
тесно связанной с судьбой сероводородной зоны. Как показали наблюдения 
в Черном море, окисление сероводорода на верхней границе зоны сопро
вождается увеличением содержаний марганца в воде; по-видимому, он 
здесь сначала переходит в плохо растворимую форму, затем вновь вос
станавливается, растворяется и таким путем обогащает морскую воду 
[Скопинцев, Попова, 1963]. В связи с этим важно подчеркнуть, что поле 

окисных железомарганцевых конкреций Каламитского залива [Волков, 
Севастьянов, 1968; Страхов, 1976] располагается именно в той мелко
водной части моря, куда восходящие течения выносят глубинные воды, 
богатые сероводородом и марганцем; это подтверждается рядом новых 
карт Черного моря [Сорокин, 1982]. По данным А.И. БлажчиШина [1977], 
окисные железомарганцевые конкреции глубоких впадин Балтийского 
моря довольно четко контролируются границей между стагнированной 
зоной и зоной развития растворенного кислорода. Все это свидетельствует 
о том, что процессы окисления и активного разрушения сероводородного 
заражения в палеоводоемах должны были сопровождаться переотложением 
марганца и его фиксацией в илах в гидроокисной форме.

Другой путь выпадения из раствора этого металла намечается в связи 
с изучением осадков Балтийского моря [Горшкова, 1960; Блажчишин, 
1976; Емельянов, 1981; Manheim, 1961]. Здесь в отличие от Черного моря 
в осадках сероводородной зоны встречены карбонаты марганца типа родо
хрозита. Их образование тесно связано с распространением углекислого 
газа и сероводорода, растворенных в морской воде и образующих угле
кисло-сероводородную систему. По мнению Е.М. Емельянова [1981], 
с уменьшением содержания сероводорода осуществляется подщелачивание 
раствора, и на смену иону HCOJ1 приходит COJ2; преобладание последнего 
вызывает формирование родохрозита (М пС03) и массовое удаление мар
ганца из раствора.

Если эти предположения верны, то интенсивность сероводородного за
ражения — главный фактор осаждения марганца в виде карбоната: при 
сильной стагнации (в водах Черного моря) этот элемент не осаждается, 
при слабом сероводородном заражении (условия Балтики) — осаждение 
имеет место. Все это означает, что сероводородное заражение в древних 
палеоводоемах могло играть большую роль не только в разделении мар
ганца и железа, но и в перераспределении марганца по разрезу; во время 
отложения одних глинистых осадков, несмотря на усиленный привнос 
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марганца (и железа) с берега, сероводородное заражение обедняло мор
ские илы этим металлом и переводило его в раствор, тогда как в по* 
следущее время интенсивное осаждение марганца из морской воды ин
тегрировалось с его привносом извне и создавало эмбриональные (а, воз
можно, и промышленные) залежи этого металла.

Следует также подчеркнуть, что повышенные содержания марганца в 
карбонатных породах олигоцена и миоцена (см. табл. 1) хорошо уклады
ваются в предложенную схему. Они вполне могли возникнуть в связи с 
диффузией сероводорода из придонных слоев воды, уменьшением степени 
стагнации вод, их подщелачиванием и хемогенным соосаждением углекис
лого марганца с другими карбонатами.

В целом совокупное действие усиленного привноса рудных компонен
тов с берегов Восточного Паратетиса, а также перераспределение их в водах 
палеоводоема под действием сероводородного заражения создали тот 
металлогенический фон, на котором возникла палеогеновая эпоха рудо-
образования.

ЛИТЕРАТУРА

Авалиани Г. А., Штвренберг Л.Е., Дол ид- 
за Д .П ., Табогари В. И. Особенности 
размещения осадочных месторожде
ний марганца Грузинской ССР. Тби
лиси: Мецниереба, 1 9 6 6 .120 с.

Аманова Е.Н. Спорово-пыльцевые комп
лексы в миоцене Палео-Дона. — 
В кн.: Миоцен Окско-Донской рав
нины. М.: Недра, 1977, с. 7 8 -1 2 0 .

Анкинович С.Г. Нижний палеозой ва- 
надиеносного бассейна Северного 
Тянь-Шаня и западной окраины Цент
рального Казахстана. Алма-Ата: Изд* 
во АН КазССР, 1961.271 с.

Анкинович С. Г., Анкинович Е.А. Усло
вия накопления и  формирования ру
доносных сланцев нижнего палеозоя 
в Южном Казахстане. — В кн.: Гео
химия осадочных пород и руд. М.: 
Наука, 1968, с. 3 5 6 -375 .

Асратян В.П., Мкртчян Г.Р., Петро
сов И.Х. и др. Палеоген. — В кн.: 
Геология Армянской ССР. Т. V. 
Литология. Ереван: Иэд-во АН 
АрмССР, 1974, с. 4 5 3 -469 .

Батурин Г,Н. Фосфориты на дне океа
нов. М.: Наука, 1978.231 с.

Бетвхтин А.Г. Промышленные марган
цевые руды СССР. М.; Л.: Изд-во АН 
СССР, 1946. 315 с.

Билибин Ю.А. Общие принципы метал- 
логенических исследований. — Изв. 
АН СССР. Сер. геол., 1947, № 5, 
с. 9 5 -1 1 2 .

Блажчишин А.И. Основные химические 
элементы в донных осадках. — В кн.: 
Геология Балтийского моря. Виль
нюс: Мокслас, 1976, с. 255—288.

Блажчишин А.И. Микроконкреции и зо
нальность аути генного минерал ©обра
зования в современных осадках Бал
тийского моря. — В кн.: Конкреции 
и конкреционный анализ. М.: Наука, 
1977, с. 187 -190 .

Борисенко Л.Ф. О нахождении скандия 
в костных остатках рыб третичного 
возраста. — Тр. ИМГРЭ, 1961, вып.5,
с. 105 -130 .

Боровиков Л.И. Нижний палеозой Джеэ- 
казган-Улутайского района западной 
части Центрального Казахстана. М.: 
ГОНТИ, 1955.251 с.

Бродская Н.Г. Некоторые геохимичео 
кие особенности пород вулканогенно
осадочных комплексов геосинкли- 
нальных зон. — В кн.: Геохимия 
осадочных пород и руд. М.: Наука, 
1968, с. 253—270.

Бродская Н.Г., Ильинская М М. Фосфа- 
тонакопление в вулканических об
ластях. — В кн.: Осадкообразование 
и полезные ископаемые геосинкли- 
нальных областей. М.: Наука, 1968,
т. 2, с. 193-293 .

Бурджанадзе Д.С., Леквинадзе Р.Л., 
Эдилашвили В. Я. Марганценосность 
олигоцен-нижнемиоценовых отложе
ний центральной части Грузинской 
глыбы. В кн.: Геология и геохимия 
марганца. М.: Наука, 1982, с. 147 -151 .

Бутузова Г.Ю., Штвренберг Л.Е. Распре
деление марганца и железа в хадум- 
ских отложениях Грузии. — Лито
логия и полез, ископаемые, 1964, 
№ 1, с. 4 0 -5 6 .

Бушинский Г.И. Древние фосфориты 
Азии и их генезис. М.: Наука, 1966. 
193 с.

Варенцов И.М. К познанию условий 
образования Никопольского и дру
гих месторождений Южно-Украинско
го марганцеворудного бассейна. — 
Литология и полез, ископаемые, 1964, 
ИМ , с. 2 5 -4 0 .

Вахромеев С.А. Месторождения полез
ных ископаемых, их классификация 
и условия образования. М.: ГОНТИ, 
1961.463 с.



Виноградов А.П. Закономерности рае 
пределения химических элементов в 
земной коре. — Геохимия, 1956, № 1,
с. 2 -3 6 .

Виноградов А.П. Средние содержания 
химических элементов в главных 
типах изверженных горных пород 
земной коры. -  Геохимия, 1962, 
№7, с. 3 5 -6 8 .

Волков И.И., Севастьянов В.Ф. Пере* 
распределение химических элементов 
в диагенезе Черного моря. — В ки.: 
Геохимия осадочных пород и руд. 
М.: НаукЗ, 1968, с. 134 -183 .

Геккер Р.Ф., Мерклин Р.Л. Об особен
ностях захоронения рыб в майкоп
ских глинистых сланцах Северной 
Осетии. — Изв. АН СССР. Сер. биол., 
1946, №6, с. 5 8 -9 2 .

Гзовский М.В. Основные вопросы тек- 
тонофизики и тектоника Байджансай- 
ского антиклинория. М.: Изд-во АН  
СССР, 1959, 4 .1 2 .2 5 5  с.

Гиммельфарб Б.М. Фосфоритоносный 
бассейн Кара-Тау и перспективы его 
освоения. — Сов. геология, 1946, 
№ 1, с. 2 2 -4 6 .

Гогишвили В. Г., Гуннава В.Д., Рат
ман И.П., Гогишвили Т.Ш. Гидро
термальное преобразование вулкано
генных толщ Закавказья. — В кн.: 
Вопросы геологии и техники полез
ных ископаемых Кавказа. Тбили
си: Сабчота Сакартвело, 1979, с. 17— 
33.

Гольдберг Э.Д. Геохимия моря. — В кн. 
Геохимия литогенеза. М.: Изд-во 
иностр. лит., 1963, с. 431 -4 6 0 .

Г ольдшмидт В.М. Сборник статей по 
геохимии редких элементов. М.; 
Л.: ГОНТИ, 1938.245 с.

Горшкова Т.И. Осадки Балтийского 
моря. М.: Изд-во АН СССР, 1960. 
250 с.

Грязнов В. И. Генезис марганцевых руд 
Никопольского бассейна и методика 
прогноза морских осадочных место
рождений марганца. — В кн.: Марган
цевые месторождения СССР. М.: Нау
ка, 1967, с. 135-147 .

Давиташвили Л.Ш. Эволюция условий 
накопления горючих ископаемых. М.: 
Наука, 1971.296 с.

Данильченко П.Г. Костистые рыбы май
копских отложений Кавказа. М.: 
Изд-во АН СССР, 1960. 250 с.

Джо л до шве Б.Д. Геология и генетичес
кие особенности железорудной свиты 
Джетым-Тоо (Центральный Тянь- 
Шань) : Автореф. дис. ... канд. геол.- 
минерал. наук. Фрунзе: Ин-т геологии 
КиргССР, 1964. 35 с.

Дзоценидзе Г.С. Влияние вулканизма на 
образование осадка. М.: Недра, 1965. 
153 с.

Дзоценидзе Г.С  Геологические условия 
формирования марганцевых место

рождений Чиатуры и Квирильской 
депрессии. — В кн.: Новые данные по 
марганцевым месторождениям СССР. 
М.: Наука, 1980. с. 6 2 -6 9 .

Долидзе Д .П ., Мачабели Г.А., Табага
ри В.И. Гогуадзе Б.С. Литогенез оли- 
гоценовых марганцевых отложений 
Квирильской депрессии и направле
ние дальнейших поисковых работ. — 
В кн.: Новые данные по марганце
вым месторождениям СССР. М.: Нау
ка, 1980, с. 7 5 -8 6 .

Е га нов Э.А. Г еосинклинальные фосфори
ты Сибири и Дальнего Востока. М.: 
Наука. 1968.232 с.

Емельянов Е.М. Алюмосиликатный кар
бонатно-марганцовистый литолого
геохимический район Готландской и 
Ландсортской впадин. — В кн.: 
Осадкообразование в Балтийском 
море. М.: Наука, 1981, с. 136-180 .

Залман зон Э.С. Малые элементы в раз
резах Воронежской области. — В кн.: 
Вопросы литологии и стратиграфии 
СССР. М.; Л.: Изд-во АН СССР,
1951, с. 8 2 -1 0 5 .

Зеленое К. К. Вулканы как источники 
рудообразующих компонентов оса
дочных толщ: Автореф. дис. ... д-ра 
гео л .-минерал, наук. Петропавловск- 
Камчатский, 1969. 35 с.

Зоненшайн Л.П., Кузьмин М.И ., Мора- 
лев В.М. Глобальная тектоника, маг
матизм и металлогения. М.: Недра, 
1976. 230 с.

Иванов А.А., Левицкий Ю.Ф. Геология 
галогенных формаций. Л.: ГОНТИ, 
1960. 422 с.

Ильин А.В. Хубсугульский фосфорито
носный бассейн. М.: Наука, 1973. 
167 с.

Ильин А.В., Волков Р.И. Фосфатонос
ные бассейны и эпохи фосфатонакоп- 
ления. — В кн.: Морская геология, 
седи ментология, осадочная петрогра
фия и геология океана. Л.: Недра, 
1980, с. 108 -115 .

Ициксон М.И., Музылев С.А. Основные 
черты тектоники Дальнего Востока 
в рифее. -  Тр. ВСЕГЕИ. Н. С., 1963, 
N•85, с. 15 -68 .

Казаков А.В. Химическая природа фос
фатного вещества фосфоритов и их 
генезис. Л.: Химтеоретиздат. 1937. 
180 с.

Казаков А.В. Фосфатные фации. М.; Л.: 
ГОНТИ, 1939, 108 с.

Калиненко В. В., Шуми хина И.В., Гуса- 
рева А.И. Марганценосные отложения 
лабинского месторождения и распре
деление в них ванадия, хрома, нике
ля, кобальта и меди. — В кн.: Марган
цевые месторождения СССР. М.: Нау
ка, 1967, с. 242 -258 .

Калмыков А.Ф ., Соколов А.С., Туши
на А.М. Апатитовые месторождения 
May-Кок во Вьетнаме. — В кн.: Гео-



логия месторождений фосфоритов. 
М.: Госгортехиздат, 1962, с. 105—121.

Кассам Н.Г. Кембрий Казахстана. — 
Сов. геология, 1941, № 4, с. 29—58.

Кеплер Б.А. Основы эволюции расте
ний. — Избр. соч. М.: Изд-во АН 
СССР, 1951, с. 29 4 -4 9 5 .

Келлер Б.М., Королев В. Г., Семи xa J 
тое М.А., Чумаков Н.М. Основные 
черты палеогеографии позднего про
терозоя СССР. — В кн.: Геология 
докембрия: М ГК. 23-я сес. Докл. 
сов. геологов. Пробл. 4. М.: Наука, 
1968, с. 5 8 -8 2 .

Кирюков В.В. Восточно-Европейская уг
леносная провинция. — В кн.: Атлас 
угленакопления на территории СССР. 
М.; Л.: Изд-во АН СССР, 1962, с .4 37 -  
454.

Коеда В.А. Геохимия пустынь СССР. М.: 
ГОНТИ, 1954. 282 с.

Королев В.Г. Позднедокембрийские и 
нижнелалеоэойские формации Тянь- 
Шаня и связанные с ними полезные 
ископаемые. — В кн.: Закономер
ности размещения полезных ископае
мых. М.: Изд-во АН СССР, 1960, 
т. 3, с. 8 8 -1 1 7 .

Коченов А.В., Зиновьев В.В. Распределе
ние редкоземельных элементов в 
фосфатных остатках рыб из майкоп
ских отложений. — Геохимия, 1960, 
№ 8, с. 4 5 -6 2 .

Ко ченов А.В., Мстиславский М.М., Сто
ляров А.С. Ископаемые металлонос
ные залежи костного детрита рыб. — 
В кн: Состояние и задачи советской 
литологии. М.: Наука, 1970, т. 2, 
с. 1 6 5 -172 .

Криштофович А.Н. Палеоботаника. Л.: 
ГОНТИ, 1941.496 с.

Кулиш Л.И. Марганцевые и железомар
ганцевые руды Дальнего Востока и 
их генетические особенности. — В кн.: 
Новые данные по марганцевым 
месторождениям СССР. М.: Наука, 
1980, с. 2 1 6 -223 .

Магакьян И.Г. Типы рудных провин
ций и рудных формаций СССР. М.: 
Недра, 1969. 223 с.

Маккелви В.Е. Распространенность и 
распределение фосфора в литосфе
ре. — В кн,: Фосфор в окружающей 
среде. М.: Мир, 1977, с. 24—47.

Марков К .К . Палеогеография. М.: Гео- 
графиздат, 1951.276 с.

Мачабели Г.А., Мерабишвили М.С., Каи
ра кадзе Г.А. Генезис, геолого-эконо
мическая и технологическая оценка 
месторождений бентонитов СССР. 
Тбилиси: КИМС, 1981.301 с. Прелр.

Мачабели Г.А ., Хамхадзе Н.И. О лито
логических особенностях олигоцено- 
вых марганценосных отложений Кав
каза и источнике марганца. — В кн.: 
Вопросы геологии и техники полез

ных ископаемых Кавказа. Тбилиси: 
Сабчота Сакартвело, 1979, с. 33—40.

Меркурьев К.М .. Кулиш Л.И., Пан 
ских Е.А. Геология и генезис желе
зо-марганцевых руд юга Дальнего 
Востока. — В кн.: Геология и геохи
мия марганца. М.: Наука, 1982,
с. 110-116 .

Миртов Ю.В., Тарасова С.М. Марганце- 
носность древних отложений Алтае- 
Саянской складчатой области. -  
В кн.: Новые данные по марганце
вым месторождениям СССР. М.: Нау
ка, 1980, с. 211 -216 .

Мокиевская В.В. Марганец в воде Чер
ного моря. -  Докл. АН СССР, 1961,
т. 137, №6, с. 7 5 -8 1 ;

Мокринский В.В., Богомазов В.М., Боч-
ковский Ф А . и др. Основные за
кономерности развития угленакопле
ния на территории СССР от девона до 
антропогена. — В кн.: Атлас карт 
угленвкопления на территории СССР. 
М.: Изд-во АН СССР, 1962, с. 12 -2 2 .

Леттиджон Ф., Поттер /7., Сивер Р. Пески 
и песчаники. М.: Мир, 1976. 534 с.

Погребной В.Т. Марганец в корах вывет
ривания разломных зон Украинского 
щита. — В кн.: Геология и геохимия 
марганца. М.: Наука, 1982, с. 199— 
205.

Пряхина Ю.А. Карбонатные конкреции в 
майкопских отложениях Центрально
го Предкавказья. — Изв. АН СССР. 
Сер. гео л., 1958, № 1, с. 3 2 -5 8 .

Пустоеалов Л.В. Генезис липецких и 
тульских железных руд в свете гео
химической истории южного крыла 
Подмосковного бассейна. М—Л.: 
ГОНТИ, 1933.440 с.

Пустоеалов Л.В. Петрография осадоч
ных пород. М.; Л: Госгеолтопиздат, 
1940. Т. 1 .475  с.

Ронов А. Б., Ермишкина А. И. Распределе
ние марганца в осадочных породах. — 
Геохимия, 1959, ЯР 3, с. 206—226.

Ронов А. Б., Корзина Г.А. Фосфор в оса
дочных породах. — Геохимия, 1960, 
№ 8, с. 667 -687 .

Ронов А  Б., Сеславинский К. Б., Хайн В. Е. 
Кембрийские литологические форма
ции мира. — Сов. геология, 1974, 
№12, с. 10 -34 .

Ронов А. Б., Хайн В.Е., Сеславинский К. Б. 
Вендские литологические комплексы 
мира. — Сов. геология, 1981, № 5, 
с. 3 7 -5 9 .

Ронов А.Б., Брошевский А.А. Новая мо
дель химического строения земной 
коры. — Геохимия, 1976, № 12, 
с. 1763-1795.

Сапожников Д.Г. Некоторые геологи
ческие условия образования марган
цевых месторождений. — В кн.: Мар
ганцевые месторождения СССР. М.: 
Наука, 1967. с. 11 -34 .



Синицын В.М. Палеогеография Азии. 
Л.: Изд-во АН СССР, 1962. 311 с.

Скопинцев Б.А., Попове Т.П. О накоп
лении марганца в водах сероводо
родных бассейнов на примере Чер
ного моря. М.: Изд-во АН СССР, 
1963, с .20-80. (Тр. ГИН АН СССР; 
Вып. 97 ).

Смирнов В.И. Очерки металлогении. М.: 
Госгеолтехиздат, 1963.164 с.

Смирное В.И. Металлогения геосинкли
налей. — В кн.: Закономерности 
размещения полезных ископаемых. 
М.: Наука, 1967, т. 8, с. 35 -120 .

Смирнов С.С. К вопросу о зональности 
рудных месторождений. — Изв. АН 
СССР. Сер. гео л., 1937, ИР 6, с. 3 2 -6 8 .

Смирнов С. С  О современном состоянии 
теории образования магматогенных 
рудных месторождений. -  Зап. Все- 
союз. минерал, о-ва, 1947, т. 76, 
вып. 1, с. 14 -8 6 .

Соколове Е.А. Закономерности образо
вания вулканогенно-осадочных мар
ганцевых руд. -  В кн.: Осадкообра
зование и полезные ископаемые вул
канических областей прошлого. М.: 
Наука, 1968, т. 2, с. 154 -193 .

Соколове Е.А. Некоторые особенности 
марганценосности вулканогенно-оса
дочных формаций. — В кн.: Геология 
и геохимия марганца. М.: Наука, 1982, 
с. 3 2 -4 7 .

Сорокин Ю.И. Черное море: Природа, 
ресурсы. М.: Наука, 1982. 216 с.

Степенов П.И. Геология месторождений 
ископаемых углей и горючих слан
цев. — В кн.: Геология месторожде
ний каустобиолитов. Л.; М.: ОНТИ, 
1937, с. 1 -4 4 0 .

Степенов П.И. Теория поясов и узлов 
угленакопления. Юбил. сб., посвящ. 
30-летию Великой Октябрьской со
циалистической революции. М.: Изд- 
во АН СССР, 1947, ч. 2, с. 55 -160 .

Степенов П.И ., Миронов СИ . Геология 
месторождений каустобиолитов. Л.; 
М.: ОНТИ, 1937.546 с.

Страхов Н.М. Историко-геологические 
закономерности формирования ги
пергенных железных руд. — Изв. 
АН СССР. Сер. геол* 1940, N° 3, 
с. 6 -5 2 .

Страхов Н.М. Железорудные фации и их 
аналоги в истории Земли. М.: Изд-во 
АН СССР, 1947. 267 с. (Тр. ГИН АН 
СССР; Вып. 73).

Страхов Н.М. Историческая геология. 
М.: Госгеолиздат, 1948. Т. 2. 458 с.

Страхов Н.М. О фациальных соотноше
ниях между рассеянными содержа
ниями элементов и их рудными на
коплениями в отложениях гумид  
ных зон. — Зап. Всесоюэ. минерал, 
о-ва, 1957, т. 86, № 2, с. 197-222 .

Страхов Н.М ., Варенцов И.М., Кали- 
ненко В.В. и др. К познанию меха

низма марганцеворудного процесса 
(на примере олигоценовых руд юга 

СССР). — В кн.: Марганцевые место- 
рождеиия СССР. М.: Наука, 1967, 
с. 3 4 -5 7 .

Страхов Н.М ., Штеренберг П.Е., Кали- 
ненко В.В., Тихомирова Е.С  Гео
химия осадочного марганцерудного 
процесса. М.: Наука, 1968. 496 с.

Суслов А. Т. Основные черты железо
марганцевых месторождений вулка
ногенно-осадочного происхождения.— 
В кн.: Марганцевые месторождения 
СССР. М.: Наука, 1967, с. 460-472 .

Твалчралидзе Г.А. Рудные провинции 
мира. М.: Недра, 1972. 344 с.

Толмачев А. И. К вопросу о происхожде
нии тайги как зонального раститель
ного ландшафта. -  Сов. ботаника, 
1943, №4, с. 11 -1 9 .

Хамхадэе Н.И. О связи кремне- и ру- 
дообразования в марганцевых место
рождениях Грузии. — В кн.: Вулка
низм и литогенез. Тбилиси: Мецние- 
реба, 1981, с. 141-147 .

Хераскова Т.Н. Строение и условия об
разования известково-кремнистой 
фосфатоносной формации Байконур
ского антиклинория. — Вести. МГУ, 
Сер. 4, Геология, 1971, № 4, с. 27 -4 0 .

Холодов В.Н. О редких и радиоактивных 
элементах в фосфоритах. — В кн.: 
Редкие элементы в осадочных и ме
таморфических породах. М.: Изд-во 
АН СССР, 1963, с. 6 7 -1 0 8 .

Холодов В.Н. О металлогении венда и 
кембрия Евразии: Статья 1. Дованд
ские поднятия как источник рудных 
компонентов. — Литология и полез, 
ископаемые, 1970а, IP 2, с. 130—148.

Холодов В.Н. О металлогении венда и 
кембрия Евразии: Статья 2. Осадоч
ные руды ванадия, фосфора, железа, 
марганца и условия их образова
ния. — Литология и полез, ископае
мые, 19706, N° 4, с. 2 9 -4 5 .

Холодов В.Н. Осадочный рудогенез и 
металлогения ванадия. М.: Наука, 
1973. 263 с.

Холодов В.Н. Об эволюции состава пи
тающих провинций в истории Зем
ли. — В кн.: Проблемы литологии и 
геохимии осадочных пород и руд. 
М.: Наука, 1975а, с. 191-209 .

Холодов В.Н. О роли докембрийского 
мантийного вещества в осадочной 
металлогении. — Литология и полез, 
ископаемые, 19756, № 6, с. 50—84.

Холодов В.Н. Геохимические типы пи
тающих провинций континентального 
блока и их эволюция в истории Зем
ли. — В кн.: Литология на новом 
этапе развития геологических знаний. 
М.: Наука, 1981, с. 7 6 -9 1 .

Холодов В.Н. Постседиментационные 
преобразования в элизионных бас
сейнах. М.: Наука, 1983. 282 с.



Холодов В.Н., Недумов Р.И. Литология 
и геохимия среднего миоцена Вое* 
точного Предкавказья. М.: Наука, 
1981.208 с.

Храмов А.Н. Магнитное поле Земли в 
позднем палеозое (анализ мировых 
магнитных данных). — Изв. АН 
СССР. Сер. геол., 1967, № 1 ,с .86-108.

Шабалин В.В., Сагандыков К.О. О вана- 
диеноснь.х углисто-кремнистых отло
жениях хребтов Джетым-Тоо и Кок- 
Ийрим-Тоо. — Изв. АН КиргССР.Сер. 
естеств. и техн. наук, 1960, т. 2, 
вып. 5, с. 15—46.

Шамрай И.А. Кремнистые отложения 
Азово-Черноморского края.Учен.зал. 
РостовГУ, 1937, вып. 10, с. 5 8 -7 8 .

Шатский Н.С. Фосфоритоносные форма
ции и классификация фосфоритных 
залежей. -  В кн.: Совещание по оса
дочным породам. М.: Иэд-во АН 
СССР, 1955, вып. 2, с. 32-120 .

Швхоркина А.Ф., Погорвлова М.Г. Фос- 
форитоносность кремнисто-вулкано- 
генных формаций Ханкайского мас
сива: Сообщ. Дальнее ост. фи л. АН 
СССР., Новосибирск: Изд-во АН СССР, 
1963, вып. 18, с. 2 0 -6 0 .

Штврвнберг Л.Е ., Нестерова И.Л ., Кара
сева Г. И., Черкасова Е.В. Особеннос
ти распределения Ni, Со, Си, V, Сг в 
рудах и рудовмещающих отложениях 
Чиатурского месторождения. — В кн.: 
Марганцевые месторомщения СССР. 
М.. Наука, 1967, с. 199-214.

Bhatti N.A. Hazarah phosphate deposits — 
Pakistan. -  in: Proterozoic-Cambrian 
phosphorites. UNESCO. Austral. Ind. 
and United States Science, 1979, p. 44.

Bullard E., Everett Y., Smith A. The fit of 
the continents around the Atlantic. — 
Philos. Trans. Roy. Soc. London A, 
1965, vol. 256, p. 41 —51.

Carthcart J.B. Phosphorite deposits, Bam- 
bui group, near Patos de Minas Gerais, 
Brasil. — In: Proterozoic-Cambrian
phosphorites. UNESCO, Austral., Ind. 
and United States Science. 1979. 
P.51.

Cook P.Y., Shergold Y.H. The field work
shop. — In: Proterozoic-Cambrian pho
sphorites. UNESCO, Austral., Ind. and 
United States Science, 1979, p. 1 -1 7 .

Creer K.M. A discussion of the arrangement 
of palaemagnetic poles on the map of 
Panganaea for Epochs in the Phanero- 
zoic. — In: Implications of continental 
drift in the Earth science. L.; N.Y.: 
Acad, press. 1973. vol. 1. p. 4 7 -7 6 .

De Launey L. Gites metalliferous. P., 1913.
288 p.

Fuchs C., Mostler H. Der erste Nachweis von 
Fossilien (Kambrischen Alters) in der 
Haziza-Formation, Hazara, Pakistan. — 
Geol. PalSontol. Mitt. Innsbruck, 1972, 
Bd. 2, S. 1 -12 .

Ghaznavi M.I., Karim T., Maynard J.B.

A bauxitic paleosol in phosphate-bea
ring strata of Northern Pakistan. -Econ. 
Geol.. 1983, vol. 78, N 2, p. 344 -  351.

Graf D.L. Geochemistry of carbonate sedi
ments and sedimentary carbonate rocks. 
Pt III .  — In: Division of the Illinois 
State geol. survey, circ. 301. Urbane, 
1960, p. 72

Hamilton W. Geology of the Richardson 
cove and Jones cove quadrangles, Tenne- 
see. -  Geol. Surv. Profess. Pap., 1961, 
vol. 349-A, p. 55.

Horn M.K., Adams J.A.S. Computer-deri
ved geochemical balances and elements 
abundance. -  Geochim. et cosmochim. 
acta. 1966, N 30, p. 279 -297 .

Howard P.F., Hough M.J. On the geoche
mistry and origin of the D Tree. Wo- 
narah and Sherrin Creek phosphorite 
deposits of the Georgina Basin, Nou- 
them Australia. — Econ. Geol., 1983, 
vol. 74, N 2 , p. 260 -284 .

Lindgren IV. Metallogenic epochs. -  Econ. 
Geol., 1909, vol. 1. N 4. p. 409 -420 .

Manheim F.T. A geological profile in the 
Baltic Sea. -  Geochim. et cosmochim. 
acta, 1961, N 1, p .2 1 8 -24 5 .

Notho/t A.J.G. Resources of Precambrian 
and Cambrian sedimentary phosphate 
rocks. — In: Proterozoic-Cambrian pho
sphorites. UNESCO. Austral., Ind. and 
United States Science, 1979, p. 71 -8 6 .

Palmer A f t  Cambrian lithofacies and bio
facies pattern in Western United States — 
a model for the Georgina Basin. -  
In: Proterozoic-Cambrian phosphorites. 
UNESCO. Austral., Ind. and United 
States Science, 1979, p. 30—31.

Slansky M. West African Infracambrian 
phosphorites. -  In: Proterozoic-Camb
rian phosphorites. UNESCO, Austral., 
Ind. and United States Science, 1979.

Sougy J. Les formations paleozoiques du 
Zemmour noie (Mauritanie septentrio- 
nale). -  Ann. Fac. sci. Univ. Dakar, 
1964, vol. 15, N 1 . p .695.

StScklin J. Salt deposits of the Middle 
East. — Geol. Soc. Amer. Spec. Pap., 
1968, vol. 88, N 1, p. 251 -280 .

Trompette f t ,  Affaton P., Joulia F., Mar- 
chand J. Stratigraphic and structural 
controls of Late Precambrian phosphate 
deposits of the Northern Volta Basin 
in Upper Volta, Niger and Benin, West 
Africa. -  Econ. Geol., 1980, vol. 5, 
N 1, p. 6 2 -7 0 .

Wang C.C. The phosphate deposits of Та- 
lungtan, Kunming, Yunnan. — China 
Geol. Surv. Bull., 1942, N 35, p. 1 0 1 -  
125.

Wang Chungwu. The conditions of forma
tion of the Lower Cambrian phosphori
te and the regularites of their distri
bution, Yunnan Province, China. — 
In: Proterozoic-Cambrian phosphorites. 
UNESCO, Austral., Ind. and United 
States Science, 1979, p. 33.



Г. Н. Б ров ков , А.Е. Миро циников

ЭВОЛЮЦИЯ УСЛОВИЙ ФОРМИРОВАНИЯ
СТРАТИФОРМНЫХ ПОЛИМЕТАЛЛИЧЕСКИХ МЕСТОРОЖДЕНИЙ

Выявление исторической последовательности геологических событий — 
основная задача систематического познания прошлого Земли. Представле
ние о длительности, периодичности и необратимой эволюции геологических 
процессов— одно из фундаментальных достижений в науке о развитии нашей 
планеты. В учении о рудообразовании проблема времени обобщенно рас
сматривалась С.С.Смирновым, В.И.Смирновым, Ю.А.Билибиным, И.Г.Ма- 
гакъяном, Г.А.Твалчрелидзе, Е.Т.Шаталовым и др. [Рундквист, 1969]. Раз
личные аспекты эволюции полиметаллического оруденения, в том числе 
и стратиформных месторождений цветных металлов, обсуждались В.С.До- 
маревым [1968], А.И.Тугариновым [1977], Д.И.Горжевским и Г.В.Ручки- 
ным [1978] , Д.И.Горжевским и В.Н.Козеренко [1980], Е.И.Филатовым и 
Е.П.Ширай [1979].

Онтогенический аспект фактора времени в образовании стратиформных 
рудных месторождений (круг вопросов, освещающих генезис месторожде
ний лишь в пределах длительности их индивидуального развития) подробно 
проанализирован В.И.Смирновым [1970]. К стратиформным им отнесены 
такие рудные месторождения, которые по условиям образования и положе
нию подчинены напластованию вулканогенно-осадочных и осадочных слоис
тых толщ. Их выразительными представителями он назвал колчеданные 
месторождения в вулканогенных породах, медные в песчаниках и сланцах, 
свинцово-цинковые в карбонатных отложениях. Эти месторождения часто 
формируются длительное время и являются полигенными образованиями, 
происхождение которых обусловлено взаимодействием осадочных пород 
с гидротермальными системами. Таким образом, конкретные стратиформ- 
ные залежи могут быть как сингенетическими, так и эпигенетическими 
(наложенными на вмещающие породы), а также сложными — диплогенети- 

ческими.
Анализ филогенетического развития стратиформных месторождений ме

ди, свинца и цинка дает возможность восстановить последовательность и 
преемственность рудообразования в ходе геологической истории Земли, 
воссоздать их единый эволюционный ряд развития. Обстановки формирова
ния большинства стратиформных месторождений в деталях изучены весьма 
слабо, поэтому анализ их эволюции возможен пока главным образом на 
уровне рассмотрения изменений геологической позиции и состава руд и 
рудоносных породных ассоциаций — общих индикаторов обстановок.

Стратиформные рудные тела различного состава обладают широким 
спектром породных связей при ведущей роли вулканогенной, терригенно- 
сланцевой (часто черносланцевой) и карбонатной рудоносных ассоциаций. 
Вулканогенные, вулканогенно-терригенно-сланцевые и частично терригенно- 
сланцевые ассоциации чаще всего вмещают сплошные колчеданные разнос
ти руд, терригенные и карбонатные — прожилково-вкрапленные медные, 
медно-свинцово-цинковые, свинцово-цинковые и свинцовые. Формирова
ние колчеданоносных породных ассоциаций, обычно связанных с вулка
низмом, не зависело от климатических условий эпох. Накопление терриген- 
ных и карбонатных толщ, вмещающих прожилково-вкрапленные руды, час
то тяготело к аридным и субаридным зонам. Все рудоносные породные ас
социации, за исключением меденосной субаридной, образовывались только 
в бассейновых условиях. Месторождения, залегающие в вулканогенно-оса- 
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домных формациях, практически всегда обнаруживают связь с районами 
развития дифференцированных вулканитов. Красноцветные вулканогенно- 
осадочные формации лишены месторождений свинца, цинка, медных колче
данов. Перечисленные особенности стратиформных полиметаллических мес
торождений (СПМ) -  наиболее консервативны.

Эволюция рассматриваемого оруденения является отражением общих 
необратимых изменений геологических процессов, предопределивших ста
новление и развитие земной коры в целом, осадочной оболочки и слагаю
щих ее формаций. В истории Земли принято выделять два неодинаковой 
продолжительности мегахрона: докембрий и фанерозой, которые разделя
ются катангской тектоно-магматической эпохой со средним возрастом око
ло 600 млн. лет. В свою очередь докембрий расчленяется на четыре отрезка 
приблизительно одинаковой продолжительности: катархей (с момента об
разования Земли -  от 4600 до 3600 млн. лет), архей (3500-2600  млн. лет), 
ранний протерозой (2600—1600 млн. лет), поздний протерозой (1600— 
600 млн. лет). В течение докембрийских эпох произошло последовательное 
формирование основных слоев и структур земной коры, а также составов 
атмосферы и гидросферы; ho качественному разнообразию последние стали 
близкими к современным. Рассмотрение последовательности возникнове
ния различных типов СПМ показывает, что образование их полного эволю
ционного (филогенетического) ряда также произошло в докембрийские 
металлогенические эпохи.

Стратиформные полиметаллические месторождения с возрастом древнее 
2700 млн. лет неизвестны. Первые значительные рудные концентрации это
го типа связаны с зеленокаменными (вулканогенными) породами архейс
кого первичного подвижного пояса Абитиби, прилегавшего к протократо- 
ну Канадского щита. Они представлены колчеданными медно-цинковыми 
месторождениями, в которых галенит встречается очень редко (месторож
дения Норанда, Квемонт и д р .). Характерная особенность этих руд — неред
кие высокие содержания золота [Горжевский, Ручкин, 1978]. В пределах 
пояса широко распространены основные вулканические породы, но руды 
ассоциируют с кислыми дифференциатами, приуроченными к верхним 
частям разреза; в составе рудовмещающей ассоциации пород встречаются 
кварциты (метаморфизованные кремнистые осадки) и углеродистые слан
цы [Уотсон, 1980].

Залежи руд пояса Абитиби подчинены напластованию вмещающих вул
канитов и тесно парагенетически с ними связаны. Руды месторождений ис
пытали зеленокаменное преобразование, сопоставимое с изменениями вме
щающих их пород. Точки изотопного состава рудного свинца позволяют 
предполагать мантийный источник этого элемента. Изохронный возраст 
свинца отвечает 2590—2700 млн. лет [Доу и др., 1979]. Изотопный состав 
серы сульфидов близок к метеоритному — интервал колебаний 6S34 весьма 
узкий (от — 0,7 до + 2,4%, месторождение Квемонт) [Lusket al., 1975]. 
Предполагается гидротермально (эксгаляционно) -осадочное происхождение 
этих месторождений [Доу и др., 1979]. Подобные месторождения известны 
также в архейских зеленокаменных породах систем Йилгарн и Пилбара на 
докембрийском щите Западной Австралии.

В раннем протерозое продолжали формироваться медно-цинковые мес
торождения (Флин-Флон в Канаде и д р .), но наряду с ними появились пер
вые промышленные концентрации свинца в колчеданных месторождениях. 
Эволюция стратиформных колчеданных полиметаллических руд прояви
лась в усложнении как их состава, так и обстановок формирования. Колче
данные месторождения рассматриваемого этапа присутствуют уже в двух 
ведущих рудоносных породных ассоциациях геосинклиналей: вулканоген-
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но-терригенно-сланцевой (Брокен-Хилл и др.) и вулканогенно-карбонатно- 
черносланцевой (Оутокумпу, Маунт-Айза, Мак-Артур и д р .).

Месторождение Брокен-Хилл располагается в высокометаморфизован 
ных (гранулитовая фация) породах комплекса Уильяма. "Рудный разрез" 
представлен переслаиванием гранито-гнейсов, гнейсов, амфиболитов, полос
чатых железистых кварцитов, силлиманитовых гнейсов, которые рассмат
риваются как метаморфизованные мелководные терригенные образования 
и вулканогенные породы риолит-дацит-базальтового ряда. Рудные тела име
ют согласное с вмещающими породами залегание. Главные промышленные 
минералы — галенит и сфалерит; наряду с ними встречены пирротин, халь
копирит, арсенопирит. По данным Джонсона, Клингера [1980], месторож
дение обогащено серебром. Изотопный состав свинца в рудах отвечает нор
мальному свинцу одностадийной модели развития и не противоречит пред
ставлению об их подводном эксгаляционном происхождении; модельный 
возраст рудных свинцов оценивается в 1625 млн. лет [Доу и др., 1979]. 
Изотопный состав серы довольно однороден и близок к метеоритному 
[В.Гриненко, Л.Гриненко, 1974].

Колчеданно-полиметаллические месторождения в вулканогенно-карбо- 
натно-черносланцевой породной ассоциации на примере сибирских объектов 
были выделены авторами в особую рудную формацию [Бровков и др., 
1977]. Наиболее древний представитель оруденения этого типа -  месторож
дение Оутокумпу, располагающееся среди свекокарелид на юго-востоке 
Финляндии. Возраст месторождения оценивается в 2470—1840 млн. лет. 
Наряду с вулканогенными и терригенными (кварциты и углеродистые 
сланцы) породами в рудоносной толще здесь появляется третий компо
нент — карбонатные породы. Форма залежи руд линзовидная, залегает она 
согласно с вмещающими породами. Руды представлены пирротином, пири
том, халькопиритом, сфалеритом; из них попутно извлекаются золото, се
ребро, кобальт и др. Точка свинца из месторождения Оутокумпу располага
ется почти на мантийной кривой эволюции. Предполагается гидротермаль
но-осадочное происхождение руд [Доу и др., 1979]. Сера сульфидов руд 
близка по соотношению изотопов к метеоритной [В.Гриненко, Л.Гриненко,
1975].

К концу раннепротерозойской металлогенической эпохи одновременно 
с усложнением состава руд и рудоносных породных ассоциаций СПМ начи
нает заметно проявляться их дифференциация и ослабление очевидной до 
этого связи с подвижными зонами и вулканизмом. Наиболее отчетливо 
эту тенденцию можно проследить на месторождениях зоны Маунт-Айза- 
Мак-Артур—Баттен, находящейся на восточной окраине древней Австралий
ской платформы. Эта группа месторождений представляется очень разно
образной, но взаимосвязанной постепенными переходами.

Рудовмещающая толща бассейна Маунт-Айза обладает большой фациаль
ной изменчивостью: обособляются зоны преимущественно песчано-черно- 
сланцевого терригенного (месторождения Леди Лоретта, Дагалд Ривер), 
вулканогенно-терригенного (месторождения Маунт-Айза, Хилтон, Мак-Ар
тур) и карбонатного (месторождения Ридж I и II, Кулей I и II) осадкона- 
копления, которые не имеют четких границ и характеризуются постепенны
ми переходами. Породы всех фациальных зон обогащены углеродистым 
веществом. Вулканогенные образования не являются обязательным членом 
рудоносных ассоциаций. Но на некоторых месторождениях (Маунт-Айза 
и др.) кислые туфы и туффиты образуют маломощные и выдержанные по 
простиранию горизонты. Вместе с тем вулканогенные породы широко рас
пространены в подстилающих рудную формацию Уркуар отложениях без- 
рудной формации Нейтив-Би.



Руды этих (и ряда других) месторождений по составу все еще преиму
щественно сплошные колчеданные. Главные их составляющие -  цинк и сви
нец, в заметных количествах присутствует медь, а на месторождении Маунт- 
Айза выделяются даже существенно медные залежи, в связи с чем многие 
исследователи относят его к типу медистых песчаников и сланцев. В то же 
время месторождения Ридж и Кулей — первые представители свинцово-цин
ковых месторождений в карбонатных породах [Матиас, Кларк, 1980].

Эволюция рудных свинцов Маунт-Айза также протекала в рамках одно
стадийной модели [Доу, Стейси, 1977]. Сера месторождения, хотя и имеет 
широкий разброс изотопного состава, значительно обогащена тяжелым изо
топом и полностью находится в области положительных значений 6S34 (от 
13 до 31 °/оо) г что позволяет предполагать ее источником сульфаты вод бас
сейна осадконакопления и замкнутый характер системы [В.Гриненко, 
Л.Гриненко, 1974]. Большинство исследователей относят эти месторожде
ния к гидротермально-осадочному типу.

В раннем протерозое появляются и первые месторождения типа медис
тых песчаников и сланцев — одна из ветвей дифференциации СПМ; их ти
пичный представитель — Удоканское месторождение, неоднократно описан
ное в литературе. Хотя породы рудоносной удоканской серии в настоящее 
время имеют серую окраску, по целому ряду признаков в них опознаются 
метаморфизованные представители меденосных аридных пестро-красно
цветных формаций. Горизонты меденосных мелкозернистых песчаников, 
алевролитов и аргиллитов относятся здесь к дельтовым образованиям. Ору
денение представлено вкрапленностью, линзовидными выделениями и про
жилками пирита, магнетита, халькопирита, борнита, халькозина и развиваю
щимися по ним в зоне окисления вторичными минералами. В качестве ред
кой примеси отмечаются сфалерит, галенит, самородное серебро. Время 
накопления осадков удоканской серии, по данным урано-свинцового мето
да, укладывается в интервал 1800—2100 млн. лет [Войткевич, Лебедько, 
1975]. Изотопный состав серы сульфидов месторождения характеризуется 
широким диапазоном вариаций 5S34 (от + 13 до — 22%), при обогащении 
легким изотопом, что указывает на происхождение серы в результате био
генной сульфатредукции в условиях открытой системы [В.Гриненко, 
Л.Гриненко, 1974].

В позднем протерозое значительно возрастает роль стратиформных 
свинцово-цинковых месторождений в карбонатных породах, формировав
шихся преимущественно в пределах перикратонных прогибов платформ 
(месторождение Сардана в Якутии) и миогеосинклиналей (месторождения 
канадской части Скалистых гор) и тяготеющих к верхним частям разрезов 
морских терригенно-карбонатных формаций. Образование свинцово-цинко
вых месторождений в карбонатных породах, связанных с эвапоритами, 
завершает эволюционный (филогенетический) ряд СПМ. Древнейшие пред
ставители этого типа руд, по-видимому, -  месторождения района Балмат- 
Эдуардс в Канаде. Сфалерит-пирит-галенитовые руды района представляют 
собой пластовые тела, залегающие среди обогащенных углеродистым ве
ществом мраморов серии Гренвилл, содержащих линзы ангидритов и гип
сов, пласты кварцитовидных пород, сланцев и гнейсов [Ли, Дилл, 1972]. 
Рудные минералы распределены во вмещающих метаморфизованных кар
бонатных породах в виде гнезд, вкраплений и прожилков. Свинец место
рождения Балмат, по-видимому, сформировался в одну стадию и 
характеризуется изохронными модельными значениями возраста около 
1090 млн. лет [Доу и др., 1979]. Сера сульфидов обладает умеренным разб
росом fiS34 в области положительных значений (от 9,9 до 16,3°/уо) по 
Д.С.Браун, цитируется по В.И.Виноградову [1980]; ее утяжеленный состав
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Рис. 2.
Рис. 1. Эволюционный (филогенетический) ряд стретиформиых месторождений 

цинке, меди и свинце
Рис. 2. Схеме формирования разнотипных стретиформиых полиметаллических мес
торождений. Ширина полос соответствует интенсивности ру дообрезове ни л

Типы месторождений: 1 — свинца—цинка в карбонатных породах (Балмат), 2 — 
медистых песчаников и сланцев (Удокан), 3  — колчеданные свинцово-цинковые 
(Брокен-Хилл), 4 — колчеданные медно-свинцово-цинковые (Оутокумпу, Маунт- 

Айза), 5 — колчеданные цинковые и медно-цинковые

свидетельствует о морском сульфатном источнике и доминировании при 
бактериальной сульфатредукции условий закрытой системы; возможно, 
в какой-то мере сказался также метаморфизм отложений. Предполагается 
сингенетическая природа сульфидов и последующий их метаморфизм [Ли, 
Дилл, 1972]. Таким образом, полный эволюционный ряд главных типов 
СПМ образовался уже в докембрии (рис. 1).

Главная причина существования отмеченной последовательности возник
новения типов СПМ — эволюция породообразования в истории Земли. Фор- 
мирование в архее первого типа месторождений (колчеданных медно-цин
ковых) , тесно связанных с вулканогенными толщами зеленокаменных поя
сов, было обусловлено существованием маломощной земной коры, повы
шенными значениями давления температуры в ее пределах, доминирующим 
влиянием мантийных продуктов, крайне ограниченным развитием (или 
отсутствием) карбонатных пород. Здесь мы имеем дело с прообразом ре
жимов, соответствующих начальным этапам развития эвгеосинклиналей по
следующих эпох. Дифференциация колчеданного стратиформного орудене
ния на типы руд, залегающих в вулканогенно-терригенно-сланцевых и вул
каногенно-карбонатно-черносланцевых толщах (колчеданные полиметалли
ческие и свинцово-цинковые), а также появление прожилково-вкрапленно- 
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го оруденения в терригенных и карбонатных породах были связаны с по
следующим значительным увеличением мощности земной коры и особенно 
ее "гранитно-метаморфического" слоя, со значительно более широким 
развитием дифференцированных вулканогенных образований, усложнени
ем фациальных обстановок и усилением контрастности их сочетаний, резко 
возросшей ролью органического углерода и карбонатных пород. Появле
ние месторождений меди в песчаниках и сланцах и свинцово-цинкового 
оруденения в карбонатных толщах, содержащих эвапориты, увязывается с 
началом становления аридного типа литогенеза [Страхов, 1963; П.Саакян, 
В.Саакян, 1968]. Более подробно связи и причины формирования установ
ленного эволюционного ряда СПМ еще предстоит исследовать.

Генеральные тенденции эволюции стратиформного полиметаллического 
оруденения наглядно проступают и при анализе интенсивности формирова
ния разнотипных месторождений1 (рис. 2 ): максимумы развития колче
данно-полиметаллических представителей, медистых песчаников и слан
цев, свинцово-цинковых объектов в карбонатных породах последователь
но во времени сменяют друг друга на протяжении протерозоя. Исключение 
составляют медно-цинк-колчеданные месторождения, наиболее характер
ные для герцинского цикла.

Особенности докембрийского филогенетического ряда дифференциации 
стратиформного полиметаллического оруденения затем повторяются в фа- 
нерозойских металлогенических эпохах. Колчеданные медно-цинковые мес
торождения фанерозоя продолжают тяготеть ко времени и месту проявле
ния начального базальтоидного вулканизма эвгеосинклинальных зон. Кол
чеданно-полиметаллические (медно-свинцово-цинковые и свинцово-цинко
вые) месторождения образуются в смежных структурно-формационных 
зонах в последующий этап, характеризующийся часто накоплением карбо- 
натно-терригенных, в том числе углеродистых толщ в геосинклинальных 
областях и примыкающих участках платформ. Месторождения медистых 
песчаников и сланцев в терригенных породах и свинцово-цинковые в карбо
натных толщах обычно связаны с этапами завершения формирования гео- 
синклинально-складчатых систем, их стабилизацией и размещаются в крае
вых зонах геосинклиналей, в породах чехла платформ и массивов предшест
вующей консолидации. Формирование стратиформных свинцово-цинковых 
месторождений зачастую связано с процессами тектоно-магматической ак
тивизации.

В интенсивности проявления колчеданных типов руд имеются два макси
мума, приходящихся на раннепротерозойскую и герцинскую металлогени- 
ческие эпохи, которые были отмечены А.И.Кривцовым, И.З.Самоновым и 
П.Я.Шабаршовым [1978]. Эти эпохи совпадают с максимумами проявления 
вулканизма в истории Земли. Наиболее продуктивной на руды медистых 
песчаников и сланцев была позднепротерозойская эпоха; к началу альпийс
кого цикла месторождения данного типа практически исчезают. "Окно" в 
каледонском цикле, скорее всего, обусловлено слабой изученностью про
мышленной значимости медистых образований этой эпохи. Восполнением 
этого пробела могут оказаться средне-позднекембрийские медистые песча
ники и сланцы Сибирской платформы и, в частности, Приангарского меде
носного бассейна Сибири [Мирошников и др., 1981 ].

Обращает на себя внимание резкое снижение роли стратиформных поли
металлических месторождений во второй половине альпийского этапа за 
счет возрастания значимости типичных эндогенных месторождений.

Достаточно четко необратимые изменения условий формирования СПМ

1 При составлении схемы использованы данные Е.И.Филатова и Е.П.Ширай [1979].



в истории Земли проявляются в эволюции изотопного состава свинца и 
серы руд. Все древние, а также некоторые самые ранние колчеданные мес
торождения фанерозойских металлогенических эпох (например, Куроко в 
Японии) имеют нормальный свинец одностадийной эволюции. Более позд
ние месторождения характеризуются свинцом, обогащенным радиогенной 
составляющей и отличающимся многостадийной эволюцией состава. На мес
торождениях докембрийского эволюционного этапа с течением времени 
возрастала гетерогенность изотопного состава серы, причем первое резкое 
усложнение произошло уже в протерозое с появлением сульфатредуцирую- 
щих бактерий. Подобные тенденции фиксируются неоднократно на колче
данных месторождениях эвгеосинклинальных зон более молодых тектоно- 
магматических циклов: изотопный состав серы сульфидов месторождений, 
образовавшихся на ранних стадиях развития, нередко близок к метеоритно
му стандарту, что свидетельствует о глубинном источнике серы. Какие-либо 
направленные изменения изотопного состава серы сульфидов на протяже
нии фанерозоя не выявлены. Данные об изотопном составе свинца и серы 
свидетельствуют о ведущей роли мантийного источника руд только в обра
зовании ранних докембрийских стратиформных полиметаллических место
рождений и части месторождений ранних этапов развития эвгеосинклина- 
лей фанерозоя. С течением времени роль коровых (эндогенных и экзоген
ных) источников материала в ходе рудообразования возрастала и станови
лась решающей.

Вместе с тем следует подчеркнуть, что спектр фациальных обстановок 
рудного сульфидонакопления, сложившийся к концу позднего докембрия, 
не претерпел сколько-нибудь значительных изменений в фанерозое. Уже 
в докембрии стратиформные руды формировались как в непосредственной 
близости от вулканических построек (преимущественно среди фаций око- 
ловулканного пояса), так и на значительном удалении от них, в окраинных 
и центральных районах морских бассейнов и океанов, в широком диапазоне 
глубин (от мелководья до умеренных и больших), отчетливо тяготея к ло
кальным углублениям дна, седиментационным ''ловушкам". Не произош
ло существенных изменений и в наборе рудоносных породных ассоциаций. 
С протерозойского по альпийский цикл прослеживается рудная триада: 
полиметаллические руды-окисные железные руды—карбонатные и окис- 
ные руды марганца; ее становление во все эпохи контролировалось лате
ральными изменениями окислительно-восстановительного потенциала. Ос
тавались, по-видимому, без существенных изменений условия появления 
пирротина на месторождениях и особенности формирования ведущих руд
ных минеральных ассоциаций, хотя состав последних несколько усложнил
ся на фанерозойском этапе.
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Е.Г. Гурвич, Ю.А. Богданов, А.П. Лисицын

ТИПЫ ГИДРОТЕРМАЛЬНЫХ ОБРАЗОВАНИЙ
НА ДНЕ ОКЕАНА И ИХ ЭВОЛЮЦИЯ

ВВЕДЕНИЕ

Обычно гидротермальными процессами называют процессы, связан
ные с водными растворами (гидротермами), возникающими при остыва
нии и затвердевании магмы, внедрившейся в земную кору на глубине. 
Глубинность гидротерм обеспечивает ограниченный доступ воды и воз
можность концентрирования выщелоченных элементов.

В океане внедрение магмы идет в океанскую воду, весь процесс про
ходит, таким образом, в условиях огромного избытка воды. Только в 
глубоких трещинах и в местах тектонического дробления коры коли
чества воды ограничены и возможно образование концентрированных
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растворов, которые дают характерные гидротермальные образования. 
Поэтому долгое время считалось, что гидротермальный процесс на дне 
океана не может привести к возникновению сколько-нибудь крупных 
скоплений элементов, что главным процессом является рассеяние эле
ментов, перешедших в воду при горячем контакте вода—базальт.

Для континентального блока земной коры характерны разнообразные 
типы магм, дающих гидротермальные образования. Среди последних осо
бенно разнообразные месторождения связаны с гранитами. В океане источ
ником гидротермального материала на всех этапах и во всех частях океа
нов являются только базальты ложа океанов. Все породы ложа океанов 
и океанские острова — производные базальтовой магмы, и все гидротер
мальные проявления в пределах распространения коры океанского типа 
связаны только с базальтами. Пока нет никаких доказательств гидротер
мальных процессов, связанных с породами третьего слоя (ультрабазитами) 
или с породами мантии.

Имеющиеся в настоящее время материалы о гидротермальных про
цессах в океане и богатейшая информация о гидротермальных и гидро- 
термально-осадочных образованиях офиолитовых комплексов, которые 
отождествляются с древними океанскими корами, привели к коренной 
ломке представлений о металлогении океанского дна.

Основная область океана, в которой развивается гидротермальное 
рудообразование, -  единая океанская рифтовая система. Интенсивность 
вулканизма рифтовой зоны океана, а следовательно, и гидротермальной 
деятельности примерно на порядок превышает интенсивность вулканизма 
других крупнейших структурных элементов Земли. По расчетам Г.П .Ав- 
дейко [1980] в срединные океанские хребты ежегодно изливается более 
1 -1 0 10т. лав, а внутриплитный океанский вулканизм дает 1 -1 0 9т/год. 
Наземные вулканы, по Е.К. Мархинину [1967], поставляют около 3 -1 0 9т 
лав, а вулканизм окраинных морей, расположенных в тылу островных 
дуг, -  0,5—1 • 109т лав в год.

Общая производительность всех подводных вулканических областей 
составляет не менее 1 ,3*101От, что примерно в 4 раза превосходит "про
изводительность" наземных вулканов островных дуг и внутренних частей 
континентов, причем доминирующая роль принадлежит вулканитам сре
динных хребтов. Именно здесь разогретая до 1000—1200 С базальтовая 
лава встречается с придонной водой океана, т.е. здесь можно ожидать 
широкого развития гидротермальных процессов. Контакт вода-горячий 
базальт происходит во всем мощном слое базальтов, так как вода прони
кает по трещинам на сотни и тысячи метров, а высокая температура ба
зальтовой толщи сохраняется несколько миллионов лет (термоградиент
ные определения выявляют поступление тепла из океанской коры возра
стом до 10—15 млн. лет).

По мере миграции гидротермального рудоносного раствора с измене
ниями физико-химических условий в океанской коре и на поверхности 
дна формируется широкий спектр гидротермальных и гидротермально
осадочных образований. Устанавливается пространственная и генетиче
ская связь гидротермально-осадочных образований, обогащенных окис- 
ными минеральными формами железа и марганца и целым рядом малых 
элементов (металлоносные осадки), с сульфидными рудами второго и 
верхней части третьего слоя коры [Fryer, Hutchinson, 1976]. Эту генети
чески единую совокупность гидротермальных и гидротермально-осадоч
ных образований нужно рассматривать как единую гидротермальную 
формацию спредингового хребта.



ГИДРОТЕРМАЛЬНЫЕ И ГИДРОТЕРМАЛЬНО-ОСАДОЧНЫЕ ОБРАЗОВАНИЯ
ОКЕАНСКОЙ КОРЫ

В пределах развития океанской коры в океане удается выделить 
следующие классы гидротермальных и гидротермально-осадочных обра
зований :

1) сульфидные образования в толще океанской коры;
2) сульфидные массивные тела на поверхности океанского дна;
3) железо-марганцевые гидротермальные корки;
4) гидротермально-осадочные металлоносные образования (металло

носные осадки) морей и открытого океана.
Сульфидные образования в толще океанской коры. Наряду с магмати

ческими сульфидами в породах океанской коры широким распростране
нием пользуются вкрапленная и жильная гидротермальная сульфидная 
минерализация. Наиболее широко распространенные рудные минералы -  
сульфиды железа и меди (пирит и халькопирит) [Батурин, 1971; Розано
ва, Батурин, 1976; Смирнов и др., 1975; Фролова и др., 1979; Bonatti 
et а I., 1976b; MacRae et al., 1977; Schrader, Furbish, 1980]. Другие мате
риалы (Co, Ni, Pb, Zn, Mn) практически не фиксируются в этих образова
ниях. В жильные выделениях в ассоциации с сульфидами присутствуют 
вторичные минералы зеленосланцевой фации метаморфизма. Температура 
образования данного типа минерализации около 200-400° С. По изотоп
ному составу серы сульфидов [Гриненко и др., 1978] можно заключить, 
что в формировании сульфидов принимала участие океанская вода. Гидро
термальные сульфиды по сравнению с существующими совместно с ними 
магматическими сульфидами резко обеднены Ni и Со. Это косвенно ука
зывает на разные условия мобилизации рудных элементов при магмати
ческом и гидротермальном процессах.

Сульфидные массивные тела на поверхности океанского дна. При погру
жениях подводных аппаратов в рифтовую зону Восточно-Тихоокеанско
го поднятия на 21°с.ш. были встречены массивные сульфидные тела, по 
составу существенно отличающиеся от вкрапленных и жильных образова
ний океанской коры. Каждое индивидуальное тело, генетически связанное 
с горячими гидротермальными струями с температурой до 380 ±30° С, 
представляет собой достаточно крупное базальное образование размером 
до 15—20 м в диаметре, над которым возвышается постройка типа конуса 
или термитника высотой 1 -5  м. Такие тела сложены пиритом, сфалеритом, 
реже халькопиритом, вюртцитом, марказитом, аморфным кремнеземом 
и гидроокислами железа. В небольшом количестве присутствуют сульфаты 
меди, железа и цинка, а также барит, гипс, ярозит, нонтронит и мусковит 
[Francheteau et al., 1979; Hekinian et al., 1980; Rise Project Group, 1980]. 
Гидротермальные образования обогащены свинцом, кадмием, серебром, 
золотом и платиной. Кобальт и марганец практически не накапливаются, 
а выносятся за пределы областей формирования гидротермальных тел.

Изучение изотопного состава серы сульфидов рассматриваемых тел 
показало, во-первых, что источником по крайней мере части серы была 
океанская вода и, во-вторых, что при формировании твердых фаз отсут
ствовало фракционирование изотопов между различными сульфидными 
фазами (разница между изотопным составом серы пирита и сфалерита 
ничтожно мала -  менее 0 ,3% в). Последнее является результатом резкого 
"сброса" сульфидов во фронтальной зоне между сильно различающимися 
по физико-химическим параметрам гидротермальными растворами и 
океанскими водами.

Такие массивные сульфидные руды могут быть одним из типичных



рудных гидротермальных образований океанского дна, формирующихся 
в месте встречи поднимающихся из океанской коры гидротермальных 
растворов и океанских вод. Не исключено, что подобные образования 
могут присутствовать и в поверхностных слоях океанской коры, если 
геохимический барьер находится ниже уровня дна.

Железо-марганцевые гидротермальные корки  широко распространены 
в рифтовой зоне океана. Они покрывают базальты, осадочные породы и 
осадки. Пространственно такие корки приурочены к выходам из океан
ской коры низкодебитных низкотемпературных (не более 20° С) гидро
термальных растворов. Выделены две группы гидротермальных железо* 
марганцевых корок: 1) достаточно тонкие (миллиметры), покрывающие 
базальты фундамента; 2) более мощные (несколько сантиметров) корки, 
в которых в ассоциации с окислами и гидроокислами железа и марганца 
присутствуют железосодержащие силикаты (нонтронит). Отличитель
ная особенность геологического положения выделенных образований 
заключается в том, что первые залегают непосредственно на базальтах, 
а под вторыми, как правило, присутствуют осадки небольшой мощности.

Гидротермальные корки первой группы, встреченные в пределах риф- 
товых хребтов, характеризующихся малыми скоростями спрединга (хреб
ты Атлантического и Индийского океанов), сложены преимущественно 
окислами марганца [Scott et al., 1974; Rona, 1976; Cann et al., 1977; 
H offert et al., 1978; Temple et al., 1979] и имеют исключительно низкое 
содержание малых элементов. В отличие от них корки Восточно-Тихоокеан
ского поднятия характеризуются значительной вариабельностью величи
ны Fe/Mn и содержания малых элементов, поставляемых гидротермаль
ными растворами (в некоторых корках, по нашим данным, отношение 
Fe/Mn превышает 2 ) . В некоторых корках количество цинка, бария, сурь
мы и других элементов значительно превосходит их концентрации даже 
в пелагических железо-марганцевых конкрециях.

Важно отметить, что в гидротермальных корках по сравнению с обычны
ми пелагическими конкрециями значительно повышено содержание серы 
[Keays, Scott, 1976].

Корки второй группы обнаружены в области Галапагосского рифта. 
Гидротермальные постройки приурочены к  областям достаточно интен
сивных тектонических нарушений океанической коры, имеющей возраст 
0,5—0,9 млн. лет [Corliss et al., 1978; Williams et al., 1979; H offert et al., 
1981]. Они представляют собой одиночные холмы высотой до 15—20 м 
и диаметром до 50 м и располагаются в виде цепочек, вытянутых вдоль 
оси рифта. В плане эти постройки либо круглые, либо вытянутые вдоль 
простирания цепочек. Иногда, сливаясь, они формируют валы до 100— 
200 м длиной. Эти гидротермальные тела покрыты марганцевой коркой, 
состоящей целиком из хорошо окристаллизованных тодорокита и бирнес- 
сита и перекрывающей слой хорошо окристаллизованного, обедненного 
алюминием нонтронита зеленого или ярко-желтого цвета. Полагают, что 
при миграции низкотемпературного гидротермального раствора через 
уже сформированный осадок по зонам дробления происходит разделение 
железа и марганца. В слабо восстановительных условиях в толще осадков 
образуется нонтронит. В окислительных условиях области смешения гидро
термальных растворов с придонными водами осаждение нонтронита 
не происходит, и на поверхности дна накапливаются окислы и гидроокис
лы железа и марганца. Часто разделение железа и марганца при последова
тельном выпадении из гидротермального раствора нонтронита и железо
марганцевых образований бывает настолько полным, что верхние корки 
слагаются чисто марганцевыми минералами.
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По-видимому, эти гидротермальные образования могут образовывать
ся только в гумидных зонах океана, в которых базальтовый фундамент 
перекрывается осадочным чехлом раньше, чем он выходит из тектониче
ски активной части спредингового хребта. В противном случае осадочный 
чехол представляет собой экран для циркуляционной гидротермальной 
системы.

Гидротермально-осадочные металлоносные образования открытого оке
ана. Кроме рудных тел гидротермального происхождения, в непосред
ственной близости от осевых зон спрединговых хребтов встречены осадки, 
резко отличающиеся по составу от "нормальных" пелагических осадочных 
образований. Основная отличительная их особенность — обогащенность 
железом, марганцем и рядом малых элементов и обедненносгь алюминием. 
В литературе они получили название металлоносных осадков. Металло
носные осадки приурочены к активным хребтам, областям спрединга и 
к областям высоких значений теплового потока. Это является косвенным 
указанием на то, что аномальность состава металлоносных осадков связана 
с дополнительным привносом целого ряда химических элементов из океан
ской коры гидротермальными растворами.

Участие эндогенного материала в формировании металлоносных осад
ков подтверждается и данными по изотопному составу некоторых эле
ментов. По проведенным расчетам 97% стронция металлоносных осадков 
извлечено из морской воды, остальные 3% имеют, по-видимому, мантий
ное происхождение [Dasch et al., 1971]. Материалы по изотопному составу 
серы в металлоносных осадках в целом показали, что полученные зна
чения 5S 34 близки к изотопному составу сульфата морской воды [Dy- 
mond et al., 1973]. Однако в некоторых образцах обнаружено "облегче
ние" изотопного состава серы, которое, возможно, указывает на некоторое 
дополнительное поступление элемента из эндогенного источника. Сходно 
соотношение изотопов свинца в металлоносных осадках и базальтах сре
динных хребтов [Bender et al., 1971; Dasch et al., 1971; Dymond et al., 
1973]. Большинство определений изотопного состава урана в металлонос
ных осадках [Лисицын и др., 1976; Veeh, Bostrom, 1971; Bender et al., 
1971; Bostrom, 1973] указывает на его идентичность составу урана в 
океанской воде; однако обнаруженные отдельный аномалии исследовате
ли связывают с влиянием гидротермальных растворов [Rydell, Bonatti, 
1973; Rydell et al., 1974; Piper et al., 1975]. Все эти материалы достаточно 
убедительны для того, чтобы доказать, что металлоносные осадки образу
ются при участии материала, поставляемого из океанской коры гидро
термальными растворами.

Для обнаружения этих аномальных по составу осадочных образований 
применяются разные индикаторы, которые показывают избыток рудных 
компонентов относительно концентрации в "нормальных" пелагических 
илах. В частности, для выделения металлоносных осадков в южной части 
Атлантического океана использован модуль Fe/ (A l+Fe+M n), величины 
которого выше 0,5 никогда не встречаются вдали от оси спредингового 
хребта [Bostrom, 1973]. Подобный характер изменений величин показыва
ют также модули Мп/ (A l+Fe+Mn) и Fe/Ti и обратный — A l/(A l+ F e + M n ).

Н.М. Страхов [1976] предложил использовать для выделения метал
лоносных осадков модуль (Fe+M n)/T i, показав, что при "нормальном" 
осадочном процессе величина этого модуля нигде не превышает 25, а при 
величинах модуля, превышающей 25, существует дополнительный привнос 
рудных компонентов гидротермальными растворами.

Детальное исследование состава металлоносных осадков юго-восточной 
‘кн ти Тихо го  океана и центральной части Индийского показало, что они
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представляют собой "нормальные" пелагические илы, в которых в том 
или ином количестве присутствует дополнительное рудное вещество, 
представленное главным образом гидроокислами железа и, возможно, 
марганца [Лисицын и др., 1976; Богданов и др., 1979а; Мигдисов и др., 
1979]. Поэтому для выделения металлоносных осадков может быть ис
пользовано повышенное содержание этих рудных элементов. Нами гра
ница распространения металлоносных осадков в юго-восточной части 
Тихого океана проводились по содержанию железа, превышающему 10% 
в абиогенной части (в пересчете на бескарбонатно-бескремнистое веще
ство) , т.е. по заведомо более высокому его содержанию по сравнению с 
"нормальными" пелагическими илами [Лисицын и др., 1976]. Эти методы 
достаточно условны. Эндогенное рудное вещество может присутствовать 
в незначительных количествах и за пределами контуров распространения 
металлоносных осадков, установленных по перечисленным выше геохи
мическим показателям. Однако уверенно можно утверждать, что в преде
лах всех этих контуров осадки заведомо обогащены (часто очень зна
чительно) рудными компонентами, поставляемыми из дополнительных 
относительно "нормальных" пелагических илов источников.

В юго-восточной части Тихого океана были проведены два рейса нис 
"Дмитрий Менделеев", специально посвященные изучению металлоносных 
осадков [Геолого-геофизические исследования . . . ,  1976; Металлоносные 
осадки . . . ,  1979]. Наблюдается тесная приуроченность осадков, обога
щенных рудными элементами, к  осевой зоне срединного хребта, к обла
сти наращивания океанской коры.

Общая площадь, занимаемая в юго-восточной части Тихого океана 
металлоносными осадками (в пределах контура 10% Fe на бескарбонатно- 
бескремнистое вещество), составляет 10 млн. к м 2 [Лисицын и др., 1976; 
Богданов и др., 19796]. .

А.П. Лисицын и другие исследователи [1976] установили, что ширина 
области распространения металлоносных осадков, протягивающейся по 
направлению простирания срединного хребта, находится в прямой зависи
мости от скорости наращивания океанской коры (спрединга).

Все металлоносные осадки состоят из двух основных компонентов: 
обычного пелагического осадочного материала и "рудного" вещества. 
Первый из них на океанском дне накапливается в соответствии с цирку м- 
континентальной, широтной и вертикальной зональностями, а поступле
ние "рудного" вещества, как правило, связано с магматически активными 
зонами океана (тектоническая зональность).

Главный рудный компонент абиогенной части осадка представлен кол- 
ломорфными сгустками и слипшимися кремнисто-железистыми агрега
тами. Железосодержащим минералом этих агрегатов является гетит с 
размерами элементарных частиц 140—300А [Багин и др., 1975]. Присут
ствие в металлоносных осадках вместе с гетитом нонтронита, который 
не характерен для нормальных пелагических илов, может указывать на 
их генетическую связь.

Второй основной элемент рудного вещества металлоносных осадков — 
марганец. По данным фазового химического анализа, более 90% его при
ходится на долю окисных и гидроокисных (растворимых) форм и очень 
незначительная часть марганца присутствует в осадках в "силикатной" 
форме. В осадках депрессии Бауэр свободная форма марганца идентифи
цирована как 6М п 02 и тодорокит [Dymond et al., 1973].

В юго-восточной части Тихого океана выделено несколько литологи
ческих типов металлоносных осадков, каждый из которых характерен 
для определенных структурных зон океана: а) карбонатные, б) бескарбо- 
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Рис. 1. Модель формирования металлоносных осадков Восточно-Тихоокеанского 
поднятия (по Ю.А. Богданову [1981])

I —ширина зоны раслростраиеиия металлоносных осадков вдоль склона (по 
А.П. Лисицыну и др. [19 7 6 ]); II —положение критической глубины карбонатонакопле- 
ния относительно оси хребта в зоне распространения металлоносных осадков (рассчи
тано по О.Г. Сорохтину [1 9 7 4 ]);  1 — карбонатные металлоносные осадки; 2  — кар
бонатные пелагические осадки; 3  — бескарбонатные металлоносные осадки; 4 — 
бескарбонатные пелагические осадки

натные, в) грубообломочные эдафогенные отложения с металлоносным 
цементом, г) турбидиты. Из этого перечисления видно, что обогащение 
рудным компонентом может происходить в разных фациальных типах 
океанских осадков. Соотношение основных двух литологических типов 
металлоносных осадков (карбонатных и бескарбонатных р а зм п ^ *)  
определяется положением критической глубины карбонатонакопления.

Выше отмечалось, что ОТ скорости расширения хребта зависит ширина 
зоны распространения металлоносных осадков. Можно определить также, 
при каких геодинамических условиях срединного хребта и на каком рас
стоянии от его оси карбонатные металлоносные осадки сменяются бес- 
карбонатными разностями. Для этих целей были использованы модельные 
расчеты изменения глубины океана по мере движения литосферных плит 
от осевой зоны спредингового хребта [Сорохтин, 1974]:

Ah  =0,11 y /x /v F .

где Ah — переход уровней поверхностного рельефа срединно-океаниче
ского хребта между его гребнем и любой точкой склона (в к м ) , х  — рас
стояние от гребня хребта по нормали к  оси (в к м ) , VI — скорость смеще
ния литосферной плиты от рифтовой долины (в см /год ).

Осевая зона Восточно-Тихоокеанского поднятия почти на всем протяже
нии оконтурена изобатой 3000 м [Живаго, 1979]. Средняя глубина гребня 
может быть оценена в 2700 м. Критическая глубина современного карбо
натонакопления в области распространения исследованных металлонос
ных осадков (южная аридная зона Тихого океана) равна в среднем 4200 м 
[Лисицын и др., 1976]. Следовательно, нам необходимо определить, на 
каком расстоянии от осевой зоны хребта при разных значениях скорости 
спрединга поверхность литосферной плиты достигнет глубины 4200 м 
[Ah = 1,5 к м ) . Результаты расчетов нанесены на график (рис. 1 ), из кото-
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Средний химический состев метел поносных осадков юго-восточной чести 
и кресиых глубоководных глии южной котловины Тихого окееие

Элемент

Металлоносные 
осадки (в пере
счета на бес кар
бонатное веще
ство) •

Красные глубо
ководные глины 
Южной котлови
ны**

Элемент

Металлоносные 
осадки (в пере
счете на бескар- 
бонатное веще
ство) *

Красные глубо
ководные глины 
Южной котлови
ны**

Si 16,19(111) 21,17 Sb 12(96) 2,5
Ti 0,1(96) 0,53 и 33(46 ) U
Al 3,32(259) 8,1 Th 4,7(87) 12
Fe 16,86(259) 6 Zr 456(135) 174
Mn 5,07(259) 1.5 Hf 63 (94 ) 5
V 428(135) 126 Ga 8(56) 18
Cr 29(46) 40 Sc 26(85) 27
Ni 826(230) 412 La 156(96) 45,6
Co 218(230) 185 Ce 155(96) 145,2
Cu 1041 (230) 307 Sm 29(87) 14,5
Pb 155(96) 66 Eu 7,7(95) 4
Zn 411(230) 238 Ba 9570(96) 1400
Sn 1(27) 3,6 Li 32(135) 45
Mo 76(27) 5,6 Rb 33(135) 64

F 1282 650
В 210(46) 184

•Денные Лаборатории физико-геологических исследований ОИАН (8-й и 14-й рей
сы нис "Дмитрий Менделеев"), а также данные иностранных авторов [Bdstrom et 
el., 1969; Piper, 1973; Dymond, Veeh, 1975; Sayles et al., 1975; Cronan, 1976]. В скоб
ках — количество определений.

••Данные Лаборатории физико-геологических исследований ИОАН. Средние значе
нии для 59 определений.

рого можно видеть  ̂ что на современном этапе при низких скоростях 
спрединга в пределах срединного хребта в зонах, где происходит карбонато- 
накопление, могут накапливаться только карбонатные металлоносные 
осадки. Вдоль высокоскоростных спрединговых хребтов у их подножий 
могут образовываться также бескарбонатные разности.

Различия в составе металлоносных осадков и "нормальных" пелаги
ческих илов особенно убедительно при сопоставлении их химического 
состава (табл. 1 ). Как карбонатные разности металлоносных осадков 
при сопоставлении с пелагическими карбонатными осадками, так и бес
карбонатные металлоносные образования в сравнении с красными глубо
ководными глинами обогащены следующими элементами: Fe, Мп, Си, 
Со, Zn, PI, V, Sb, Cd, U, Z r, TR и обеднены Al, T i и некоторыми другими 
элементами-гидролизатами.

Существуют, по-видимому, три основных способа концентрирования 
химических элементов в металлоносных осадках: 1) накопление их при 
"нормальном" пелагическом процессе, формирующее "пелагический" 
фон (часть осадка, не связанная с эндогенным веществом); 2) собственно 
эндогенная поставка элементов с выносом их из глубинных слоев или из 
областей горячего контакта базальт—вода гидротермальными растворами; 
3) дополнительный перевод элементов из придонной воды в осадки актив
ными соосадителями и сорбентами (окисями и гидроокисями железа и 
марганца), образующимися в придонных водах за счет эндогенного выно
са железа и марганца.



Модульные расчеты показывают, что в "эксгаляционной" компоненте 
металлоносных осадков такие элементы, как Fe, Mn, Pb, Zn, возможно 
Мо, имеют эндогенный источник. В то же время такие элементы, как Си, 
Со, N i, Zr, TR, дополнительно поставляются в осадки в результате соосаж- 
дения и сорбции гидроокисями железа и марганца из придонной океанской 
воды, т.е. неэндогенным путем.

Установленные закономерности распределения и состава металлонос
ных осадков юго-восточной части Тихого океана, зависящие от геодина- 
мической обстановки спредингового хребта (в частности, скорости спре- 
динга), полностью сохраняются и в других океанах. Это, в частности, 
подтвердилось при детальных исследованиях, выполненных в Индийском 
океане в 25-м рейсе нис "Дмитрий Менделеев".

•
ГИДРОТЕРМАЛЬНО-ОСАДОЧНЫЕ МЕТАЛЛОНОСНЫЕ ОБРАЗОВАНИЯ
КРАСНОГО МОРЯ (ОТЧЛЕНЕННЫЙ ОТ ОКЕАНА ВОДОЕМ)

В рифтовой долине Красного моря гидротермальные рудные компо
ненты накапливаются в замкнутых впадинах в виде массивных рудных 
тел или обогащают отдельные прослои в нормальных красноморских 
осадках. Осадки рудоносных впадин Красного моря достаточно хорошо 
исследованы [Бутузова и др., 1980; Hot brines . . . ,  1969; Backer, Richter, 
1976; Hackett, Bischoff, 1973; Bignell, 1978; Bignell et al., 1976; Cronan,
1980]. Их изучали в нескольких экспедициях Института океанологии 
АН СССР, в том числе в крупной экспедиции "Пикар", проведенной на 
трех кораблях Института в 1979 г. В настоящее время известно 18 рудо
носных впадин: Суакин (восточная котловина), Суакин (западная котло
вина) , Судан, Эрба, Шагара, Альбатрос, Чейн А, Чейн В, Чейн С, Диск зве
ри, Вальдивия, Вандо, Атлантис-ll, Тетис, Нереус, Вима, Гипсум, Кебрит. 
Большинство из них (за исключением впадин Тетис, Вима и Гипсум) 
заполнены хлоридно-натриевыми рассолами с хлорностью от 73,5% 0 во 
впадине Вандо до 156,5% о во впадине Атлантис-М (хлорность нормаль
ной воды в Красном море -  22,5% 0) и мощностью от 8 м во впадине 
Шагара до 300 м во впадине Судан. Температура рассолов находится в 
пределах от 23,3° С во впадине Кебрит до 62,3 С во впадине Атлантис-М 
[Монин и др., 1980; Backer, Schoell, 1972].

Металлоносные осадки Красного моря характеризуются большим разно
образием химического и минерального состава. В некоторых впадинах 
они сходны по составу с металлоносными осадками юго-восточной части 
Тихого океана, в некоторых существенно отличаются. В табл. 2 приведены 
содержания алюминия и величины отношения элемент/алюминий для 
осадков ряда впадин Красного моря, металлоносных осадков. юго-вос
точной части Тихого океана и фоновых осадков для обоих регионов. Это 
позволяет сопоставить вклад рудных и нерудных носителей в накопление 
разных элементов. Дня железа и цинка во всех впадинах, кроме Атлан- 
тис-ll, величины близки к типичным для металлоносных осадков юго- 
восточной части Тихого океана. Что касается марганца, то лишь значения 
для осадков впадины Шагара и центральной окисной зоны впадины Ат- 
лантис-И близки к  величине, характеризующей металлоносные осадки 
юго-восточной части Тихого океана. В осадках впадины Атлантис-М со
держания железа, цинка, меди, свинца и сурьмы значительно превышают 
их содержания в металлоносных осадках юго-восточной час;и Тихого 
океана. Большая роль океанской воды как источника целого ряда хими
ческих элементов в металлоносных осадках Тихого океана отчетливо 4
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Величины отношения элемеит/алюминий для осадков впадин Красного моря 
металлоносным осадков юго-восточном чести Тихого океана и нормальных 
осадков Красного моря и южной котловины Тихого океана*

Элемент
Суекин
(восточная
котловина)

Судан Эрба Шагара Альбатрос

А Г * 3,75
-------  I

3 JB
I--------------------- 1

2,3
1

2,3
f I 

2,3
Fe 2,6 2,1 7,4 4,6 8Д>
Мп 0,51 0,17 0,25 1,7 0,15
Zn •  360 160 240 190 230
Си 29 31 140 39 83
РЬ 11 7.2 30 24 7
Sb 0,96 1,5 0,63 0,48 7,4
Ni 20 18 50 52 26
Со 8,3 8/2 19 7,8 8,9
Сг 13 20 20 24 18
Sc 1Д 2,8 3 3,3 1.8
La 2,8 4,7 10 5 6,5

* Для элементов, начиная с Zn, величины отношения умножены на 104.
••Для алюминия даны содержания в процентах.

П р и м е ч а н  ие. AM — аморфно-силикатная зона; SU, — верхняя сульфидная юна; 
SUt — нижняя сульфидная юна; СО — центральная окисиая зона.

проявляется при их сравнении с красноморскими осадками. Для послед
них, накапливающихся с высокими скоростями в замкнутых впадинах, 
роль поставки элементов из морской воды невелика.

Основные минеральные компоненты рудного вещества осадков боль
шинства впадин Красного моря — окисные и гидроокисные минералы 
железа (гидроокись железа, лимонит, гетит). В осадках центральной окис- 
ной зоны (СО) впадины Атлантис-ll присутствует Значительное количество 
гематита, а в осадках впадины Тетис велико содержание магнетита.

Сульфидные минералы (пирит, сфалерит, реже халькопирит) присут
ствуют почти во всех рудоносных впадинах Красного моря, однако в 
значительных количествах они встречаются в сульфидных зонах (SU t и 
SU2) осадков впадины Атлантис-ll и в осадках впадин Эрба и Гипсум. 
Именно накоплением сульфидов обусловлены высокие содержания цин
ка, меди и свинца и, вероятно, сурьмы в составе осадков впадины Атлан- 
тис-ll. С сульфидам^ СвЯЗанО й накопление здесь значительной части 
железа.

Манганит присутствует в осадках большинства впадин Красного меря, 
однако в значительных количествах он встречается в осадках впадин Тетис, 
Нереус, Чейн, Дискавери, Атлантис-ll (центральная окисная зона), Ша- 
гара.

В осадках большинства впадин встречается кремнистый гель. Особенно 
велики его содержания во впадине Атлантис-ll. Из других минералов 
кремния встречаются Fe-монтмориллонит (в осадках аморфно-силикатной 
зоны впадины Атлантис-ll) и разнообразные смектиты, также обнаружен
ные в осадках впадины Атлантис-ll. В осадках впадины Тетис встреча
ется шамозит.

В образованиях впадины Атлантис-М присутствуют сульфатные минера-



Атлантис-П
Нормальные 
осадки Крас
ного моря

Металлонос
ные осадки 
юго-восточ
ной части Ти- 
хого океана

Красные глу
боководные 
глины Южной 
котловины Ти
хого океана

Зона
AM

Зона
SU,

Зона
СО

Зона
SU,

1,05 1,56
■

2,19 1,44 3.5
I

3,32
I

8,1
32 17 16 23 1.0 5.1 0.74
0JS7 0,56 2,1 1.2 0.12 1 3 0,18
21800 32500 2170 24200 91 120 29
4650 5380 940 7570 20 310 38
460 510 105 490 11 47 8,1
280 140 27 15 0,26 4 3 031
31 31 15 14 19 250 51
110 72 14 31 3J8 66 23
17 15 9.1 9,3 15 8.7 4 3
1 1 1 3 0.87 2,4 11 3 3
3 4 3 2.4 2,9 3.8 48 5 3

лы ангидрит и барит. Ангидрит широко распространен в осадках юго- 
восточной котловины. Здесь даже выделяют сульфидно-окисно-ангидрито- 
вую и окисно-ангидритовую зоны осадочной толщи [Backer, Richter,
1976]. Ангидрит в небольших количествах также присутствует в осадках 
впадины Тетис. Барит встречается чаще всего в рассеянном виде.

В осадках впадины Гипсум широко распространен гипс. Этот минерал 
встречается также в осадках впадин Кебрит и Шагара.

Из карбонатных минералов в осадках впадины Атлантис-И распростра
нены манганосидериты, зачастую образующие прослои. Карбонаты желе
за (сидерит) встречаются также в осадках впадины Гипсум.

Большой набор минералов в осадках впадин Красного моря обусловлен 
большим разнообразием фациальных условий осадконакопления. Это 
разнообразие проявляется в широком диапазоне изменений интенсивности 
гидротермальной деятельности по простиранию рифта, состава гидротерм, 
температуры, солености и мощности рассолов (или их отсутствии).

На примере осадков впадины Атлантис-И, где максимально проявилась 
гидротермальная деятельность, можно проследить, как при изменении 
интенсивности последней (она фиксируется количеством накопившегося 
рудного вещества) меняется накопление некоторых компонентов. В том 
случае если интенсивность гидротермальной деятельности не слишком 
высока (что наблюдалось в течение последних 3,6 тыс. лет (рис. 2 ) , в 
осадках накапливается в основном железо-кремнистый гель. Гидротер
мальные сульфиды встречаются лишь вблизи выхода гидротерм. При 
средних для впадины Атлантис-ll значениях интенсивности гидротермаль
ной деятельности (имевших место 11,7—8,6 тью. лет и 5,9—3,6 тыс. лет 
назад) гидротермальные сульфиды накапливались почти на всей площади 
дна. При этом толща рассола с высокой плотностью не только препятство-
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Рис. 2. Эволюция изменения срвдиих скоростей накопления сухого бессолевого ве
щества осадков (вал.) и отдельных компонентов на дне впадины Атлаитис II, тыс. 
т/год

Зоны: OOP — обломомно-окисно-пиритная, SU, — нижняя сульфидная, СО -  цент
ральная окисная, SU, — верхняя сульфидная, AM -аморфно-силикатная (ресчеленемие 
осадочной толщи произведено по работе [Backer, Richter, 1973]

вала уходу вещества из впадины, но и предохраняла сульфиды от окисле
ния, не допуская попадания значительных количеств растворенного кис
лорода из нормальной морской воды. При максимальной интенсивности 
гидротермальной деятельности (8,6—5,9 тыс. лет назад) четкая стратифи
кация рассола, по-видимому, нарушалась, и в результате перемешивания 
в рассол из морской воды попадал растворенный кислород. Последний 
окислял не только железо, но и марганец, в результате чего в осадках 
накапливались окисные и гидроокисиые минералы этих элементов (суль
фиды накапливались лишь локально). В таких условиях многие элемен
ты, особенно халькофильные, не столь эффективно переводились в осад
ки (см. рис. 2, табл. 2, зона СО) и, по-видимому, в значительной мере 
уходили из. впадины в вышележащую толщу морской воды.

В других рассолоносных впадинах с менее интенсивным проявлением 
гидротермальной деятельности минеральный состав осадков формировал
ся в значительной мере в зависимости от состава гидротермальных раство
ров и характера взаимодействия рассолов с морской водой.



ДРЕВНИЕ МЕТАЛЛОНОСНЫЕ ОСАДКИ
СПРЕДИНГОВЫХ ХРЕБТОВ

В осадочных породах дна океанов при глубоководном бурении и при 
изучении складчатых поясов, где в результате обдукции отдельные фраг
менты древних океанических кор были выведены на поверхность матери
ков (офиолиты), также обнаружены металлоносные осадки.

а) М е т а л л о н о с н ы е  о с а д к и  д н а  о к е а н о в .  При бурении 
океанского дна было обнаружено широкое распространение металлоносных 
осадков. Их типичное залегание — непосредственно на базальтах ложа 
океана или в самой нижней части осадочной толщи, близ базальтов (ба
зальный слой). Возраст этих осадков зависит от возраста базальтов ложа и 
изменяется от плиоценового до ран немел ового-позднеюрс кого.

Металлоносные осадки из кернов бурения имеют следующие общие 
черты с современными металлоносными осадками, указывающие на сход
ство их генезиса:

1) обогащение железом и марганцем и целым рядом малых элементов 
при низком содержании алюминия и титана;

2) в рудной части осадков преобладают гетит, железистый монтморил
лонит, гематит, гидроокислы марганца;

3) изотопный состав серы, урана, стронция и кислорода указывает на то, 
что осаждение рудного вещества происходило в океанской воде при низкой 
температуре;

4) изотопный состав свинца доказывает образование рудного вещества 
за счет базальтов;

5) источником редкоземельных элементов является главным образом 
океанская вода.

Частота встречаемости металлоносных осадков в породах дна океанов 
убывает в ряду: Тихий, Индийский, Атлантический. В этом же направлении 
уменьшаются скорости слрединга, значения аномалий теплового потока и 
интенсивность базальтового и риолито-андезитового вулканизма. В базаль
ных горизонтах, как правило, наблюдается заметное увеличение содержа
ний и абсолютных масс железа, и марганца, и тяготеющих к ним малых 
элементов и увеличение модулей (Fe + Mn)/AI  [Лисицын, 1980; Borch, Rex, 
1970; Borch et a I., 1971; Bostrom, 1973; Cronan, 1976,1980; Bogdanov et 
al., 1976; Bostrom et al., 1976; Dymond et al., 1976; и наши данные]. Для 
иллюстрации сказанного на рис. 3 показано распределение скоростей накоп
ления в осадках марганца на разрезе через Срединно-Атлантический хребет 
[Bostrom, 1973]. На рис. 4 изображено распределение модуля^е + МпИМна 
разрезе по нормали к Восточно-Тихоокеанскому поднятию. Второй разрез 
построен на основании наших данных, полученных при анализе проб из 
кернов глубоководного бурения.

По данным, приведенным на рис. 3, можно проследить эволюцию ско
ростей накопления марганца в базальных осадках Срединно-Атлантического 
хребта за последние 80 млн. лет (см. рис. 3 ,Б ) . Выделяются три этапа, для 
которых характерно накопление марганца, превышающее 1 мг/см2 в 
1000 лет: 1) от 80 до 72 млн. лет назад, 2) от 58 до 9 млн. лет назад, 3) от 
7 млн. лет назад и до настоящего времени. Наиболее интенсивным накопле
ние марганца в базальных осадках было во время первого и второго из 
названных этапов. Здесь его абсолютные массы достигали значений, превы
шающих 2 мг/см2 в 1000 лет, а во временном интервале 51—37 млн. лет 
назад — превышающих 4 мг/см2 в 1000 лет. Ранее Ю.А. Богданов [1980] 
на примере Восточно-Тихоокеанского поднятия показал, что скорости 
накопления железа и марганца в металлоносных осадках количественно



Рис. 3. Эволюция скоростям иаколяяммя марганца (в мг/см3 в 1000 лет) в осадках 
И )  на раараэа по 30° ю.ш. по иормали к  Срединно-Атлантическому хребту (оса 
хребта справа). Постровно по данным К. Востра—  [Bottrbm, 1973]

Б — то же, в базальном слое 1 — <  0,5; 2  — 0,5—1; 3 — 1—2; 4 — 2—4;
5  — > 4 мг/см3 в 1000 лет; 6  — базальты фундамента. Цифры на оси абсцисс — но
мера станций глубоководного бурения

связаны со скоростью спрединга. Это обусловлено усилением гидротер
мальной активности в рифтовых зонах и возрастанием гидротермальной 
поставки элементов в океан при увеличении скорости спрединга.

По данным, приведенным на рис. 4, можно проследить изменения вели
чины модуля (Fe + Мп)/А1 в базальных осадках за последние 40 млн. лет. 
Наблюдаются три периода с величинами модуля, превышающими 20:
1) 40—36 млн. лет назад, 2) 25—18 млн. лет назад, 3) 1 4 -0  млн. лет назад. 
В интервалы времени от 25 до 18 и от 18 до 14 млн. лет назад 
величины модуля составляли 10—20. Максимальные значения модуля 
приурочены к осадкам с возрастом около 40 и около 20 млн. лет назад 
и современным, относительные минимумы — к осадкам, образовавшимся 
около 15 и около 30 млн. лет назад. Ранее для Восточно-Тихоокеанского 
поднятия К.Бострем [Bostrom, 1973; Bostrom et al., 1976] установил 
связь величины модуля (Fe + M n )/A I со скоростью спрединга (см. рис. 4 ). 
Установление количественных связей скоростей накопления элементов 
и величин различных геохимических модулей, отражающих интенсивность 
гидротерм ал ьной деятельности в рифтовых зонах океанов, позволит рекон
струировать скорости спрединга в геологическом прошлом.

б) М е т а л л о н о с н ы е  о б р а з о в а н и я  д р е в н и х  с п р е д и н -  
г о в ы х х р е б т о в .  Такие гидротермальные и гидротермально-осадоч
ные образования встречены и детально изучены в мезозойских офиолитах 
о-ва Кипр. По геологическому строению эти офиолитовые комплексы 
практически тождественны типичной океанической коре. Интрузивный 
комплекс по составу представляет второй слой океанической коры. Он 
сложен дунитами, бастит-серпентинитами, энстатит-оливинитами, гарц- 
бургитами, верлитами и оливиновыми габбро с подчиненным количеством 
анортозитов, пироксенитов и габбро-пегматитов (Wilson, 1959 г; Bear,
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Рис. 4. Эволюция величии модуля (F t ♦ Мп)/А1 в осадочной толще И ) и в осадках 
безелыюго слоя (Б) на peipeie по нормали к  Восточно-Tихоокеенскому поднятию. 
В — соотношение между скоростью спредиига и величиной модуля (Fe + Мп) /А1 в со
временных металлоносных осадках осевой зоны Восточно-Тихоокеенского поднятия 
(по К. Бострёму [BostrBm, 1973])

1965 г; цит. no: G. Constantinou [1 9 7 6 ]). Выше залегает дайковый комп
лекс, контакт которого с нижележащими породами постепенный. Вверх 
по разрезу этот комплекс сменяется достаточно мощным слоем шаровых 
лав, которые соответствуют базальтовому фундаменту океанической 
коры.

Нижние горизонты осадочного слоя представлены бескарбонатными 
бентонитовыми глинами и радиоляриево-глинистыми сланцами, накопив
шимися с относительно низкими скоростями [Robertson, 1977]. Базаль
ные слои этих осадочных образований резко обогащены железом и 
марганцем и рядом малых элементов. Выше залегают карбонатные бенто
нитовые глины, вулканокластические алевролиты и песчаники. Возраст 
осадочных образований — ранний кам пан-средний Маастрихт.

Характер распределения рудных выделений и их состав близки к  встре
ченным в океанической коре. Нижняя часть офиолитового комплекса 
(аналога второго слоя) содержит спорадическую вкрапленность пирро

тина, а также халькопирита, пентландита и целого ряда других рудных 
минералов. Эти выделения содержат 13,9% Си, до 1,1% Ni и до 0,3% Со. 
По минеральному и химическому составу они, по-видимому, соответст
вуют магматическим сульфидам океанической коры.

В дайковом комплексе и в слое шаровых лав широким распростране
нием пользуется гидротермальная сульфидная минерализация. В преде
лах лайковых образований — это в основном жильные сульфиды (пирит, 
реже халькопирит в ассоциации с минералами железа и меди). Пирит часто 
встречается совместно с гидротермальным кварцем. В пределах слоя ша-



ровых лав наряду с жильными и вкрапленными выделениями сульфидов 
обнаружены массивные сульфидные рудные тела. Преобладающий мине
рал этих тел -  пирит, в ассоциации с которым встречены халькопирит 
и сфалерит. Обычен для этих руд также марказит. Минеральный состав 
гидротермальных сульфидов (рассеянных, жильных, массивных) близок 
к  тому, который встречен и в базальтах океанической коры.

Базальные осадки, непосредственно перекрывающие массивные руд
ные тела, резко обогащены рядом малых элементов. При этом по верти
кали и латерали при удалении от рудных тел наблюдается смена кирпично
красных до оранжевых, богатых окисными минералами осадочных обра
зований, содержащих сульфиды железа вблизи рудных тел, коричневыми 
и темно-коричневыми обогащенными марганцем осадочными образова
ниями [Fryer, Hutchinson, 1976]. Величина Fe/Mn изменяется от более 
1600 в осадочных образованиях в непосредственной близости к массив
ным сульфидам до 2,7 на некотором удалении от них. Это разделение 
железа и марганца происходит на относительно небольшом (по латерали) 
расстоянии от сульфидных тел — 150-200 м. С изменением соотношения 
железа и марганца меняется содержание других элементов: уменьшается со
держание Си, Zn, Аи, несколько увеличивается РЬ и Ni; содержание Со 
практически остается неизменным.

Аналогичные ассоциации гидротермальных и гидротермально-осадоч
ных образований описаны также в Апеннинских офиолитах [Bonatti, 
1975; Bonatti et а I., 1976] и офиолитах о-ва Ньюфаундленд [Upadhyay, 
Strong, 1973]. Ф. Савкинс [Sawk ins, 1976] полагает, что массивные руд
ные тела и ассоциирующие с ними металлоносные осадки, формирую
щиеся на дивергентных границах плит в океане, должны быть широко 
распространенным явлением. Только незначительная часть этих рудных 
образований была выведена выше уровня океана и обнажена. Основная 
их масса перерабатывается на конвергентных границах плит.

ЭВОЛЮЦИЯ ГИДРОТЕРМАЛЬНОЙ СИСТЕМЫ
РИФТОВОА ЗОНЫ ОКЕАНА

Исходя из представлений о связи гидротермальных и гидротермаль
но-осадочных образований с основным океаническим вулканизмом, 
металлы с наибольшей вероятностью надо связывать как с вулканитами 
океанского дна, так и с водами, из которых формируются рудоносные 
растворы. Однако в пределах срединного хребта существует мощная 
гидротермальная система. Подсчеты геофизиков показывают, что в об
ласти формирования океанической коры (рифтовой зоны) происходит 
активное взаимодействие горячих вулканитов с океанской водой, 
которая проходит стадию гидротермального раствора. Она опускается 
в океаническую кору, нагревается, становится "агрессивной" по отноше
нию к  окружающим породам. В результате взаимодействия нагретой 
океанской воды с породами последние испытывают существенные преоб
разования. Морская вода при этом также изменяется. Некоторые хими
ческие элементы из воды переходят в твердую фа?у, а другие извлекают
ся из коры, обогащают раствор, который при определенных условиях 
становится рудоносным. Исходя из расчетов теплового баланса в рифто- 
вых зонах океана, Т. Волери и Н. Слип [Wolery, Sleep, 1976] определили, 
что в пределах коры постоянно циркулирует морская вода, которая изы
мает из нее 40± 4 - 108 калорий в год. Расход воды при этом измеряется 
величиной 1,3 "•* 9 • 1017 г/год. Эта величина может быть сопоставлена 
с объемом воды, заключенной в Мировом океане (1,37 • 1034 см3).  За 
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106 - 1 0 7 лет вся вода Мирового океана проходит стадию гидротермаль
ного раствора.

Циркуляционная система развивается только в пределах океанической 
коры с возрастом менее 10 млн. лет [Langseth, Von Herzen, 1971; Tai
wan i et al., 1971; Hyndman, Rankin, 1972; Sclater et al., 1974]. В области 
океанских котловин конвективный теплоперенос отсутствует и тепловой 
баланс поддерживается кондуктивным потоком. Гидротермальная цирку
ляция в океанической коре прекращается при наличии осадочного покро
ва на базальтовом фундаменте мощностью более 50 м [Sclater et al., 1974; 
Williams et al., 1974].

Глубина проникновения океанских вод в кору равна 2 -4 ,5  км [Bjorns- 
son et al., 1972; Williams et al., 1974; Spooner et al., 1977]. Она определя
ется наличием открытых трещин и разломов в океанской коре, а также 
/Т-условиями, определяющими ее удельный объем [Bischoff, 1980]. 
Могут быть определены граничные давления и температуры, при которых 
существует циркуляционная система в океанской коре [Р = 8 0 0 -150  бар, 
Т  = 5 0 0 -0 °  С).

Исследования пород, полученных при драгировании и глубоководном 
бурении, показывают, что в океанической коре существует достаточно 
широкий спектр фаций метаморфизма от цеолитовой до амфиболовой 
[Humphг is, Thompson, 1978]. Наиболее существенные термальные изме
нения пород свойственны верхнему базальтовому слою океанической 
коры [Stern, Elthon, 1977].

Доказано, что эти метаморфические преобразования связаны со взаимо
действием пород с океанской водой [Muehlenbachs, 1976, 1979; Muehlen- 
bachs, Clayton, 1972; Spooner, 1976; Spooner et al., 1977; Stakes, O'Neil, 
1977; Friedrichsen, Hoernes, 1979].

Основные метаморфические преобразования связаны с осевой зоной 
рифта. При удалении литосферной плиты от зоны спрединга метаморфи
ческие процессы пород коры практически прекращаются [Миясиро и др., 
1973; Miyashiro, 1974; Muehlenbachs, 1979]. Показательно, что возраст 
вторичных образований океанской коры (смектитов, жильного кальцита) 
[Hart, Staudigel, 1979; Rusinov et al., 1979] и гидротермальных железо
марганцевых корок [Rona, 1976] моложе возраста базальтового ложа 
не более, чем на 10 млн. лет.

Из всего многообразия метабазитов, добытых с океанского дна, резко 
преобладают породы зеленосланцевой фации метаморфизма (г = 200— 
450°С ). Исследования геохимии метаморфических преобразований пород 
коры [Scott, Hajash, 1976; Humphris, Thompson, 1978a, b; Stakes, 1978], 
эксперименты по взаимодействию пород коры с океанскими водами при 
/Т-условиях, максимально приближенных к естественным [M ottl et al., 
1974, 1979; Bischoff, Dickson, 1975; Hajash, 1975; Elderfield et al., 1977; 
M ottl, Holland, 1978; Seyfried, Mottl, 1977; Seyfried, Bischoff, 1981], 
изучение химического состава гидротермальных растворов срединных 
хребтов [Гордеев, Демина, 1979; Betzer et al., 1974; Klinkhammer et al., 
1977; Corliss et al., 1979; Rise Project Group. . . , 1980 и др.], а также 
термальных вод о-ва Исландия [Кононов, Поляк, 1977] позволили выяс
нить историю гидротермальных растворов океанической коры. В результа
те взаимодействия океанских вод с породами коры при высоких темпера
турах и давлениях происходит существенная метаморфизация вод. Обога
щенные кислородом слабо щелочные растворы, содержащие Na*, Mg2+, 
S O l', СГ ионы, превращаются в восстановительные, кислые (pH s 3—4),  
содержащие сульфид-ионы, а также N a* , Са2+, С Г . В океанской коре 
при температурах, превышающих 300°С, эти растворы выщелачивают
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из вмещающих пород целый ряд химических элементов и переводят их 
в растворенное состояние.

Железо и марганец первоначально извлекаются из базальтов океан
скими водами в соотношениях, близких к их соотношению в базальтах 
(Fe/Mn = 4 0 -8 0 ) [Bonatti, 1975]. В большинстве экспериментов соотно
шение Fe/Mn в растворах равно 1—10. Содержание железа и марганца 
в растворах по сравнению с первичными океанскими водами возрастает 
до нескольких сотен, а для железа (в отдельных экспериментах) -  
даже тысячи мг/л, т.е. увеличивается на несколько порядков. Существенное 
обогащение растворов марганцем относительно железа связано с тем, что 
часть железа после выщелачивания осаждается в составе вторичных мине
ралов. С уменьшением величины pH при высоких температурах (более 
300°С) в растворе возрастает концентрация цинка (до 1 -2  мг/л) и меди 
(до 0 ,2 -0 ,3  мг /л) , никель и кобальт менее подвижны при взаимодействии 

базальтов с океанской водой.
Металлы в гидротермальных растворах присутствуют, по-видимому, 

в хлоридных комплексах [Shanks, Bischoff, 1977]. Экспериментальные 
исследования [Овчинников, Масалович, 1981] подтвердили возможность 
совместного переноса гидротермальными растворами хлоридных комп
лексов металлов и восстановленных форм серы. При миграции растворов 
из зоны мобилизации химических элементов к поверхности дна измене
ния РГ-условйй недостаточны, чтобы вызвать разрушение хлоридных 
комплексов металлов и осадить их в форме сульфидов. Гидротермаль
ные растворы, если они не перемешиваются с придонными холодными 
водами, имеют на поверхности дна температуры, близкие к тем, при 
которых происходила мобилизация химических элементов. Для осажде
ния металлов необходимо еще понизить кислотность раствора. В океани
ческой коре такие условия могут создаваться в отдельных трещинах в 
стороне от основного восходящего потока в результате взаимодействия 
горячих вод с окружающими породами. Так формируется редкая вкрап
ленная и жильная минерализации океанической коры.

Основная разгрузка металлов может осуществляться только в зоне 
встречи гидротермального раствора с придонными холодными водами, 
обогащенными кислородом, когда выполняются два условия, необходи
мые для разрушения хлоридных комплексов металлов и формирования 
их твердых фаз: охлаждение и уменьшение кислотности раствора. Если 
смешение происходит на поверхности дна, то у мест выхода гидротер
мальных растворов образуются сульфидные тела, а на некотором удале
нии — металлоносные осадки, минеральный и химический состав которых 
определяется придонными фациальными условиями (сульфидные пласто
вые руды и железо-кремнистые осадки впадины Атлантис-М, металлонос
ные осадки окисленной фации Восточно-Тихоокеанского поднятия). При 
встрече гидротермальных растворов с придонными водами в подповерх
ностных условиях сульфидные тела образуются в базальтовом слое океан
ской коры. На поверхность выходят воды, резко обедненные железом, 
медью, цинком и др. Здесь формируются преимущественно марганцевые 
гидротермальные корки. Эти черты гидротермального процесса харак
терны для аридных зон океана. Специфика развития гидротермального про
цесса в гумидных зонах, в которых часты случаи поступления рудоносного 
раствора в уже сформированный осадочный чехол, описаны на примере 
металлоносных образований Галапагосского рифта.



При геологических исследованиях в океане чаще всего фиксируются 
поверхностные проявления исключительно интенсивного гидротермаль
ного процесса, развивающегося в коре рифтовой зоны океана. Окисные 
фации гидротермальных образований (металлоносные осадки, железо
марганцевые корки) являются как бы поверхностной ''шляпой" крупных 
гидротермальных месторождений, которые сосредоточены в подповерх
ностном горизонте океанической коры. Можно выделить две области 
возможного концентрирования рудных компонентов. Первая — область 
их мобилизации, по-видимому, это зона трещиноватости на поверхности 
и в верхней части интрузивных массивов. Здесь в магматических породах 
встречены гидротермальные магнетит, гематит, халькопирит. Однако 
вряд ли в этой области достижимо высокое концентрирование рудных 
компонентов, ибо одновременно с ними в значительном количестве обра
зуются алюмосиликаты, которые разбавляют рудные компоненты. Вторая 
область — зона смешения гидротермального раствора с придонными 
океанскими водами. Между ними находится область транзита гидротер
мальных растворов, в которой формируется редкая вкрапленность и 
жильная сульфидная минерализация, не представляющая никакого практи
ческого интереса. Область встречи гидротермальных растворов с придон
ной водой с точки зрения металлогении океана предствляется наиболее 
важной. Установленные закономерности дифференциации химических 
элементов при формировании гидротермальных рудных тел и прежде 
всего разделения железа и марганца уже по поверхностным образованиям 
позволяют прогнозировать особенности локализации гидротермальных 
РУД.

В условиях срединных хребтов с высокими скоростями спрединга 
(более 5 см/год) область встречи гидротермальных вод с придонными 
водами происходит на поверхности дна или в самых приповерхностных 
слоях океанической коры. Здесь наряду с сульфидными массивными 
рудами широко распространены окисные фации гидротермальных образо
ваний, характеризующиеся значительными колебаниями содержаний 
металлов и величины Fe/Mn. В пределах срединных хребтов с низкими 
скоростями (менее 5 см/год) спрединга (хребты Индийского и Атланти
ческого океана) окисные фации гидротермальных образований резко 
обеднены железом и малыми элементами и обогащены марганцем. Если 
вспомнить, что первичные гидротермальные растворы характеризуются 
величинами Fe/Mn, равными 1—10, то можно предполагать, что в подпо
верхностных условиях произошел резкий сброс железа и вместе с ним 
целого ряда малых элементов. Предполагаемые области локализации 
рудных тел показаны на рис. 5.

Интенсивность гидротермальной деятельности в спрединговых хреб
тах, которая количественно связана со скоростью спрединга, отражается 
и в составе металлоносных осадков, формирующихся из "остаточного" 
рудоносного раствора.

Выше мы отмечали, что имеются четкие количественные связи между 
скоростью спрединга и скоростями накопления основных гидротермаль
ных компонентов (Fe и Мп).  Соответственно в составе осадков увели
чивается доля гидротермально привнесенного вещества, что надежно 
фиксируется величиной модуля (Fe + M n ) / A L C  увеличением скорости 
спрединга увеличивается ширина области распространения металлонос
ных осадков, а при досточно высоких скоростях (более 5 см/год) на 
склонах спрединговых хребтов и в прилегающих частях котловин фор-



Рис, 5. Распредвмим гидротермальных и гидротермально-осадочных образований 
в окааиской кора

1 — габбровый горизонт; 2  — дайковый комплекс; 3  — базальты; 4  — карбонатные 
металлоносные осадки; 5  — бескарбонатные металлоносные осадки; 6  — карбонат
ные пелагические осадки; 7 — бескарбонатные пелагические осадки; 8  — редкая 
вкрапленность и жильная сульфидная минерализация; 9  — сульфидные тела области 
формирования рудоносных гидротермальных растворов; 10 — гидротермальные 
массивные тела областей встречи гидротермальных растворов с придонной океанской 
водой; 11 — железо-марганцевые гидротермальные корки; 12 — преимущественно 
марганцевые гидротермальные корки. Индексами указаны химические элементы, 
концентрирующиеся в гидротермальных образованиях

мируются бескарбонатные разности металлоносных осадков, которые 
мы отождествляем с рудоносными.

На основании анализа распределения гидротермальных и гидротер
мально-осадочных образований в океанической коре мы можем сделать 
следующие выводы.

1. Сейчас можно считать надежно установленным, что источником метал
лов гидротермальных растворов являются океанические базальты.

2. Гидротермальные и гидротермально-осадочные образования не уни
кальны, а пользуются широким распространением; практически вся океа
ническая кора, формирующаяся в результате спрединга в пределах средин
ных хребтов, содержит эти образования.

3. Наиболее перспективные области распространения этих образований 
с точки зрения практической значимости — участки океанической коры, 
формирующиеся при скорости спрединга более 5 см/год (окисные, в том 
числе бескарбонатные и сульфидные фации пространственно не разобщены, 
как в пределах коры, ((нормирующейся при скорости спрединга менее 
5 см/год; объемы гидротермальных образований, степень концентрирова
ния рудных элементов значительно больше).

4. В связи с тем, что скорость спрединга, достаточно уверенно определя
ется по линейным магнитным аномалиям, уже в настоящее время могут 
60



быть указаны наиболее перспективные области для поисков гидротермаль
ных тел на океанском дне.

5. Исключение из перечисленных выше закономерностей океанского 
рудогенеза представляют процессы концентрирования рудных элемен
тов в ''эмбриональную" стадию разития океана (например, Красное море), 
когда в отдельных "ловушках" при определенных фациальных условиях 
даже при относительно низких скоростях спрединга могут образовываться 
достаточно крупные рудные залежи.
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Г.А. Мачабели,Д.Г. Сапожников, E.A. Соколова

ОСНОВНЫЕ ЭТАПЫ
РАЗВИТИЯ МАРГАНЦЕВОГО РУДНОГО* ПРОЦЕССА
В ИСТОРИИ ЗЕМЛИ

Марганцевый рудный процесс протекал с равной интенсивностью на про
тяжении всей истории Земли. На данном этапе геологического изучения 
промышленными считаются марганцевые залежи осадочного и вулкано- 
генно-осадочного происхождения, которые широко развиты и в современ
ных океанических отложениях. Кроме того, известны марганцевые руды, 
образованные в результате гипергенных, инфильтрационных, гидротер
мальных и скарновых процессов [Бетехтин, 1946].

В связи с тем что проблема генезиса марганцевого рудообразования 
широко обсуждалась в отечественной и зарубежной литературе, мы не 
останавливаемся на вопросах механизма этого процесса и источнике руд
ного вещества. Внимание сосредоточено на типичных в генетическом от
ношении месторождениях, которые довольно слабо освещены в литерату
ре, и, кроме того, делается попытка дать общую схему взаимоувязанного 
пито-и рудогенеза.

Марганцевое оруденение начало формироваться на ранних этапах геоло
гической истории Земли. По-видимому, наиболее древние — архейские 
осадочные марганцевые руды железорудной группы Индии, абсолютный 
возраст которых несколько превышает 3 млрд, лет [Roy, Supriya, 1981]. 
В последующие геологические эпохи неоднократно возникали условия, 
благоприятные для марганцевого рудообразования. В Индии на разных 
стратиграфических уровнях известны месторождения и проявления мар
ганцевых руд. В архее насчитывается четыре таких уровня, приуроченных 
к железорудной кондалитовой группе (2650 млн. лет), подгруппе Дхар- 
вар (2400 млн. лет) и Араволийской надгруппе (2550—2000 млн. лет). 
В протерозое — два уровня; с нижним из них связаны месторождения 
групп Гангнур (946—986 млн. лет, штат Ориса) и Саусар (986— 
846 млн. лет). К более высокому уровню относятся залежи марганцевых 
руд, приуроченные к слоям Пенганга (штат Андхра Прадеш). Весьма 
вероятно, что с этими уровнями коррелируются близкие по возрасту 
древнейшие руды Африки, Бразилии и о-ва Мадагаскар.
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Марганцевые рудные залежи в составе железорудной группы распрост
ранены в штатах Бихар и Орисса в Индии и имеют абсолютный возраст 
порядка 3100 млн. лет. Рудные тела, тесно связанные со сланцами, ино
гда туфогенными, а также с кремнистыми породами, залегают в верхней 
части мощной толщи полосчатых железных руд. Все эти породы в ничтожной 
степени подверглись метаморфизму, поскольку они формировались в пре
делах платформы, возникшей ранее в отдаленном геологическом прошлом 
[Supriya, 1981]. Марганцевые осадочные руды в основном перекристал- 
лизованы и только местами имеют колломорфную текстуру. Они слагаются 
пиролюзитом и криптомеланом, с незначительной примесью манганита, 
изредка встречается тодорокит. Браунит находится в небольшом коли
честве, но он присутствует во всех разностях марганцевых руд. В припо
верхностной части рудные залежи подвергались интенсивному выветрива
нию и превратились в марганцовистые латериты. Вследствие этого корен
ные осадочные руды железорудной группы долгое время ошибочно счи
тались латеритными.

Описываемые руды штатов Бихар и Орисса, помимо других особеннос
тей, интересны тем, что в них на заре геологической истории Земли четко 
наметилась ассоциация марганца с железом.

Более молодые марганцевые руды, относимые к надгруппе Джарвар, 
которая слагается из двух разновозрастных комплексов пород, также 
слабо метаморфизованы, как и некоторые вмещающие их породы. Пи- 
ролюзит-криптомелан-рамсделитовые руды с примесью манганита, брауни- 
та и якобсита переслаиваются с сингенетичными осадочными образова
ниями: сланцами, реже филлитами, кремнистыми сланцами. Появляются 
первые упоминания о марганцовистых (МпО 2—8%) известняках, а так
же о доломитах и анкеритах. В разрезах залежей отмечаются подушеч
ные лавы (спилиты, метабазальты), содержащие до 0,5-0,6%  МпО, но 
непосредственной связи вулканитов с марганцевыми рудами не наблю
дается. Это дало основание приписывать марганцевым рудам сингене
тическое (первично-осадочное) происхождение [Supriya, 1981].

Более молодые марганцевые месторождения и вмещающие их осадоч
ные породы архейского возраста относятся к Кондалитовой группе и над
группе Аравели. Они претерпели сильный метаморфизм. Так, породы 
Кондалитовой группы относятся к гранулитовой фации, а образования 
надгруппы Аравели — к фации зеленых сланцев. Это затрудняет определе
ние первичного состава и условий образования руд. Тем не менее на осно
вании некоторых исследований и приуроченности руд к платформенным 
областям они считаются первично-осадочными [Supriya, 1981 ].

Марганцевые руды рифейского возраста известны как в Индии, так и 
в СССР.

Марганцевые месторождения слоев Пенганга имеют предположительно 
протерозойский возраст и располагаются на территории штата 
Андхра Прадеш. Окисные марганцевые руды согласно перемежаются 
здесь с кремнистыми породами и тонкими слоями известковистых 
сланцев, которые все вместе заключены в толще известняков. Иногда 
встречаются яшмы. Рудные минералы: браунит, биксбиит, тодорокит, 
пиролюзит (в рудах, переслаивающихся с кремнистыми сланцами и яшма
ми) , рамсделлит и непуит (в рудах, подчиненных известнякам), бернессит, 
манганит, рансьеит и тодорокит (в рудах, переслаивающихся с известко- 
висты ми сланцами). Известняки содержат марганец, но не более 2,5% 
МпО. В рудах же содержание МпО достигает 45—47%. Слои Пенганга не со
держат вулканитов. Допускается, что руды представляют собой химические 
осадочные отложения, которые претерпели изменения под влиянием диаге- 
66



неза. Как руды, так и вмещающие породы подверглись лишь незначитель
ному воздействию метаморфизма, что характерно для платформенных об
ластей.

На территории СССР обогащенные марганцем рифейские породы отла
гались в геосинклинальных условиях и подчинены вулканогенно-осадоч
ным образованиям. По данным Западно-Сибирских геологов, в Сунгай- 
ском районе на Среднем Салаире в основании разреза рифейских отло
жений залегают черные известняки с остатками ископаемых, содержащие 
прослои углистых сланцев и кремней. Они относятся к кивдинской свите 
среднего рифея и имеют мощность более 1000 м. Выше залегают более 
мощные (около 1500 м) породы сунгайской свиты средне-верхнерифей- 
ского возраста. Она слагается углисто-кремнистыми сланцами, обломочны
ми известняками, эффузивами основного состава и их туфами. Они перехо
дят вверх в породы кедровой свиты.

Выше согласно залегают доломиты, фосфорит-доломитовые брекчии с 
прослоями и линзами кремней и фосфоритов, относимые к кедровской 
свите верхнего рифея—венда (мощность бойее 700 м ) . Один из наиболее 
древних уровней пород, обогащенных марганцем, приурочен к верхам 
сунгайской—нижним горизсрттам вышележащей кедровой свиты. Здесь 
имеет место переслаивание кремнистых и сульфидно-углисто-кремнистых 
сланцев, известняков и туфов. Среди них залегают отдельные прослои 
мощностью до 1 м сульфидно-глинисто*кремнистых сланцев и черных из
вестняков с содержанием марганца 0,5—3%. В данном случае впервые 
можно наметить отдаленную связь марганцевых руд с фосфатами. Заслу
живают интереса карбонатные марганцевые руды Икатского месторожде
ния в Верхневитимском районе Забайкалья, которые подчинены кремнис
то-глинисто-карбонатным породам икатской свиты позднего рифея. Здесь 
развиты родонитовые марганцевые руды, возникшие в результате мета
морфизма первичных карбонатных и кремнисто-карбонатных отложений.

Процесс марганцевого рудообразования более интенсивно проявился 
в фанерозое. Формирование разнотипных в генетическом отношении мес
торождений и проявлений происходило на протяжении всего этого гео
логического отрезка времени. Эти месторождения детально описаны в ли
тературе, и обобщенные данные по некоторым из них недавно опублико
ваны в материалах XI Всесоюзного литологического совещания [Бузма- 
маков, 1980] и в монографии одного из авторов статьи [Соколова, 1982].

С отложениями кембрийского возраста связаны залежи Алтае-Саянской 
области (Усинское, Мазульское, Дурновское, Горношорское), Удско-Шан- 
тарского и Хинганского районов Сибири, Аппалачского региона США. 
Значительный интерес представляют месторожения так называемого китай
ского типа, описанные французским исследователем [Bouladon, 1970], 
которые дают около 12% мировой продукции марганцевых руд, и их изу
чение может лечь в основу разработки новых поисковых предпосылок. 
Для этого типа месторождений характерна их пространственная связь с 
черносланцевой серией. В Китае они развиты как в верхнем карбоне 
(месторождения Чин-Изьен, Кьянчем и д р .), так и в верхнем докембрии 
(месторождение Нипан-Хунан), а в Габоне (месторождение Моанд) -  в 

среднем докембрии (франсвильские отложения). По даныым И. Буладона 
[Bouladon, 1970], разрез марганценосных отложений Китая и Габона начи
нается песчаниками, затем следуют мощные (100—200 м) черные сланцы, 
обогащенные обугленными растительными остатками и пиритом, и завер
шается разрез доломитовыми сланцами. Последние также содержат в себе 
линзовидные тела марганцевых руд. Иногда встречаются и яшмы, а также 
черные Сланцы, расположенные над доломитами. Все эти породы запол-
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няют понижения палеорельефа, представлявшие собой фрагменты мелко 
водных морских бассейнов, сообщавшихся друг с другом.

Подчеркивается, что условия концентрации марганца создавались при 
смене восстановительной среды при накоплении углистых сланцев в окис
лительную [Bouladon, 1970]. Химический состав марганцевых руд место
рождения Моанд следующий (в %): Мп — 5 0 -5 2 , Fe -  2 -3 ,  S i0 2 -  5 -4 ,  
Р -0 ,0 9 ,  А120 3 - 5 - 4 .

В толщах ордовикского возраста локализуются многочисленные, хотя 
и мелкие, месторождения Южного Урала, Мугоджар и Приишимского 
рудного района. Среди силурийских пород залегают руды месторожде
ний Тахта-Карача и Дауташ в Средней Азии и, видимо, Сапальского место
рождения на Урале.

Девонские образования вмещают многочисленные месторождения 
Казахстана (месторождения Атасуйской и Джездинской групп, а также 
Мурджикского и Каркаралинского районов) г Бузмаков и др., 1980; 
Сапожников, 1980; Соколова, 1982], Магнитогорского синклинория на 
Урале, Рудно-Алтайской и Томь-Колыванской структурных зон в Сиби
ри [Соколова, 1982] и др. Характерно, что перечисленные месторождения 
локализуются в составе резко отличных в литологическом отношении 
толщ. Так, месторождения Атасуйской группы связаны с комплексом 
различных карбонатных и глинисто-кремнисто-карбонатных пород, ко
торым подчинены терригенные образования и вулканиты. Месторождения 
Магнитогорского синклинория локализуются в толщах, главная роль 
в которых принадлежит вулканическим породам и яшмам.

Месторождения Магнитогорского синклинория очень близки по харак
теру оруденения месторождениям Удско-Шантарского района, хотя по
следние относятся уже к другой (кембрийской) эпохе.

Из числа месторождений каменноугольного возраста следует отметить 
Аккермановское месторождение на Урале.

Пермский возраст имеет Улутелякское месторождение, расположенное 
на западном склоне Южного Урала. К пермо-триасовым породам относятся 
некоторые месторождения Марокко (в красноцветных терригенных тол
щах) , Новой Зеландии и Японии. Следует отметить, что марганцевое 
оруденение в Японии имеет очень широкий возрастной диапазон рас
пространения; оно впервые отмечается в толщах позднепалеозойского 
возраста и прослеживается в мезозое, вплоть до позднего мела.

С отложениями поздней юры—раннего мела также связаны месторожде
ния Марокко (глинисто-доломитовой толщи), Венгрии (Уркут) и много
численные мелкие залежи марганца во Францисканской серии США.

Отложения мелового возраста (обычно вулканиты) марганценосны 
в Завкавказье, Чили и в Австралии. Кроме того, с вулканогенными, вул
каногенно-осадочными и карбонатными (доломиты) породами связаны 
рудопроявления Марокко и некоторых европейских стран.

Наиболее продуктивна в отношении марганценосности, как известно, 
палеогеновая эпоха. С раннеолигоценовыми алеврито-глинистыми и крем
нистыми отложениями раннего олигоцена связаны уникальные по запасам 
и качеству марганцевые руды Никопольского на Украине [Данилов, 1971], 
Чиатурского в Грузии [Дзоценидзе, 1969; Долидзе, 1974; Авалиани, 
1978] и Варненского в Болгарии [Алексиев, 1960] бассейнов, а также не
большие месторождения Закаспия (Мангышлакское), Краснодарского 
края (Лабинское), Западной Грузии и Украины. К эоцену относятся 
вулканогенно-осадочные месторождения Кубы и менее значительные зале
жи Новой Каледонии, о-ва Фиджи, п-ва Олимпик в США, а также осадочное 
рудопроявление на Урале (месторождение Полуночное).



Наиболее удачны для выявления закономерностей лито- и рудогенеза -  
осадочные залежи марганцевых руд, пгх>странетвенно и генетически связан
ные со специфичными в литологическом отношении породами олигоцена 
Юга СССР, Болгарии и Закаспия, поскольку они почти не несут следов на
ложенных процессов изменения. Например, в пределах Чиатурского [Ава- 
лиани, 1978; Мачабели, Хамхадзе, 1979], Мангышлакского, Лабинского и 
Никопольского [Данилов, 1971] месторождений рудовмещающие и осо
бенно их подстилающие породы представлены песками аркозового состава. 
Они уплотнены лишь в местах концентрации марганцевых минералов, 
опала, фосфоритов и других аутигенных минералов, находящихся в тесной 
парагенетической связи друг с другом. Признаком слабого эпигенетическо
го изменения марганцевоносных отложений служит также отсутствие в них 
гидрослюды и неупорядоченных смешанно-слойных образований гидро- 
слюда-монтмориллонитового состава. Лишь селадонит трансформирован 
в железистый монтмориллонит, что весьма специфично не только для ха
рактеризуемых, но также для бентонитоносных формаций вообще.

Марганцевоносные образования описываемого типа формировались 
как в прибрежных, обычно литоральных, шельфовых и отшнурованных 
бассейнах, так и в дельтовых фациях. Первичные карбонатные и манга
нитовые руды, связанные с бентонит-цеолитовыми, глауконитовыми и 
другого типа опоками, можно отнести к типично автохтонным образо
ваниям, преимущественно развитым в тектонически стабильных областях.

Примечательно, что суммарная мощность продуктивного, под- и над руд
ного горизонтов в 2 —3, а иногда 5 -7  раз меньше по сравнению с синхрон
ными с ними по возрасту терригенными отложениями майкопской серии, 
что указывает на их локальное развитие.

Высокий окислительный потенциал Fe2+ по сравнению с Мп2+ способ
ствовал накоплению гетита, пирита и селадонита на ранней стадии отложе
ния руд. Кстати, общий баланс железа в характеризуемых разрезах 
намного больше, чем это предполагалось ранее [Мачабели, Хамхадзе, 
1979]. Почти каждый цикл рудообразования начинается формированием 
гетитовых прослоев, правда, маломощных, но широко развитых по ла- 
терали. Становление собственно марганцевого рудообразования относится 
к последующей стадии диагенеза и, по-видимому, идет параллельно с транс
формацией селадонита.

Особенность вертикальной зональности продуктивного горизонта за
ключается также в формировании в каждом самостоятельном цикле мар
ганцевого образования родохрозита и манганокальцита, образующих 
в Чиатурском бассейне маломощные прослои. В полях развития исключи
тельно карбонатных руд такая закономерность, естественно, не может 
иметь места. Но цементация крупных манганитовых выделений более 
мелкими по размерам карбонатными минералами, а также фациальные и 
структурные особенности позволяют считать, что те и другие руды первич
ные и формировались нередко вне зависимости от глубины водного 
бассейна. Косвенным подтверждением такого допущения может служить 
характер концентрации карбонатных руд в восточной и юго-восточной 
частях Чиатурского месторождения, где подрудные и рудовмещающие 
пески достигают максимальной мощности. Именно в этой части в раннем 
олигоцене, а возможно, и в позднем эоцене палеорека впадала в чиатурский 
бассейн.

Ограниченный объем статьи не позволяет останавливаться на характерис
тике отдельных месторождений. Приведенными примерами далеко не исчер
пывается полный перечень марганцевых месторождений нашей планеты. 
Однако даже рассмотрение сравнительно ограниченного числа объектов



позволяет выявить ряд интересных особенностей марганцевого рудного 
процесса.

1) Марганцевый рудный процесс протекал с разной интенсивностью на 
протяжении всей истории Земли [Сапожников, 1980]. При этом формиро- 
вались руды двух крупных генетических категорий: сингенетичные с вме
щающими отложениями и постседиментационные. К первой категории 
относятся руды осадочного и вулканогенно-осадочного происхождений, 
ко второй — руды, образовавшиеся на более поздней стадии диагенеза 
или в результате процессов, протекавших уже в литифицированных осад
ках. Каждая из выделенных эпох максимального рудонакопления может 
объединять отличные в генетическом отношении месторождения, и при 
одинаковом источнике рудного вещества, формы мобилизации последнего 
и факторы, определяющие возникновение рудных концентраций, могут 
быть разными.

2) Устойчивость минералогического состава марганцевых руд, нашед
шая двоякое отражение: идентичный состав могут иметь, во-первых, руды 
разного генезиса и, во-вторых, заведомо разновозрастные рудные образо
вания. Особенно показательны в этом отношении карбонатные соединения 
марганца, представляющие основной первичный компонент руд преобла
дающего большинства месторождений. Такая закономерность требует 
глубокого анализа для построения генетических моделей и схем классифи
кации марганцевых и железо-марганец-кремний-фосфатовых залежей.

3) Наиболее древние марганцевые руды уже на заре геологической исто
рии Земли находились в ассоциации с рудами железа. Эта ассоциация наблю
дается на многих протерозойских и фанерозойских месторождениях и чет
ко проявляется на этапе формирования глубоководных железо-марган
цевых конкреций современных океанических водоемов.

4) Марганцеворудный процесс протекал обычно с одинаковой интенсив
ностью как в платформенных, так и геосинклинальных областях. В зависи
мости от того, с какой стадией геосинклинального развития связано фор
мирование месторождений, изменялся общий характер продуктивных 
ассоциаций, некоторые генетические особенности оруденения и его масшта
бы. В связи с этим становится объяснимым принадлежность марганцевых 
месторождений разного типа к одной эпохе: в пределах определенного 
промежутка времени отдельные регионы земного шара находились на раз
ных стадиях геосинклинального развития, чем и была обусловлена разно
типность одновозрастных месторождений. Например, Усинское месторож
дение и месторождения Удско-Шантарского района относятся к одной 
кембрийской эпохе, но первое из них связано с переходной стадией гео- 
синклинального процесса, а второе — с начальной.

5) Наложенные субаэральные, инфильтрационные и метаморфические 
процессы нередко способствовали обогащению первичных, особенно кар
бонатных руд марганца. Почти во всех промышленных типах марганце
вых месторождений, вне зависимости от их возраста и условий формиро
вания, устанавливается близкий парагенезис марганцевых минералов.
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ЭВОЛЮЦИЯ ОСАДОЧНОГО МЕДЕНАКОПЛЕНИЯ

Осадочное медное оруденение типа медистых песчаников и сланцев 
пользуется широким распространением в материковом блоке земной 
коры и известно на всех континентах земного шара. Проявления и место
рождения меди приурочены к определенным структурным элементам 
Земли, главные из которых — орогенные и платформенные области и в 
меньшей степени — миогеосинклинальные.

Широкое площадное распространение медного оруденения позволило 
нам выделить в нем различные металлогенические единицы, соответствую
щие тем или иным тектоническим структурам, а затем сгруппировать руд
ные месторождения в региональные металлогенические пояса, меденосные 
провинции, меденосные зоны. Среди них наиболее отчетливы Восточно- 
Сибирский, Восточно-Европейский, Притихоокеанский региональные 
металлогенические пояса, а также меденосные провинции и зоны Южной, 
Западной и Северной Африки, Канадского щита, Западной Европы, 
Центрального Казахстана, Средней и Южной Азии, Ближнего Востока, 
Австралии.

Медное оруденение отмечается на всех уровнях стратиграфической 
шкалы, начиная от раннего докембрия до неогена включительно. Однако 
анализ обширного материала по медистым песчаникам и сланцам позво
ляет выделить в разрезе осадочной оболочки земной коры конкретные 
эпохи и периоды усиленного меденакопления, чередующиеся с ослаблен
ными периодами, вплоть до полного исчезновения проявлений, представ
ляющих промышленный интерес. Ниже приводится перечень эпох меде
накопления и масштабы их оруденения от общих ресурсов медистых 
песчаников и сланцев (в %):
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Палеоген-неогеновая 1,2 Вендская {по здне докембрий с кая) 44,8
Меловая 1,8 Раннедо кембрийская 14,7

Пермо-карбоновая 31,7
Остальные стратиграфические 
подразделения

5,8

Из них глобальное распространение имеют меденосные отложения 
позднедокембрийской эпохи меденакопления, отмеченные буквально на 
всех континентах. Конечно, это не строго узкий временной и стратиграфи
ческий интервал, и он проявляется не строго одновременно на всех конти
нентах, а несколько растянут во времени, поскольку байкальский текто- 
генез, с которым связано оруденение, неодновременно проявился на раз
личных континентах Земли, и, кроме того, для докембрия отсутствует 
строгая система отсчета времени и временные реперы. К позднедокембрий
ской эпохе меденакопления относятся знаменитые месторождения Южной 
Африки (Заир-Замбийский пояс), месторождения и проявления меди 
Северной, Западной и Юго-Западной Африки, Австралии (пояс Аделаида), 
Канады (Редстоун) и США (Уайт-Пайн), Аравии (Тимна), сравнительно 
недавно открытая меденосность по восточной и северо-западной окраине 
Сибирской платформы, а также Центральной Азии (Айнак в Афганистане) 
и проявления юго-западного Китая.

Другая важная эпоха — пермо-карбоновая, меденосные отложения кото
рой отмечаются на многих континентах. В отложениях остальных эпох 
медное оруденение и особенно промышленные скопления встречаются 
локально.

Выделяемые эпохи меденакопления, связанные с циклами тектогенеза, 
не являются простым повторением особенностей предыдущих эпох меде
накопления, а каждая из них несет в себе черты нового, отображая эволю
ционный направленный процесс развития. Эта направленность касается 
прежде всего вещественного, в частности элементного, состава руд (см. 
таблицу).

Как видно из данных таблицы, медные руды наиболее ранней докемб- 
рийской эпохи меденакопления характеризуются сравнительно простым 
элементным составом, в котором отмечено всего два-три ведущих компо
нента. В позднедокембрийскую и более поздние эпохи меденакопления 
отмечается все возрастающее усложнение элементного состава и появле
ние многокомпонентных медных руд, достигающих своего апогея на 
позднегерцинском цикле тектогенеза. Здесь элементы-примеси, встречаю
щиеся в медных рудах и рудоносных горизонтах, проявлены с максималь
ной полнотой.

Последующие эпохи меденакопления — меловая и палеоген-неогено- 
вая — связаны с киммерийским и альпийским циклами тектогенеза, снова 
характеризуются упрощением элементного состава медных руд, что сопро
вождается рассеянием меди. На рассеяние меди к концу фанерозоя обращал 
внимание еще В.М. Попов [1957].

Среди элементов-примесей, встречающихся в меденосных горизонтах, 
отчетливо устанавливаются сквозные их разности и элементы, характер
ные для определенных эпох меденакопления. Среди первых типично сереб
ро, постоянно сопровождающее медные руды во всех эпохах.

Другие распространенные элементы-примеси, встречающиеся в повышен
ных количествах во многих меденосных провинциях и зонах, — кобальт 
и никель. Причем кобальт, никель, а также ванадий (встречающийся не 
всегда в повышенных количествах) чаще характеризуют месторождения 
и проявления вендской меденосной эпохи, что, вероятно, связывается со 
становлением глобальных габбро-анортозитовых поясов в позднем 
докембрии.



Эволюция элементного состава медных руд эпох меденакопления

Цикл тектогенеза Карельский

Возраст

Элементный состав 
РУД
Пример

Нижний протеро
зой
Си. Ад

Кодаро-Удокан- 
ская зона, место
рождения Канад
ского щита

Байкальский

Верхний рифей— 
нижний кембрий
Си, Со, Ag, U

Заир-Замбийский 
медный пояс, Уайт- 
Пайн (СШ А). Айнак 
(Афганистан) и др.

Г ерцинский 

ранний

Карбон—нижняя 
пермь
Си, Ag, Pb. Zn, Re, 
Аи, Pt. Со
Джезказганский 
район, Донбасс. 
Нью-Брансуик 
(Канада)

Таблица (окончание)

Цикл тектогенеза
Герцинекий

Киммерийский Альпийский
поздний

Возраст Верхняя пермь- 
нижний гриас

Мел Палеоген—неоген

Элементный состав 
РУЛ

Си, Pb, Zn. U, Аи, 
Ag, Cd. Pt, Ni, Mo, 
Re, Se, V, Sc, Ge, 
Co

Си, Ag, Bi, Ni, Со Си, Ад, Аи

Пример Предсу детская 
моноклиналь, Манс
фельд, Колорадо 
(США), Негра- 
Уануш (Перу)

Мерия, Айн-Сефра 
(Северная Африка), 
юго-западный Китай

Коро-Корю, Эбро 
(Испания), Нау- 
кат (Средняя 
Азия)

Минеральный состав медных руд также испытывает определенную 
тенденцию к эволюционному развитию во времени, хотя следует отметить, 
что он по сравнению с элементным остается более постоянным и консерва
тивным. Действительно, главнейшие медные сульфиды -  халькопирит, 
борнит и халькозин — отмечаются в породах всех уровней стратиграфи
ческой шкалы, не испытывая изменений в конкретных месторождениях 
и проявлениях меди. Более подвержены изменениям минеральные формы 
элементов-примесей. Так, для докембрийских медистых песчаников харак
терны распространенные и простые по составу минералы кобальта — карро- 
лит и кобальтин (Замбия, Заир, Кодаро-Удоканская зона, Айнак), для 
поздних эпох специфичны уже менее распространенные и более сложные — 
глаукодот, саффлорит (Джезкаган в СССР, месторождения Польши и д р.). 
Серебро в докембрийских рудах фиксируется главным образом в самород
ной форме и реже в виде штромейерита или электрума (Ко даро-У до кан
ский район), в более поздних медистых песчаниках и сланцах чаще фикси
руются его сложные формы — дискразит, ялпаит, эквайрит (плато Колора
до в США, Джезказган в СССР, Мансфельд в ГДР и д р .). Как факт усложне
ния минерального состава в последующих меденосных эпохах можно отме
тить появление в некоторых месторождениях редких сульфидов: бетехти- 
нита и джезказганита.



Некоторые факты позволяют предположить, что часть элементов-спутни
ков медисТых песчаников (рений, селен, теллур, индий) в ранние эпохи 
рудогенеза из-за малого количества не образовали собственных минера
лов, в более же поздние эпохи их содержание в результате многократ
ных геологических процессов увеличилось, и они уже в состоянии были 
дать свои собственные минеральные формы. Минералы рения -  реньерит 
и джезказганит — установлены соответственно в рудах Мансфельда и 
Джезказгана, тогда как в ранних эпохах рений отмечен лишь в виде 
изоморфных примесей. Никель и кобальт при низких содержаниях кон
центрируются в виде изоморфных примесей в пирит халькопиритовых 
рудах, а при высоких концентрациях они уже образуют собственные 
минералы и приурочиваются к халькопирит-борнитовым зонам.

Определенную роль в эволюции минерального состава медных руд 
играют процессы метаморфических и контактово-метаморфических пре
образований. Например, появление в рудах гематита, ильменита, магне
тита и пирротина можно объяснить влиянием этих процессов на первич
но неизменные рудоносные толщи. Поскольку эти преобразования раз
виты большей частью в более древних формациях, чем в молодых, 
можно говорить о том, что эволюционное изменение здесь шло от ран
них эпох к более поздним в соответствии с эволюцией метаморфизма. 
Отмечается также, что этот процесс приводил иногда к упрощению со
става медных руд и к замене медных сульфидов железо-медным и и в 
конечном итоге одними железными (пирит, марказит, пирротин) с до
бавлением окислов железа (гематит, магнетит) и формированием необыч
ных парагенетических ассоциаций: магнетит-пирит-пирротин, пирит—ге
матит и др.

Кроме направленной и необратимой эволюции вещественного состава 
медных руд, определенные изменения испытывает и обстановка осадко- 
накопления, в пределах которой шло формирование рудных залежей. 
Так, для ранних эпох меденакопления (ранне- и позднедокембрийская) 
наиболее характерными были мелководные и прибрежноморские обста
новки; реже в разрезах появляются дельтовые фации. Формирование 
продуктивных отложений происходило преимущественно на фоне транс
грессий, а конкретные участки меденакопления были приурочены к 
склонам палеоподнятий. В более поздние эпохи меденакопления заметно 
сказывается влияние континентальных фаций при прогрессивном убыва
нии морских. Во всяком случае среди меденосных отложений карбона 
уже значительная роль принадлежит аллювиальным накоплениям неред
ко с древесными остатками. Аллювиальные и русловые фации встречают
ся в отдельных меденосных районах и более ранних эпохах меденакоп
ления, но их постоянное присутствие в том или ином количестве на
чинается с границы девона и карбона.

В отложениях более поздних эпох меденакопления (меловой и палео
ген-неогеновой) существенная роль принадлежит континентальным фаци
ям, а меденакопление происходило главным образом в обширных при
морских аллювиальных равнинах, в конкретной аллювиально-лагунной 
обстановке.

Своеобразна фациальная обстановка типа себкхи, широкое распростра
нение отложений которой отмечается в пермо-карбоновой эпохе меде
накопления, т.е. на отрезке времени, когда происходила смена и про
грессивное развитие лагунно-континентальных фаций вместо убывающих 
мелководноморских. Здесь же широко распространены карбонатные и 
эвапоритовые красноцветные формации во многих районах, вмещающих 
медное оруденение. Отдельные отложения, сформированные в обета нов-



ке типа себкхи, могут быть встречены и отмечаются в более древних 
эпохах меденакопления, в частности в переходных отложениях от венда 
к кембрию (Талат-Науманы в Северной Африке, юг Сибирской платфор
мы и д р .), но очевидно, что сходные фациальные обстановки распро
странены в отложениях более поздних эпох меденакопления.

Периодичное появление медного оруденения и его направленное раз
витие в осадочной оболочке земной коры объясняется, на наш взгляд, 
двумя основными причинами (см. рисунок): 1) эволюционным развити
ем и этапностью органического мира, а следовательно, изменчивостью 
его продуцента — органического вещества; 2) эволюцией питающих про
винций.

Кроме этих двух главных причин, определенную роль играли эволю
ционное развитие во времени фациальной обстановки, показанное выше, 
а также развитие красноцветных карбонатных и эвапоритовых формаций, 
связанных обычно с завершающими этапами тектоно-магматических цик
лов. Связь же красноцветных формаций с меденосными отложениями 
общеизвестна, а эпохи красноцветной седиментации, выделяемые в исто
рии Земли [Анатольева, 1978], не противоречат выделенным нами эпохам 
меденакопления. Исключение составляют девонская красноцветная седи
ментация и отсутствие эпохи развития красноцветов в раннем докембрии. 
Это объясняется тем, что девонская красноцветная седиментация во мно
гих случаях является эффузивно-осадочной и не относится к рассматри
ваемому нами типу медистых песчаников и сланцев; а причинами отсут
ствия эпохи красноцветной седиментации в раннем докембрии являются, 
с одной стороны, процессы метаморфизма, с другой -  не всегда проявлен
ная связь красноцветов с меденосными отложениями (Удокан и д р .).

Как известно, захороненное органическое вещество в осадочных породах 
и рудоносных осадках представляет движущую силу осадочного рудообра- 
зования. Эволюционное развитие органического мира сказывается на соста
ве захороняемого органического вещества, о чем свидетельствует не всегда 
устанавливаемая прямая зависимость между содержаниями рудного компо
нента и остаточного углерода.

В докембрии при развитии главным образом низших форм органиче
ского мира (зоо- и фитопланктона) наблюдается соответствие эпох меде
накопления эпохам развития органического мира, каковыми являются 
периоды в 2,1—1,7 и около 0,6 млрд, лет назад [Св. Сидоренко, Созинов,
1977]. Эти исследователи выделяют еще и третий период развития органи
ческого мира докембрия, определяемый в 3.7— 3,5 млрд, лет, что должно 
позволить, вероятно, с иных позиций оценить меденосность отложений, 
встречаемых на этом возрастном интервале.

В фанерозое и особенно в мезозой—кайнозое при широком развитии 
органического мира и прогрессивном развитии планктона, наблюдается 
рассеяние меди, что наиболее характерно для меловой и палеоген-нео
геновой эпох. Совершенно очевидно, что при разнообразии органического 
мира и большой биомассе другие процессы и факторы меденакопления 
должны быть строго однонаправленными для образования каких-либо 
крупных скоплений меди в региональном плане (эпохи меденакопления).

Эволюционное развитие и интенсивность меденакопления на определен
ных стратиграфических уровнях осадочной оболочки земной коры во 
многом определяют особенности развития породных ассоциаций питаю
щих провинций, на что обращал внимание В.Н. Холодов [1981]. Появле
ние, например, наиболее крупной позднекембрийской эпохи меденакопле
ния связывается с крупнейшими структурными преобразованиями на 
рубеже кембрия и докембрия, широким развитием рифтогенных струк-
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тур, что привело к существенной перестройке питающих провинций. При
мечательным событием этого времени является становление и формирова
ние глобальных габбро-анортозитовых поясов, широкое развитие основ
ных вулканитов при затухании примитивного коматиит-базитового вулка
низма (кларк меди, как известно, наибольшие значения имеет именно в 
основных породах).

На каледонском этапе тектогенеза в стадию континентального развития 
земной коры отмечается появление многообразных магматических форма
ций [Богатиков и др., 1980] при сравнительно широком развитии осадоч
ного породообразования (см. рисунок), а осадочные породы имеют в 
большинстве своем низкие значения кларка меди. Отсутствие каких-либо 
значительных концентраций меди на каледонском этапе, кроме того, можно 
объяснить его незавершенностью, на что указывают ряд исследователей 
[ Геологический словарь, 1978].

На герцинском цикле тектогенеза, отвечающего пермо-карбоновой 
эпохе медена коплен ия, произошли заметные изменения в магматизме, 
выразившиеся, в частности, в широком проявлении гранитоидных 
формаций при относительном ослаблении осадочного породообразояа- 
ния. Последовательное же увеличение в более поздних гранитоидах и оса
дочных породах лития, рения, редких земель, сурьмы, селена и других 
элементов отмечается многими исследователями [Щербаков, 1964].

Высокое содержание редких и рассеянных элементов в областях сноса 
не могло не сказаться на составе отложений в смежных бассейнах седи
ментации, что и явилось главной причиной появления многокомпонент
ных медных руд в более поздние эпохи меденакопления.

На следующих этапах тектогенеза происходит дальнейшее увеличение 
многообразия изверженных формаций, широкое развитие осадочного 
породообразован ия и органического мира, что наряду со снижением энерге
тического потенциала Земли привело, напротив, к упрощению состава 
медных руд.

ЛИТЕРАТУРА

Анатольева А.И. Главные рубежи эволю
ции красноцветных формаций, Ново
сибирск: Наука, 1978.

Богатиков О.А., Марков М.С, Рябчи
ков И.Д. Эволюция магматизма в 
истории Земли. — В кн.: Петрология.
М.: Наука. 1980, с. 4 8 -5 3 .

Геологический словарь. М.: Недра, 1973.
Попов В.М. О периодичности меденакоп

ления в истории Земли. -  Тр. Фрунз. 
политехи, ин-та. 1957, выл. 1, 
с. 10 -2 5 .

Сидоренко Св.А., Со з и но в Н.А. Терри 
генно-углеродистые формации докем

брия и фанерою я. — В кн.: Терри- 
генные породы раннего докембрия: 
Тез. докл. Апатиты: Кол. фил. АН 
СССР. 1977, с. 39 -5 4 .

Холодов В.Н. Геохимические типы пи
тающих провинций континентального 
блока и их эволюция в истории Зем
ли. — В кн.: Литология на новом 
этапе развития геологических знаний. 
М.: Наука, 1981, с. 3 0 -96 .

Щербаков Ю.Г. Закономерности распре
деления редких элементов в грани,, 
то идах. -  В кн.: Проблема Генезиса 
руд, 1964 с. 1 5 -4 2 .



Ю.Н. Занин

ВОПРОСЫ ЭВОЛЮЦИИ ФОСФОРИТООБРАЗОВАНИЯ
В ИСТОРИИ ЗЕМЛИ

Эволюцию фосфоритообразования в истории Земли можно рассматри
вать с точки зрения: а) масштабов фосфоритообразования (на фоне рас
сеянного фосфоритонакопления); б) фосфоритоносных формаций и их 
сообществ (эволюция петрографических, минералогических и химичес
ких особенностей формаций, положение в них фосфоритов и эволюция 
других признаков, отвечающих формациям в целом или их сообщест
вам) ; в) типов фосфоритов; г) химико-минералогического состава 
фосфатов, входящих в состав фосфоритов.

Эволюция собственно фосфатонакопления как рассеянного, так и 
промышленного определяется в конечном счете двумя ведущими факто
рами: особенностями привноса фосфора в бассейн и особенностями его 
осаждения. Если привнос фосфора может гипотетически варьировать 
между эндогенным (в первую очередь вулканогенным) и экзогенным 
(как следствие развития процессов выветривания на суше) его источ

никами, то условия седиментации определяются более широким набором 
признаков, которые в геологической истории могли существенно менять 
свое значение. Они могут быть подразделены на ряд таких групп, как  
физико-химические особенности вод бассейнов седиментации (состав 
и концентрация растворенных катионов и анионов, значения pH и E h ), 
палеогеографические обстановки (морфология и положение фосфорито
носных бассейнов в системе океан—континент, глубины, палеорельеф, 
системы океанических течений и т.п.), развитие органического мира, 
развитие минералов -  осадителей фосфора и т.д.

Вопросы эволюции фосфоритообразования и фосфоритонакопления 
в тех или иных аспектах привлекали внимание царского круГ2 ЫССГ.еДО-. 
вателей, хотя иные из них самого слова "эволюция" и не употребляли. 
Среди этих исследователей следует отметить Б.М. Гиммельфарба, Н.С. Шат- 
ского, Н.М. Страхова, Г.И. Бушинского, А.С. Соколова, Н.И. Юдина, 
В.Г. Сагунова, А.В. Ильина, В.Н. Холодова, Р. Шелдона и многих других. 
Но особенно нам хотелось бы выделить работы Н.А. Красильникова 
[1967] и П. КукЗ и М: Макелхинни [Cook, МсЕ Ihinny, 1979], создавших 
наиболее целостные модели фосфоритообразования от древнейших 
времен до кайнозоя включительно. Усилиями перечисленных выше 
исследователей (и, несомненно, большего числа не перечисленных) 
установлены многие особенности эволюции фосфоритонакопления, кото
рые могут рассматриваться как в высшей степени обоснованными; 
другие вопросы активно дискутируются; третьи — лишь ставятся 
для изучения.

В одном сравнительно кратком сообщении невозможно охватить все 
вопросы эволюции фосфоритообразования, и поэтому я остановлюсь 
лишь на тех из них, которые находятся, как нам представляется, 
в ряду важнейших.

Э в о л ю ц и я  м а с ш т а б о в  ф о с ф а т о н а к о п л е н и я  в 
и с т о р и и  З е м л и .  Вопросы изменения масштабов фосфатонакоп
ления в геологической истории привлекали внимание ряда исследователей. 
Идея существования эпох фюсфатонакопления встречала как своих сторон
ников, так и противников. Она поддерживается, однако, большинством



исследователей. Наиболее полно вопрос о запасах фосфоритов в месторож
дениях был рассмотрен П. Куком и М. Макелхинни [Cook, McElhinny, 
1979]. Они выделяют 10 эпох ("эпизодов") фосфоритообразования. 
В докембрии выделяются нижнепротерозойская эпоха (1800—
2200 млн. лет), среднепротерозойская, выделяемая условно (1200— 
1600 млн. лет), и две верхнепротерозойские (на уровне 700—800 и 
620 млн. лет). В фанерозое выделяются следующие эпохи фосфатонакоп- 
ления: кембрийская, ордовикская, пермская, юрская, позднемеловая- 
эоценовая с двумя максимумами, отвечающими верхам верхнего мела 
и эоцену, и миоцен-плиоценовая. Фосфатопроявления, отвечающие 
эпохам фанерозоя, имеют широкое распространение; исключение состав
ляют лишь более ограниченные территориально проявления пермской 
эпохи.

Степень обоснованности выделения этих эпох фактическим материа
лом в фанерозое такова, что каких-либо сомнений в достоверности их 
существования быть, вероятно, не может. Тем не менее датировка 
некоторых из этих эпох нуждается, на наш взгляд, в уточнении. Так, 
в миоцен-плиоценовой эпохе фосфатоносными являются главным обра
зом миоценовые породы; плиоценовые фосфориты в своем большинст
ве — продукты переработки миоценовых фосфоритов, что отмечается 
для различных районов Америки и Африки, где эти фосфориты преиму
щественно развиты, хотя для позднего плиоцена местами отмечается и 
самостоятельное фосфоритообразование. Юрскую эпоху фосфоритообра
зования следует определить как верхнеюрскую—нижнемеловую. Кембрий
скую эпоху следует объединить с вендской и рассматривать ее как 
вендско—нижне— (средне?) кембрийскую. Что же касается довендских 
фосфоритоносных эпох, то они выделяются менее уверенно, степень 
датировки этих эпох менее надежная. Несмотря на полученные новые 
данные по фосфоритоносности протерозойских и условно архейских 
отложений, промышленные запасы ((юсфоритов месторождений этого 
возраста резко уступают фанерозойским. Тезис о более низкой про
мышленной фосфоритоносности древних отложений сегодня остается 
справедливым. Лишь начиная со среднего рифея можно говорить об 
интенсификации этого процесса.

Рассмотрение вопросов эволюции фосфоритоносных формаций не может 
быть сделано без четкого выделения и классификации таких формаций. 
Основополагающей в этом вопросе является известная работа 
Н.С. Шатского [1955], который выделил три группы фосфоритоносных 
формаций: вулканогенно-кремнистую, терригенно-карбонатную, глауко
нитовую. Эта классификация в несколько измененном виде была исполь
зована Н.А. Красильниковой [1967] в работе по эволюции фосфатонакоп- 
ления. Н.А. Красильникова выделила карбонатно-кремнистую формацию 
(архей-верхи протерозоя), тепригенно-Карбонэтную (развитую от позд
него докембрия до кайнозоя включительно) и терригенно-глауконитовую 
(от кембрия до кайнозоя).

В книге "Фосфориты и апатиты Сибири" З.А. Еганов, В.П. Казаринов 
и Н.А. Красильникова [1980] выделяют четыре группы фосфоритоносных 
формаций: карбонатную, терригенную, вулканогенную и коры выветри
вания. Эта классификация представляет значительный шаг вперед в 
анализе фосфоритоносных формаций, хотя и касается лишь одного региона. 
В указанной работе уточнен и диапазон временного развития отдельных 
типов формаций. В последнее время увеличивается число данных о фосфо
ритоносности нижне-, а порой и верхнепротерозойских джеспилитовых 
формаций (такие материалы имеются в США, Европе, Азии, Австралии) ; 
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также с нижнего протерозоя известна фосфоритоносность терригенных 
формаций, среди которых тип глауконитовых формаций прослеживается 
до среднего рифея. К числу фосфоритоносных формаций в настоящее 
время принято относить и порфиро-лептитовую вулканогенно-осадочную, 
с которой связаны месторождения типа Кируна [Формозова, 1968], извест
ную в нижнем протерозое. Это, кажется, единственная осадочная формация, 
в отношении которой большинство исследователей соглашаются об эндо
генном источнике в ней фосфора.

Таким образом, уже в нижнем протерозое мы имеем следующий набор 
фосфоритоносных формаций: карбонатно-терригенная (и, возможно, 
карбонатно-кремнистая), терригенная, джеспилитовая, порфирово-лепти- 
товая, а начиная по крайней мере со среднего рифея выделяется терри- 
генно-глауконитовая формация.

С поздним докембрием связано начало формирования еще одного 
типа формаций, в ряде случаев содержащих конкреционные фосфориты: 
кремнисто-сланцевой рудоносной [Формозова, 1968]. Эта формация, 
характерная черта которой — присутствие оолитовых железных руд гема- 
титового и гематито-шамозитового состава, -  почти во всех случаях фор
мировалась, по мнению Л.Н. Формозовой, во внутренних частях геосинкли- 
нальных областей. Отложения формации этого типа наиболее широко 
развиты в ордовике.

В ордовике зародилась платформенная карбонатно-терригенная глауко
нитсодержащая группа формаций, содержащих как оолитовые железные 
руды, так и фосфориты качественно иного состава и тектонического 
положения. Фосфориты, связанные с формациями этой группы, полу
чили максимальное развитие в мезозой-кайнозое и особенно в верхне
юрское—меловое время. Наиболее древние представители данной груп
пы формации — среднеордовикские отложения Сибирской платформы.

Что же касается молодых — третичных, в первую очередь миоценовых, -  
фосфоритов, то они встречаются не только в терригенно-карбонатных и 
терригенно-глауконитовых формациях, но и в формациях, резко обо
гащенных кремнеземом.

Можно сказать, что начиная с нижнего протерозоя фосфориты приуро
чены к двум генетическим группам формаций: преимущественно аутиген- 
ного (карбонатного, кремнистого, а также порой железистого, который 
рассматривается в качестве аутигенного материала) и терри генного (чаще 
всего кварцевого) состава. С течением геологического времени в первой 
группе формации трансформировался состав всех породообразующих 
компонентов. Карбонатный материал в древнейших формациях представ
лен как известняками, так и доломитами, тогда как в молодых (третич
ных) — только известняками. Кремнистый материал в древнейших форма
циях (джеспилитовых, кремнисто-карбонатных, кремнистых) представлен 
в основном кремнями, в молодых — диатомитами, опоками. Более стабилен 
состав терригенных формаций. В древнейших формациях этого типа неред
ко наблюдается ожелезнение, тогда как для молодых формаций железные 
руды менее типичны, хотя иногда и встречаются в них. В терригенных фор
мациях ожелезенены нередко и сами фосфориты.

Эволюция фосфоритоносных формаций во времени -  важная проблема 
и до сих пор полностью еще не разрешена.

Эволюция типов фосфоритов в истории Земли, в наиболее полном 
виде разработанная также Н.А. Красильниковой [1967], в главных чертах 
сохраняет свое значение и в настоящее время, но она также может быть 
детализирована. Уже начиная с нижнего протерозоя наблюдаются две основ
ные группы петрографических типов фосфоритов: пластовые (включая 
6. Зак.1620 81



как микрозернистые, так и зернистые) и желваковые (в отдельных слу
чаях конгломератовые). Если первые приурочены преимущественно к 
формациям аутигенного ряда, то вторые -  к терригенным формациям.

Безусловно, лучше изучены петрографические типы пластовых микро- 
зернистых фосфоритов. Как справедливо указывала Н.А. Красильникова, 
древнейшими их представителями являются афанитовые тонкокристал
лические разновидности и лишь начиная со среднего рифея появляются 
оолитово-зернистые. К протерозою относятся и известные строматолито- 
вые фосфориты Раджастана; этот тип фосфоритов встречается по крайней 
мере до среднего кембрия включительно, хотя в кембрийских отложениях 
они, как правило, развиты слабо. Древние оолитово-зернистые фосфориты 
являются, возможно, онколитовыми, т je. того же ряда, что и строматоли- 
товые. Начиная с венда и в кембрии широко развиты также и овулитовые 
фосфориты, которые рядом исследователей не отождествляются с ооли
товыми. Если желваковые фосфориты образовывались на протяжении 
большого отрезка геологического времени, то пластовые фосфориты в 
молодых отложениях континентального блока практически не встречаются.

В мезозое преобладающим развитием пользуются желваковые (кон
креционные) фосфориты, получившие наибольшее развитие в породах 
от верхней юры до верхнего мела включительно; в то же время начиная с 
верхнего мела получают развитие зернистые фосфориты, пользующиеся 
примущвственным развитием также в палеоцене-эоцене и миоцене 
(наряду с подчиненным развитием здесь желваковых фосфоритов) ; 

желваковые фосфориты продолжают развиваться и в четвертичное время.
Таким образом, каждая из выделенных эпох фосфоритообразования 

характеризуется одним или двумя преобладающими типами фосфоритов.
Весьма важен, но еще полностью не разработан вопрос об эволюции 

в истории Земли самого минералогического состава кальциевых фосфатов 
(карбонат-апатитов), слагающих фосфориты. Карбонат-апатиты по содер

жанию в их составе таких компонентов, как карбонат-ион, натрий, вода, 
весьма отзывчивы на условия среды минералообразования. Например, 
содержание натрия в них возрастает при переходе от континентальных 
фосфоритов к  островным, образованным в солоноватоводной среде, и 
далее -  к морским.

В этой связи весьма проблематичными выглядят предположения о пер
вично-одинаковом составе морских фосфоритов, выдвинутые в нашей 
стране В.З. Блисковским [1976], а за рубежом Дж. Мака рту ром 
[McArthur, 1978].

По мнению автора данной статьи, все древние фосфориты (кембрий
ские, протерозойские) бедны указанными выше компонентами. Бедны 
ими и некоторые молодые фосфориты (как, например, палеогеновые 
фосфориты Западной Африки, миоценовые с)х>сфориты о-ва Сахалин). 
Мы не можем, однако, рассматривать подобный состав фосфатов кальция 
как результат изменения первичных обстановок фосфатонакопления. 
Предполагается, что во всех указанных случаях фосфориты претерпели 
воздействие процессов катагенеза или выветривания [McArthur, 1978], 
изменивших их состав.

Можно указать, однако, на одну особенность состава наиболее древних 
(нижнепротерозойских) фосфоритов — в них отмечается часто понижен
ное или низкое содержание фтора. Так, гидроксил-апатитовый состав 
имеют фосфориты в составе джеспилитов ой формации в Финляндии; 
такой же состав предполагается и для нижнепротерозойских фосфоритов 
Северного Мичигана [Cannon, Klasner, 1976], также связанных с кремнис
то-железистой формацией и т.д. Можно предполагать в связи с этим, что 
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низкое содержание фтора -  специфика древнейших фосфоритов, хотя 
вывод этот нуждается в дополнительном обосновании.

Ранее А.Б. Ронов и Г.А. Корзина [1960] со ссылкой на материалы 
Б.М. Гиммельфарба высказывали иную точку зрения, т.е. предполагалось 
не повышение, а понижение содержания фтора от древних фосфоритов 
к молодым. В то же время отмечаемое указанными авторами некоторое 
снижение содержания фтора в ордовике, юре и палеогене заслуживает 
внимания.

Касаясь эволюции факторов фосфатонакопления, мы ограничимся 
рассмотрением лишь двух из них — общей палеогеографии бассейнов и 
климатического.

Для конкретных фосфатоносных районов и бассейнов палеогеографи
ческие схемы составлялись многократно. Однако попыток их обобщения, 
классификации и анализа эволюции (кроме как на уровне системы 
океан-континент в целом) не предпринималось. Настоящее рассмотрение 
вопроса — не более чем его постановка. В самом общем виде могут быть 
выделены три или четыре типа фосфоритоносных бассейнов.

1. Эпиконтинентальные внутри континентальные моря, на многие сотни 
или первые тысячи километров отстоявшие от океанического бассейна. 
Такими являлись многие мезозойские бассейны Северной и Средней 
Евразии, продуцировавшие желваковые фосфориты. Бассейны занимали 
порой огромные площади., измеряемые миллионами квадратных кило
метров.

2. Эпиконтинентальные бассейны, непосредственно примыкавшие к 
океаническим, но представлявшие частично отчлененные от них моря или 
крупные заливы. Таковы бассейны формирования зернистых фосфоритов 
верхнего мела—эоцена Аравийско-Африканской провинции [Покрышкин 
и др., 1978].

3. Собственно шельфовые участки открытых краевых частей океани
ческих бассейнов, к  которым приурочены области четвертичного, преиму
щественно желвакового фосфоритообразования.

4. Бассейны накопления микро зернистых пластовых фосфоритов кемб
рийского и пермского возраста, о палеогеографии которых очень мало 
известно. Тем не менее многие исследователи отмечают некоторую отдален
ность или изоляцию их от океанического бассейна. А.В. Ильин [1973] 
указывает на такую изоляцию для Хубсугульского бассейна, Э.А. Еганов 
и Ю.К. Советов [1979] — для Каратауского. Нет достаточной ясности в 
характере связи океанических бассейнов и областей фосфоритонакопления 
для бассейна Джорджина и формации Фосфория; пожалуй, нет сомнений 
лишь, что здесь мы имеем дело (особенно в первом случае) не с открытым 
океаническим шельфом. В палеозое промышленное фосфатонакопление 
было связано прежде всего с бассейнами данной группы.

В мезозое наиболее продуктивными были бассейны первого типа 
(эпиконтинентальные внутриконтинентальные), в верхнем мелу и третич
ное время — бассейны второго типа, тесно связанные с океаном. В четвер
тичное время фосфоритообразование происходило только на океанических 
шельфах и не выявляется во внутриконтинентальных морях.

Климатические условия фосфоритообразования привлекали внимание 
широкого круга исследователей. При этом одни исследователи [Страхов, 
1960; Красильникова, 1967] анализировали лишь климатические условия 
регионов фосфоритообразования, другие акцентировали внимание глав
ным образом на глобальных климатических изменениях и их роли в фосфо- 
ритообразовании. Для анализа эволюции фосфоритообразования важно 
главным образом последнее обстоятельство.



Существуют две точки зрения на глобальные климатические условия 
эпох фосфоритообразования. Согласно одной из них фосфатонакопление 
связывается преимущественно с эпохами похолоданий. Наиболее после
довательный сторонник этой точки зрения -  Г. Белинко [Belinko, 1980], 
по мнению кбторого пять из семи выделяемых им эпох мезозойско-кайно
зойского фосфоритообразования одновременны оледенению и связаны с 
регрессиями.

Советские геологи придерживаются в своем большинстве иных взгля
дов, и многие из них связывают развитие фосфоритов с повышенным прив- 
носом фосфора из развивающихся на континентах кор выветривания. 
Первым эта идея применительно к желваковым и зернистым (а факти
чески к  мезозойским и кайнозойским) фосфоритам была выдвинута 
Н.С. Шатским [1955]. Применительно к  месторождениям пластовых 
фосфоритов кембрия она развивалась В. Н. Холодовым [1970]; безоговороч
но поддерживали эту идею В.М. Синицын [1967] и В.П. Казаринов [1966]. 
Е.М. Герасимов, Р.С. Родин и А.В. Шматко [1966] обращали внимание 
на известную связь повышенных концентраций фосфора с оолитовыми 
железными рудами, а также бокситами. С выносом фосфора из кор 
выветривания связывает формирование молодых фосфоритов Казах
стана В.Г. Сагунов [1971]. Близких представлений на генезис фосфоритов 
придерживался Г.И. Бушинский [1966]. Низкий уровень современного 
фосфоритообразования И.В. Николаева [1977] объясняет слабым разви
тием современных кор выветривания.

Автор сделал попытку увязать изменения интенсивности фосфорито
образования в мезозое и кайнозое с изменениями климата в это время.

Как уже отмечалось ранее [Занин, 1981], эпохи фосфоритообразова 
ния (верхнемеловая—среднепалеогеновая с максимумами в верхнем мелу 
и эоцене, миоценовая) отвечают, с одной стороны, эпохам повышения 
температур, а с другой — эпохам трансгрессий, характеризовавшимися 
влажным климатом. Теплый и влажный климат должен был способство
вать интенсификации развития процессов выветривания на континенте и 
выносу растворенных веществ, в том числе фосфора, в океан. Имея в 
виду высокую по существующим представлениям насыщенность океани
ческих вод фосфором, близкую к  предельной, и малое время пребывания 
фосфора в океане, следует ожидать быстрого извлечения фосфора, посту
пившего в растворах в океан, в осадок, т.е. периоды поступления 
фосфора в бассейн и периоды фосфоритообразования должны быть прак
тически синхронными, что мы и наблюдаем.

Чрезвычайно низкое развитие процессов фосфоритонакопления г  оли- 
гоцене связано, очевидно, с холодным климатом этого времени в соче
тании с регрессивным режимом.

К подобному же выводу в самое недавнее время пришли исследова
тели А. Артур и X. Дженкинс [A rthur, Jenkins, 1981]. Очевидно, при 
справедливости рассматриваемого тезиса следует ожидать связи фосфо
ритообразования с другими полезными ископаемыми, развитие кор 
выветривания для которых является важнейшим.

Интересно, в частности, сравнить эпохи бокситообразования такой 
области интенсивного развития процессов выветривания, как Западная 
Африка, и фосфатонакопление в бассейне Атлантического океана. 
Анализ показывает, что эпохи бокситообразования [Акаемов и др., 1980] 
и фосфоритообразования [Емельянов, Романкевич, 1979] для указанных 
районов совпадают (или близки) и отвечают верхнему мелу, эоцену и 
миоцену. Интересно сопоставление эпох морского и континентального 
гипергенного фосфатонакопления.’ Устанавливается, что эпохи форми- 
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рования гипергенных фосфоритов (верхнемеловая— эоценовая, миоцен— 
плиоценовая). [Занин, 1981] весьма близки (или идентичны) эпохам фор
мирования морских фосфоритов. Олигоценовое время для образования 
гипергенных фосфоритов было столь же неблагоприятно, как и для 
морских. Хорошо известна связь мезозойских третичных фосфоритов 
с глауконитом, образование которого многими исследователями 
[Синицын, 1967; Казаринов, 1966; Казанский, 1972; Николаева, 1977] 

также связывается с непосредственным выносом слагающих его компо
нентов из выветривающихся пород.

Выделяемые И.Н. Николаевой [1977] эпохи интенсивного глауконито- 
образования в фанерозое (нижний кембрий, нижний ордовик, верхняя 
юра, нижний мел, верхний мел, палеоген, миоцен) близки или вполне 
соответствуют эпохам фосфоритообразования.

Интересно также, что выделяемые М.А. Жарковым [1981] раннекемб
рийские, пермские, позднеюрские и миоценовые этапы грандиозного 
эвапоритового накопления, которые он связывает с повышенным синхрон
ным выносом солей в растворах с континента, близки в общем эпохам 
повышенного фосфоритообразования. Для девонского времени 
(эйфельский век) характерно, по мнению М.А. Жаркова [1981], как  

и для раннекембрийского и пермского этапов, значительное развитие 
сульфатно-кальциевых пород. Девонское время характеризуется и замет
ным фосфоритообразованием. Мы хотим также акцентировать внима
ние на заключение А.Б. Ронова и Г.А. Корзиной [1960], отметивших 
при изучении рассеянного распределения фосфора, что отложения девона 
Восточно-Европейской платформы характеризуются положительными 
клерками концентрации фосфора и, таким образом, не исключается 
возможность нахождения в них промышленных месторождений.

Указанные сопоставления, несмотря на их фрагментарность, показы
вают, что для фосфоритов, по крайней мере в фанерозое, нет какой-то 
своей изолированной линии развития, и эволюция их является частью 
общего процесса эволюции осадочного породообразования.
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Н.И. Юдин

ЭВОЛЮЦИЯ ФОСФАТОНАКОПЛЕНИЯ

Вопросы эволюции фосфатонакопления в ходе геологической истории 
рассматриваются в ряде работ [Шатский, 1955; Гиммельфарб, 1965; 
Бушинский, 1966; Казаринов, 1966; Красильникова, 1967; Cook, 
МсЕhinny, 1979; Занин, 1981; Юдин, 1981]. В настоящей работе раз
виваются существующие взгляды по этой сложной проблеме.

Участие фосфора в различных процессах -  осадочных, биологических, 
магматических и выветривания — определило неравномерность его 
распределения как в литосфере в целом, так и в породах различных стра
тиграфических уровней (см. рисунок).

В литосфере содержится огромная масса фосфора и только незначи
тельная часть валового количества его концентрируется в месторожде
ниях. Большая часть концентраций фосфора связана с осадочными и 
осадочно-метаморфическими породами.

Сравнительно недавно было распространено мнение, что морское 
фосфатонакопление происходило только в докембрии. Однако накоплен
ные к настоящему времени данные по фосфатоносности верхнеархейских— 
нижнепротерозойских осадочно-метаморфических комплексов СССР 
(Центрально*Алданский, Анабарский, Балтийский, Украинский щиты, 
Становой, Хамардабанский, Восточно-Саянский хребты) и других стран 
(Канада, Австралия, Китай, Бразилия, Индия) свидетельствуют о ши
роком развитии морского фосфатонакопления уже в раннем до
кембрии.

Фосфатоносность проявляется по- 
разному. В одних случаях фосфат
ное вещество рассеяно в осадочно
метаморфических породах, в других 
наблюдаются залежи пластовых апа
титовых руд, в третьих в зонах 
тектоно-магматической активизации 
образуются крупные гидротермаль- 
но-метасоматические месторождения 
апатита за счет первично-осадочного 
фосфатного вещества [Юдин, 1980;
Парфенов, Юдин, 1982].

В осадочных отложениях Запад
ной Гренландии, абсолютный воз
раст которых определяется в 
3,4 млрд, лет, обнаружена фауна 
procaryotic, которая свидетельствует 
о присутствии в морском бассейне

Основные эпохи развитие морских фос- 
фатомосмых и углероде» держащих (е 
докембрии) формаций

I — по данным Н.И. Юдина [1981]; 
II — по данным П. Кука и М. Макелхи
ни (Cook, Me Elhinny, 1979]; I I I —подан
ным А.В. Сидоренко, В.А. Тенякова, 
Св. А. Сидоренко [1980]



того времени растворимых соединений фосфора. На Центральном Алдане 
общая мощность апатитоносной осадочно-метаморфической толщи колеблет
ся в разных тектонических блоках от 7500 до 8700 м. Среднее содержание 
Р20 5 в породах верхнеалданской свиты составляет 0,14%, федоровской -  
0,19% [Энтин и др., 1975]. Апатитовые проявления сосредоточены глав
ным образом в восточной части Центрального Алдана в полосе распрост
ранения федоровской свиты с абсолютным возрастом пород 2,6— 
3 млрд. лет. В большинстве своем эти проявления приурочены к месторож
дениям флогопита (Каталах, Эмельджак, Канку) или железных руд (Таеж
ное и др.). Апатит в наиболее обогащенных участках образует скопления 
в виде полос и линз мощностью до 1 м, прослеживающихся по простиранию 
на десятки и сотни метров; нередко он содержит повышенные количества 
хлора, что, возможно, связано с обогащенностью хлором первичных вулка
ногенно-осадочных пород.

В юго-западном Прибайкалье апатитоносная гнейсово-мраморная форма
ция, в стратиграфическом отношении приуроченная к верхам слюдянской 
серии верхнего архея, сложенной преимущественно карбонатными поро
дами, имеет мощность от 600 (Хамардабано-Мойготский район) до 
1500 м (Слюдянский район) и прослеживается с запада на восток на рас
стояние до 300 км [Юдин, Арсеньев, 1970]. Формация имеет ритмичное 
строение, выражающееся в чередовании карбонатных апатитоносных гори
зонтов с горизонтами гнейсов и кристаллических сланцев. Залежи 
апатито-кварцево-диопсидовых, апатит-кварцево-диопсид-карбонатных, апа- 
тит-кварцево-карбонатных и апатит-карбонатных руд имеют пластовую 
и линзовидную формы. Выделяются грубополосчатые руды с мощностью 
от 10 до 30 см, полосчатые -  от 2 до 10 см, тонкополосчатые -  от несколь
ких миллиметров до 2 см. Слоистые апатит-кварцево-диопсидовые руды 
отражают, по-видимому, текстуру первично-осадочных тонкослоистых 
фосфатсодержащих карбонатно-кварцевых пород, за счет которых они 
образовались.

Стратиграфическая приуроченность и выдержанность апатитоносных 
горизонтов по простиранию, ритмичное строение мраморно-гнейсовой 
формации, парагенетические ассоциации минералов в апатитовых породах, 
насыщенность отдельных горизонтов гнейсов высокоглиноземистыми 
минералами и углеродом, обогащенность отдельных пачек мраморов 
графитом, отчетливая слоистость и согласное положение апатитоносных 
горизонтов, комплекс элементов—примесей, характерный для осадочных 
отложений, сходство минеральных ассоциаций и химического состава 
фосфоритов и их метаморфических аналогов в совокупности отражают 
свойственные осадочному процессу структурно-фациальные условия 
осадконакопления и фосфоритообразования.

Рассмотренные выше апатитоносные формации юго-западного Прибай
калья и центрального Алдана с абсолютным возрастом пород 2,6 млрд, лет 
и более [Фрумкин, Нужное, 1968] представляют собой, на наш взгляд, 
метаморфические аналоги наиболее древних фосфоритоносных форма
ций, свидетельствующих, по-видимому, о начале морского фосфорито- 
образования в докембрии.

К архейскому этапу фосфатонакопления относятся комплексные 
апатитсодержащие руды джеспилитовой формации, которую Н.С. Шат- 
ский [1955] отнес к специфическому формационному типу докембрия. 
Наиболее крупное месторождение — Полконен-Пахтаваара в финской 
Лапландии — связано с киватинским типом [Марков, 1959]. Оно приуро
чено к архейским (2500—2800 млн. лет) сильно метаморфизованным 
зеленокаменным породам (альбит-хлоритовым, альбит-амфиболовым, 
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иногда с прослоями карбонатов). Железистые кварциты, магнетитовые, 
реже магнетит-гематитовые с примесью сидерита и баррандита содержат 
до 47,5% железа и 0,6-1,8%  (в среднем 1%) Р20 5. На территории СССР 
апатитоносность архейских железистых кварцитов отмечается в районе 
КМА и на Южном Урале [Зверев и др., 1976].

Более мощная и широко развитая эпоха фосфатонакопления — нижне- 
протерозойская. В районе КМА фосфатоносность связана с углеродистыми 
кремнисто-сланцевыми и терригенно-карбонатными отложениями 
тимской свиты оскольской серии нижнего протерозоя [Созинов, Казанцев,
1978]. По их данным, отложения тимской свиты представлены преиму
щественно углеродисто-слюдистыми, углеродисто-слюдисто-фосфатными 
сланцами, углеродистыми кварцевыми алевролитами, фосфатными и 
марганцовистыми карбонатными породами. Содержание углеродистого 
вещества колеблется от 0,2 до 15—18%. Мощность свиты не менее 1000 м. 
Свита имеет ритмично-слоистое строение, во многом напоминающее 
по внешнему облику нижележащие железистые кварциты (джеспилиты) 
курской серии. В ней скважинами вскрыты толщи пород мощностью 
до 250 м, в которых наблюдаются пачки с повышенной фосфатностью и 
мощностью от первых метров до десятков метров. Породы в среднем 
содержат 1,5-5%  Р20 5. Фосфатные слойки (до 10-15%  Р20 5) мощностью 
от 0,1 до 1 -5  см чередуются с менее фосфатными углеродистыми, марган
цовисто-карбонатными, песчаными, сланцевыми тонкими (1—2 см) 
слойками.

На Кольском полуострове в Печенгско-Варзугской зоне развит осадочно
вулканогенный комплекс отложений протерозоя, в разрезе которого 
скважинами в центре рудного поля Печенги вскрыта фосфатоносная 
пачка, представляющая собой ритмичное чередование гравелитов, песча
ников, алевролитов и сульфидно-углеродистых серицитовых и хлоритовых 
сланцев. Фосфатными являются гравелитовые и грубозернистые песчаники, 
содержащие от 0,5 до 7% Р20 5. Фосфатное вещество представлено фтор- 
карбонатапатитом с примесью до 3—5% свободного углерода. Фосфатонос
ная пачка весьма сходна с фосфатоносной толщей в районе КМА.

Характерная особенность нижнепротерозойской эпохи, уже наметив
шейся в архее, — генетическая связь фосфатонакопления с железонакоп- 
лением, приуроченным к вулканогенно-осадочным комплексам. К этому 
периоду относятся развитые на территории Скандинавии аратитсодержащие 
вулканогенно-осадочные железорудные порфиро-лептитовая и близкая 
к ней лептитовая формации [Формозова, 1973]. С порфиро-лептитовой 
формацией на севере Швеции связаны апатит-магнетитовые месторождения 
Кирунавара и Луоссавара, в Норвегии — Нисседаль и др. Порфиро-лепти
товая формация нижнего протерозоя (2000—2150 млн. лет) мощностью 
свыше 4000 м представлена серией перемежающихся порфиров, лептитов, 
гнейсов и других пород с прослоями мраморизованных известняков и 
графитовых, слюдистых или лептитовых сланцев.

Пластовые залежи апатит-магнетитовых и апатит-гема Титовых руд 
длиною от 1 до 6 км мощностью от 25 до 122 м содержат 64—68% железа 
и 2—6% Р2 0 5. Отмечаются прослои собственно апатитовых руд мощностью 
1 -2  м с содержанием до 25% фторапатита. Достоверные и прогнозные 
запасы апатитсодержащих железных руд этого типа в Северной Швеции 
оцениваются в 3,5—4 млрд, т, а Р2 0 5 — не менее 150 млн. т.

Дальнейшее развитие земной коры в верхнем протерозое предопреде
лило разнообразие условий фосфатонакопления в различных районах, 
пестроту осадочных отложений, увеличение накопления карбонат
ных пород и фосфоритов; в связи с этим происходит усложнение типов
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литогенеза; все большую роль в формировании фосфоритов играет 
биомасса (организмы планктона) бассейнов осадконакопления. С этим 
периодом связаны нижне-, средне- и верхнерифейский рубежи фосфато- 
накопления с большим многообразием фосфоритоносных формаций, 
широко распространенных в пределах складчатых областей Сибири и 
Дальнего Востока, в зонах геосинклиналей и краевых прогибов. Выделяют
ся три основные группы формаций: хемогенная, хемогенно-терригенная 
и осадочно-вулканогенная [Юдин и др., 1974].

Рифей — переходный рубеж от осадочно-метаморфических апатито- 
носных формаций к слабо метаморфизоеанным или незатронутым мета
морфизмом фосфатоносным формациям. В одном из многочисленных 
районов развития рифейских формаций (Енисейском) в разрезе терриген- 
ных формаций, представленном песчаниками, алевролитами, кремнисто
глинистыми и глинистыми сланцами, выделяется фосфоритоносная толща 
мощностью около 500 м, приуроченная к удерейской и погорюйской 
свитам среднего рифея (абсолютный возраст по глауконитам -  
1100 млн. лет). В бассейне р. Иркинеевой в этой формации, в толще тем
но-серых алеврито-глинистых сланцев мощностью около 230 м, встречают
ся многочисленные (до 60) тонкие (0,5—3 см) прослои глинистых сиде
ритов, содержащих более 1% Р20 5, а в некоторых из них (по данным хими
ческих анализов штуфных проб) содержание Р20 5 доходит до 10%. 
Основные минералы фосфатсодержащих глинистых сидеритов -  фосфат, 
глинистые минералы, сидерит и глауконит, в подчиненном количестве 
встречаются кварц и полевые шпаты. Фосфат присутствует в тонкокристал
лической и мелкозернистой формах.

Глобальный размах получило фосфатонакопление в венде—кембрии 
(Азия, Африка, Австралия). К этому времени относится образование 

таких крупнейших фосфатоносных бассейнов, как  Каратауский в СССР, 
Хубсугульский в МНР, Юннаньский в Китае, Лаокайский во Вьетнаме, 
Джорджина в Австралии. Эти бассейны формировались в близких к 
платформенным миогеосинклинальных условиях. Преимущественное раз
витие в них получили терригенно-карбонатная, карбонатная, кремнисто- 
карбонатная и глинисто-кремнисто-карбонатная формации и тонкозер
нистый тип фосфоритов с сравнительно высоким содержанием Р20 5. 
В формировании фосфоритов все большую роль играет органическое 
вещество. С этим интервалом времени связано появление скелетной 
фауны, широкое развитие эвапоритовых (сульфатно-терригенных), а в 
ряде районов и вулканогенно-осадочных формаций.

Новая, неповторимая эпоха фосфатонакопления — ордовикская, в 
которой образовались крупные концентрации фосфора, имеющие явно 
выраженное биогенное происхождение, обусловленное массовым раз
витием брахиопод, обладавших способностью ассимилировать из 
морских вод и, возможно, из тонкодисперсной суспензии и тонкого 
ила фосфат кальция для постройки своих раковин. Накопление фосфат
ных створок и их обломков происходило в условиях морской трансгрессии 
при пониженном привносе терригенного материала и активной гидро
динамики вод [Горбунова, 1980].

Вслед за ордовикской нами выделяется пока еще слабо изученная 
девонская эпоха фосфатонакопления, с которой связаны кремнисто-кар
бонатно-черносланцевая фосфоритоносная формация в северном Иране 
и апатито-железоносная вулканогенно-осадочная формация метакварцевых 
карбонатных кератофиров в Горном Алтае.

С пермской эпохой фосфатонакопления связаны огромные концентра
ции фосфора, составляющие, по оценке В.Е. Маккелви, Р.В. Свенсона 
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и Р.П. Шелдона [McKeK/ey et al., 1953], 7 ,3 -Ю 11 т Р20 5 . Обогащенность 
фосфоритов и всей формации Фосфория в целом органическим веществом 
послужила для многих исследователей [Powell et al., 1975] основанием 
для выделения этой формации в качестве нефтематеринской. Развитие 
в соседних районах синхронных с фосфоритами красноцветных гипсо- 
носных и гипсосоленосных толщ (эвапориты формации Чалуотер) при
вело некоторых исследователей [Орлова, 1951; Страхов, 1960] к выво
ду о существовании аридных климатических условий при образовании 
фосфоритов Скалистых гор. Так же, как и нижнекембрийские, фосфо
риты формации Фосфория образовывались в тектонической обстановке, 
близкой к платформенной.

Дальнейшее развитие фосфатонакопления в мезозой-кайнозое достигло 
наивысшего расвета на рубеже верхнего мела и кайнозоя. В мезозое вы
деляются два основных этапа фосс|х>ритообразования: верхнеюрско-нижне- 
меловой и верхнемеловой. С первым связаны широко развитые в пре
делах Восточно-Европейской платформы конкреционные фосфориты 
(Егорьевское, Вятско-Камское и другие месторождения), приурочен
ные к терригенно-глауконитовой формации, которая формировалась в 
гумидных эпиконтинентальных бассейнах. Со вторым этапом связано 
формирование как терригенно-глауконитовой формации с высокоже
лезистым конкреционным типом фосфоритов (Актюбинский бассейн), 
так и терригенно-карбонатной с зернистым типом фосфоритов (Египет
ский, Восточно-Средиземноморский бассейны и д р .).

Для мезозойского этапа фосфатонакопления характерна парагенети- 
ческая связь фосфато- и глауконитообразования, разнообразие литоге
нетических типов фосфоритов: конкреционных зернистых и их смешан
ных разновидностей, платформенный тектонический режим, связь по 
лате рал и с углеродистыми формациями.

Кайнозойская эпоха фосфоритообразован и я характеризуется наиболь
шим разнообразием литогенетических типов фосфоритов: конкрецион
ных зернистых, органогенно-зернистых, терригенных, биогенных (гуано), 
связанных с корами выветривания. Фосфоритообразование было приу
рочено в это время к различным палеогеографическим и структурно
тектоническим зонам: платформам, краевым прогибам, складчатым об
ластям, континентальному шельфу. При этом наблюдается некоторая 
дифференциация развития типов фосфори то носных формаций в простран
стве и времени. Так, в Африканско-Аравийской фосфоритоносной про
винции максимум фосфоритонакопления падает на палеоген, при этом 
преимущественное развитие получила группа терригенно-карбонатных 
формаций с зернистым типом фосфоритов. В неогене (миоцене) наиболее 
интенсивное фосфатонакопление происходило в шельфовых зонах океа
нов. Здесь глобальное развитие получили новые группы фосфоритонос
ных формаций — органогенно-терригенная и биогенная (гуано). Первая 
распространена вдоль побережий Африки, Северной и Южной Америки, 
Индии, на шельфах Австралии, Японии, Новой Зеландии [Безруков, Бату
рин, 1976]. Вторая развита на многочисленных островах Тихого океана, 
а также в пещерах на континентах.

Органогенно-терригенная группа представлена двумя основными ти
пами формаций: глинисто-диатомитовым (фосфоритоносный бассейн 
Сечура), который характеризуется преобладанием в нем диатомитов, 
чередующихся с пластами зернистых фосфоритов, и глауконитово-зер
нистый, в котором фосфориты сложены фосфатными конкрециями, зер
нами, обломками, фосфатизированными и нефосфатизированными орга
ногенными остатками, зернами кварца, глауконита. Образование фосфо-
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ритов этой группы многие исследователи объясняют размывом фосфори
тов и фосфоритоносных пород в прибрежных зонах континентов и на 
дне океанов.

Анализ распределения фосфора в породах различных стратиграфиче
ских уровней свидетельствует об усилении фосфатонакопления от древних 
к  более молодым эпохам, причем в каждой последующей эпохе фосфа- 
тообразование является результатом размыва и переработки фосфори
тов предыдущих эпох.

Наблюдающееся разнообразие фосфоритоносных формаций и лито
генетических типов фосфоритов, приуроченных к различным геологи
ческим эпохам, свидетельствует о том, что морское фосфоритообразо
вание от докембрия до настоящего времени прошло определенное эво
люционное развитие, связанное с общей эволюцией Земли.

Каждая эпоха характеризуется свойственными ей физико-химическими 
и геологическими процессами фосфатонакопления. Для всех фосфато
носных формаций от раннего докембрия до современных характерен 
постоянный парагенезис фосфора с карбонатами, который определяется 
к ристал л о химическим единством фосфора и кальция и осаждением фос
фата кальция в результате физико-химического равновесия в морской 
воде между CaO—M g O -P 2Os и Fe при определенном значении pH, также 
зависящем от общего количества карбонатов в воде. Повышение или 
понижение их общего количества в воде, соотношения между взаимо
связанными ионами СОз2 , НСОэ и свободной С 0 2, меняющиеся с из
менением температуры и солености воды, приводит то к увеличению ще
лочности среды, то к  ее понижению.

Важная роль в осаждении фосфора из морской воды принадлежит фтору, 
значение которого в геохимическом цикле и физико-химических процессах 
фосфатонакопления пока еще, на наш взгляд, недостаточно изучено. Как 
отмечает З.С. Альтшулер [1977], устойчивость фосфатов кальция зависит 
от количества фтора в воде. Фторапатит значительно менее растворим, 
чем гидроксилапатит, и даже следы иона фтора вызывают осаждение фтор- 
апатита при более низких значениях pH и содержаниях СаО, чем в его 
отсутствие при осаждении гидроксил апатита.

Несмотря на различия литологических типов морских отложений, фо
сфат в них представлен главным образом карбонат-фторапатитом, что 
свидетельствует о постоянстве физико-химических условий его обра
зования.

Для докембрийских и нижнекембрийских фосфатоносных формаций 
характерен парагенезис фосфата кальция преимущественно с доломитом 
ввиду того, что доломитообразование было основным видом карбонат
ного процесса в связи с более высоким содержанием С 02 в атмосфере 
в этот период, чем в последующее время. В фосфоритах более молодых 
эпох наблюдается явное преобладание кальцита над доломитом, что свя
зано с уменьшением доломитообразован и я в эти эпохи.

Докембрийское время, особенно его ранние этапы, характеризуется 
осаждением значительных масс фосфора совместно с железом и образо
ванием апатитсодержащих железорудных месторождений. В более мо
лодые эпохи хотя и сохраняется парагенезис этих элементов, но уже в 
иной форме. Морские 4юсфоритоносные фации отделились от железо
рудных, однако для докембрийского времени характерна парагенети- 
ческая связь фосфато- и глауконитообразования.

На протяжении всей геологической истории прослежена тесная гене
тическая связь между фосфоритообразованием и развитием органиче
ской жизни [А.В. Сидоренко и др., 1980], наблюдается синхронность 
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формирования морских фосфоритоносных и углеродсодержащих фор
маций.

Увеличение общей биомассы живой материи привело к увеличению 
резерва фосфора в океанической воде и созданию благоприятных фи
зико-химических условий осаждения фосфата (повышение содержания 
кислорода в атмосфере, общего количества карбонатов и в связи с этим 
увеличение pH морской воды). Эволюционное развитие жизни на Земле 
привело к формированию в ордовике и неогене таких различных по про
исхождению биогенных фосфоритов, как оболовые и гуано.

Усиление процессов химического выветривания и миграции элемен
тов способствовало более интенсивному выносу с континента в морской 
бассейн фосфора, что наряду с другими источниками обеспечивало попол
нение его резерва в океанах; а то или иное течение процессов осадочной 
дифференциации определяло литогенетический тип, качество и разме
щение фосфоритов [Пустовалов, 1940].

Ранние эпохи (верхний архей—нижний протерозой) морского фосфа- 
тообраэования имели, по-видимому, незначительное развитие шельфовых 
областей, а следовательно, ограниченные условия для накопления боль
ших концентраций фосфора.

Расширение и развитие в позднем докембрии и особенно фанерозое 
океанов и морей, связанное с расчленением земной коры и дрейфом кон
тинентов в области низких широт, способствовало образованию на краях 
континентов обширных шельфовых областей, в которых в условиях спо
койного тектонического режима и действия апвеллинга происходило фор
мирование крупных фосфоритоносных бассейнов и провинций.

Огромное значение в общей эволюции фосфатонакопления имел кли
матический фактор, роль которого достаточно убедительно показана в 
работах Н.С. Шатского [1955], Н.М. Страхова [1960], Ю.Н. Занина [1981] 
и других авторов.

Дальнейшее изучение эволюции процессов фосфатонакопления, из 
которых многие остаются пока еще слабо изученными, имеет большое 
научное и практическое значение для понимания геологических условий 
и закономерностей размещения концентраций фосфора в осадочных тол
щах, а также для прогноза и поисков фосфатных руд.
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Н. Б. Вассоевич, И.В. Лопатин, Е.И. Тараненко

ЭВОЛЮЦИЯ НЕФТЕОБРАЗОВАНИЯ В ДРЕВНИХ ОТЛОЖЕНИЯХ

Практикой нефтепоисковых работ была установлена промышленная 
нефтегазоносность докембрийских отложений ряда древних платформ, 
среди которых особое внимание привлекает Сибирская. Здесь уже откры
ты значительные по запасам залежи докембрийской нефти, а также газа 
и конденсата. Кроме того, достаточно высоко оцениваются перспективы 
верхнедокембрийских отложений, площадь распространения которых 
превышает 2,5 млн. к м 2 [Геология..., 1981].

В научном плане проблема докембрийской нефти дала новый толчок 
к изучению древнейшей биосферы, эволюции ее органического мира и его 
взаимосвязей с окружающей средой. Возродившийся в последние годы 
интерес к  историческому развертыванию процесса образования и накоп
ления углеводородистых горючих ископаемых (УГИ) в архее и протеро
зоеобусловлен рядом причин.

Во-первых, легкодостижимые ресурсы нефти -  ценнейшего невоспол
нимого топливно-энергетического и химического сырья -  быстро истоща
ются, открытие новых становится все более трудным. Большие объемы 
дорогостоящих работ направляются на поиски ловушек литолого-страти- 
графического типа в традиционных нефтедобывающих районах, на изуче
ние шельфовых зон морей и глубокозалегающих продуктивных горизон
тов осадочно-породных бассейнов. Еще один слабоизученный резерв — 
докембрийские неметаморфизованные отложения Сибирской и других 
древних платформ.

Во-вторых, современная теоретическая концепция образования горю
чих ископаемых развивается прежде всего в историко-генетическом плане 
и не может не исходить при этом из эволюции нефтеобразования в наиболее 
продолжительные, а по масштабам накопления, по-видимому, самые круп
ные эпохи архейского и протерозойского времени.

В-третьих, исследования архейских и протерозойских пород убедитель
но доказали биогенную природу встреченного в них органического вещест
ва (ОВ) и огромный размах процессов его захоронения, что позволило 
понять характер тогдашних процессов накопления УГИ [Вассоевич, 1973; 
Родионова, Св.А. Сидоренко, 1973; Св.А. Сидоренко, А.В. Сидоренко, 
1975; Конторович, Трофимук, 1976; Мишунина, 1978; Неручев, 1979; 
Tissot, Welte, 1978; Hunt, 1979; Reimer eta l., 1979; Murray et al., 1980].

Нефтеобразование, как это показали многолетние исследования одно
го из авторов настоящей статьи, -  полигенный и полихронный процесс 
с присущими каждой стадии литогенеза, каждому этапу истории ОВ (или, 
лучше сказать, седикахитов) масштабами и составом генерируемых угле
водородов (УВ). Усиленное новообразование УВ в первую очередь низко
молекулярных ряда С2—C j5 и широкая эмиграция микронефти наступают 
только при достижении нефтематеринскими породами определенной глу
бины с критическими температурами 90±25°С . Этот период получил наиме
нование главной фазы нефтеобразования, а теория, его объясняющая, — 
осадочно-миграционной [Вассоевич, 1975]. Феноменологические основы 
нефтеобразования в осадочно-породных бассейнах (ОПБ) в докембрии 
и фанерозое должны быть близкими, но не тождественными, что объясня
ется различиями в экологической ситуации развертывания этого процесса 
в разные эпохи становления мегабиосферы и накопления осадков.



Прямое отражение в криптозойской истории горючих ископаемых 
нашли особенности филогенетического развертывания органического ми
ра: огромная длительность биологических мегахоров, общее замедлен
ное и монотонное ускорение эволюционного процесса, безраздельное 
господство прокариотической биоты [Соколов, 1976], отличавшейся 
высокой ежегодной биопродукцией в благоприятных экологических ус
ловиях и богатейшим нефтематеринским потенциалом. С учетом круп
нейших ароморфозов ориентировочно выделены основные этапы станов
ления мегабиосферы протогея (рис. 1 ) , по которым условно можно да
тировать раннюю историю образования углеводородистых горючих ис
копаемых.

Химическая эволюция завершилась появлением примитивных, спо
собных к самовоспроизведению гетеротрофных эобионтов (4,2 млрд, лет 
назад) [Соколов, 1976], — небольших по молекулярному весу полиме
ров, вероятно, рибонуклеотидов, не располагавших внутренним энерге
тическим источником, но осуществлявших реакции полимеризации на 
базе фосфорамидов и катализа, а также ресурсов окружающей водной 
среды. Период функционирования таких экосистем назовем про биосферой 
(от греч. pro7 -  до, раньше). О ее биопродуктивности пока ничего неиз
вестно. Геологическая ситуация была неблагоприятной для накопления 
каких-либо УГИ.

С протобиосферой (от греч. prottfs — в сложных словах означает пер
вичность) раннего архея связан расцвет анаэробных фотосинтезирующих 
бактерий, осуществлявших аноксигенный фотосинтез1, по-видимому, 
близких к современным пурпурным и серным зеленым бактериям и неко
торым видам цианей. Единичные данные позволяют предположить, что 
микроаэрофилы с кислородным фотосинтезом появились, возможно, 
уже на рубеже 3,8 млрд, лет назад. Об этом косвенно свидетельствует 
появление первых железорудных отложений в древнейших метаосадоч- 
ных породах юго-западной Гренландии и пояса Лимпопо на юге Африки, 
а также изотопия углерода карбонатных пород и органического вещест
ва серии Ишуа [Schidlowski, 1980; Cloud, 1980]. Появление устойчивой 
бактериальной жизни, видимо, определялось формированием высокоэф
фективных оболочек у бактерий, организованных на основе липидных 
соединений. Это позволяет предположить, что с конца раннего архея впер
вые появляется возможность фоссилизации седикахитов, представленных 
стабилизированными липоидными компонентами. С протобиосферой 
ассоциируется самая ранняя эпоха накопления углеродистых формаций 
(3 ,7 -3 ,5  млрд, лет назад). Попытки реконструкции биопродуктивности 
раннеархейских морей не имеют достаточных оснований. В период прото
биосферы, по-видимому, накапливалась самая небольшая в истории Зем
ли биомасса, представленная различными прокариотами. Не исключено 
формирование сравнительно небольших по запасам скоплений "жирного" 
горючего газа и нефти в геосинклинальных бассейнах, выполненных вул
каногенно-осадочным материалом.

Весьма вероятно, что на рубеже раннего и позднего архея или в первой 
половине позднего архея с появлением оксигенного механизма фотосин
теза у прокариот (близких к некоторым из современных цианей) био
продуктивность древних морей приближалась к нынешним ее значениям. 
Это событие ознаменовало наступление нового, грандиозного по продолжи-

1 В условиях относительно высокого содержания в гидросфере восстановленных сое
динений фотосинтез развивался скорее всего по термодинамически выгодному пути 
фотолиза H ,S  : С 0 3 + 2 H ,S -» >CH20  + Hj0  + 2S (17 ккал/моль).
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Рис. 1. Филогенетический порядок и условные масштабы накопления горючих иско
паемых в протогее [Лопатин, 1981]

тельности (около 2  млрд, лет) этапа в истории становления мегабиосферы 
Земли. Одним из авторов он был назван неотобиосферой (от греч. nerftos —
юный). Содержание кислорода в атмосфере превысило барьер Юри (0,1% 

от содержания 0 2 в современной атмосфере). Начался процесс накопле
ния мощных осадочных толщ и одновременно обозначилась тенденция к  
росту площади тектонически стабильной континентальной коры. Стала 
возможной благодаря оксигенному фотосинтезу прокариот карбонатная 
седиментация в мелководных морских условиях, в результате которой 
образовались канская серия Енисейского массива, мраморы и кальцифи- 
ры тетерево-бугской свиты Украинского щита и т.д. [Закруткин, 1980].

Пример высокой биопродуктивности прокариотической биоты позд
него архея — реконструкция исходной материнской биомассы органичес
кого вещества метаосадочных пород свиты Шеба (3,4 млрд, лет назад) 
формации Фиг-Три [Reimer et at., 1979]. Структуры осадочных образова
ний и седиментационные процессы были близки к  современным. Содер
жание Сорг в этих слабометаморфизованных породах достигает (в % ): 
0,16—1,19 в глинистых сланцах, 0,26—1,34 в граувакках, 0,62—2,12 в грау- 
вакках серии Белвью. По расчетам Т. Реймера, в зоне распространения 
свиты накопилось около 52 • 109 * * * * * т Сорг, а общая биопродукция шебского 
бассейна (11 • 10 15 г Сорг/год) сравнима со средней современной (25 • 1015). 
Количество выделившегося при этом в процессе фотосинтеза кислорода
(30 • 1 0 15 г) характеризует сравнительно высокую скорость его образова
ния. Относительное обилие в свазилендской системе окисленных осадков
(бариты, джеспилиты) также подтверждает огромное потребление кисло-
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рода во время седиментации. Св.А. Сидоренко и А.В. Сидоренко (1975] 
отмечают, в частности, что в темрюкской свите Приазовья (AR2) встрече- 
ны пачки графитовых гнейсов мощностью до 10 м с содержанием Спрг 
10-30% , причем все еще фиксируется жидкая консистенция содержащих
ся в образцах битумов.

Описано много примеров широкого распространения в раннем и сред
нем докембрии высокоуглеродистых формаций, с которыми могло быть 
связано образование и накопление нефти и горючих сланцев [Вассоевич 
и др., 1973; А.В. Сидоренко, Св.А. Сидоренко, 1975; Конторович, Тро- 
фимук, 1976; Неручев, Баженова, Ипатова и др., 1979; Лопатин, 1979; 
Работное и др., 1979; Ронов, 1980; Шпунт, Сороко, 1981].

Пути реконструкции масштабов нефтеобразования и формирования ран
них месторождений нефти, уничтоженных в процессе сильнейшей катаге- 
нетической переработки осадочных образований на границе архея и проте
розоя и в конце раннего протерозоя, все еще не ясны. О былом размахе 
этого процесса свидетельствуют частично графитизированные древней
шие кериты и жильные образования типа шунгита-1. Сугубо ориентировоч
ные расчеты исходных масштабов накопления мощной горючесланцевой 
серии в верхнем ятулии Прионежского мелководного морского бас
сейна показали, что ее первоначальные запасы составляли примерно 
650-1300  • 109 м3 [Лопатин, 1979]. Нефтематеринский потенциал этого 
типа ОВ один из самых больших; проходя при погружении бассейна глав
ную зону нефтеобразования, шунгитовые горючие сланцы еще в средне
протерозойское время генерировали, по-видимому, около 2 5 0 -400  • 1 0 9 т 
нефти, скопления которой давно разрушены. Можно предполагать, учиты
вая тип исходного нефтематеринского вещества, безусловно, богатого 
алифатическими и эпициклическими соединениями (прокариотическая 
биота), что нефти в породах AR2, PRj и PR2 были довольно однообразны 
по составу, богаты низкомолекулярными парафинами и нафтенами и со
держали мало ароматических соединений.

Своеобразие исторического развертывания процесса образования и на
копления горючих ископаемых на его ранних этапах в позднем архее — 
среднем протерозое (около 2  млрд, лет) сложилось под влиянием фило
генетики развития прокариот и специфики тектогенеза, определившего 
формирование скоплений УГИ в осадочных бассейнах главным образом 
геосинклинального типа, литогенеза с господством терригенной седимен
тации и значительным вкладом вулканогенно-осадочного материала, а 
также более интенсивного по сравнению с фанерозойским тепломассо
обмена в литосфере. Структурно-формационный анализ докембрийских 
отложений показал, что в архейских и раннепротерозойских бассейнах 
геосинклинального типа накапливались подводно-вулканогенные обра
зования (преимущественно основные лавы) и осадочные породы (рис. 2 ), 
главным образом терригенные (глины, граувакки, аркозы). Карбонат
ная седиментация была распространена слабо [Ронов, 1980]. Мощность 
осадочного выполнения бассейнов достигала (возможно, и превышала) 
15 км. Интенсивное выделение радиогенного тепла в верхней мантии в 
раннем и среднем докембрии обусловило более высокие по сравнению 
с фанерозойскими значения геотермического градиента в осадочных бас
сейнах.

В позднем архее, раннем и среднем протерозое существовали особен
но благоприятные условия для образования и накопления нефти и горю
чих сланцев [Лопатин, 1979, 1981]: а) постоянство биоценотической до
минанты материнских экосистем; б) высокая продуктивность прокарио
тической биоты; в) "благородный" алиновый (СКал) тип захороняющей 
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А — общая тенденция к сокращению площади геосинклиналей (а) и росту плат
форм (б ). В — выделение радиогенного тепла. С — изменение во времени пропорций 
важнейших групп пород областей эрозии материков ( / -  гранитоиды и ортогнейсы. 
2  — лавы преимущественно основные, 3  — осадочные породы). D — изменение лито
логического состава пород областей осадконакопления материков ( / — эвапориты; 
2  — известняки; 3  — доломиты; 4 — джеспилиты; 5 — . лины и их метаморфические 
эквиваленты; 6  — вторичные кварциты; 7 — кварцевые пески; 8  — аркоэы; 9  — грау- 
вакки; 10 — наземио—вулканогенные породы; 11 — подводно-вулканогенные по
роды) .



ся некромы с большим нефтематеринским потенциалом; г) отсутствие 
трофических уровней в пелагиали и связанных с ними потерь массы ОВ; 
д) слабое развитие окислительных процессов; е) высокий, более чем на 
порядок выше современного, коэффициент фоссилизации ОВ; ж) мини
мальный. в истории биосферы расход ОВ в условиях восстановительного 
диагенеза и, очевидно, бедного мира сапрофитов; з) формирование мощ
ных осадочных бассейнов; и) "скоротечность" катагенетического преоб
разования ОВ, обусловленная аномально высоким тепловым воздействи
ем. В результате, по-видимому, произошло значительно более крупное 
в сравнении с фанерозойским этапом накопление нефти и горючих слан
цев. Однако этот вопрос еще слабо изучен, а многие свидетельства без
возвратно утрачены в ходе глобального метагенеза доверхнепротерозой- 
ских образований.

Некоторые из мощных прослоев, содержащих высококонцентрирован
ное ОВ, могут, вероятно, рассматриваться как катагенетически преобра
зованные скопления древнейших углей — альгинитов. Выделение особого 
типа древнейшего углеобразования позволило бы расширить наши пред
ставления об эволюции этого процесса в истории Земли.

Завершение среднего протерозоя и начало позднего ознаменовалось 
новыми крупнейшими морфофизиологическими изменениями в эволю
ции органического мира — появлением эукариот и возникновением много
клеточных с их поистине безграничными возможностями для усложнения 
и дифференциации организмов. С этого времени начинается принципиаль
но новый этап в истории мегабиосферы, отличающийся быстрым увели
чением информационного разнообразия биоценозов. Он назван одним из 
авторов акмеобиосферным (от греч. akmeos — зрелый, находящийся в 
расцвете).

Усложнение биоакваценозов, появление дифференцированных пище
вых цепей в пелагиали, окислительные условия в седименто- и диагене
зе и расцвет сапрофитов должны были привести к уменьшению доли за- 
хороняющегося ОВ и, следовательно, снизить эффективность процесса 
нефтеобразования в недрах. Тем не менее в позднепротерозойских оса
дочных бассейнах, несомненно, формировались крупные залежи нефти, 
часть которых при благоприятных условиях могла сохраниться до наших 
дней. Об этом свидетельствуют месторождения нефти и газоконденсата 
на Сибирской платформе (являющиеся, конечно, небольшой частью былых 
скоплений), а также нефтепроявления на русской и других древних плат
формах. В рамках рассматриваемой проблемы отметим, что с появлением 
акмеобиосферы начинают формироваться нефти, близкие по составу к 
фанерозойским алкановым, малопарафинистым нефтям.

Таким образом, в докембрийской истории Земли можно выделить 
три периода эволюционного развития жизни, определяемых особенностя
ми энергетического обмена аквабионтов с окружающей средой и в конеч
ном счете определяющих масштабы захороняемого ОВ: 1) ранний архей; 
2 ) поздний архей—ранний и средний протерозой; 3) поздний протерозой. 
Общая экологическая ситуация весьма благоприятствовала образованию 
и накоплению нефти -  особенно во втором периоде (почти 2  млрд, лет), 
масштабы нефтеобразования в котором в сравнении с фанерозойским 
эоном были намного значительней. Объяснение этому следует искать не 
только в огромной продолжительности второго периода, но прежде все
го в большей эффективности нефтеобразования за счет исключительно 
высокого нефтематеринского потенциала исходного ОВ и большого коэф
фициента фоссилизации его в осадках.

Практически суть проблемы докембрийской нефти заключается толь- 
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ко в ее сохранности перед отрицательным, разрушающим влиянием геоло
гического времени. Чем ближе к нашим дням развивалась главная фаза 
нефтеобразования в докембрийских осадочных бассейнах, тем выше пер
спективы обнаружить новые месторождения нефти в еще неметаморфизо- 
ванных древних отложениях. Несомненно, Сибирская платформа не раз 
удивит мир открытием самых древних высококачественных нефтей и газо
конденсатов.
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В. С. Вышемирский

ЭВОЛЮЦИЯ КАУСТОБИОЛИТОВ В ИСТОРИИ ФАНЕРОЗОЯ

Эволюцию в формировании месторождений горючих ископаемых можно 
проследить путем анализа размещения мировых запасов в породах разных 
стратиграфических уровней, а также путем рассмотрения фациальных 
обстановок и геотектонических элементов.

Автором были собраны и статистически обработаны материалы по 
мировым запасам практически всех каустобиолитов: угля, горючих 
сланцев, нефти, углероводородных газов и конденсатов, асфальтов. По 
нефти и газу учитывались преимущественно разведанные запасы, так как 
геологические оценки неразведанных запасов весьма противоречивы. По 
углю использованы категории геологических запасов, поскольку они 
достаточно надежны. Материалы по запасам асфальтов и горючих сланцев 
настолько неполные, что судить о закономерностях распределения этих 
запасов пока преждевременно.

Данные по запасам угля, нефти и газа (вместе с конденсатом) достаточ
но представительны. Однако не для всех систем удалось выяснить рас
пределение мировых запасов по отделам. Для кембрия, ордовика, силура и 
триаса запасы даны без расчленения по отделам. В результате мировые 
запасы угля, нефти и газа разнесены по 2 2  стратиграфическим подразделе
ниям: 4 системам и 18 отделам [Вышемирский, 1978]. Как и в других 
работах подобного типа, оценка мировых запасов по стратиграфическим 
подразделениям, а также в зависимости от приуроченности их к фациаль
ным зонам и геотектоническим структурам в какой-то мере условная. 
Во-первых, ресурсы горючих ископаемых выявлены далеко не полностью, 
и дальнейшие поисково-разведочные работы могут существенно изменить 
характер принятых оценок мировых запасов. Во-вторых, запасы нефти и 
газа отнесены к тем стратиграфическим подразделениям, в которых в 
настоящее время располагаются учтенные залежи, тогда как, несомненно, 
многие из них могли быть сформированы за счет миграции категенети- 
ческих преобразований более древних толщ, хотя в целом роль таких 
залежей едва ли велика. В-третьих, разведка месторождений горючих 
ископаемых и оценка запасов в разных странах проводится различными 
методами и по разным кондиционным требованиям. В-четвертых, не учте
ны потери массы угля в процессе углефикации, в связи с чем несколько 
занижается роль палеозойского угленакопления.

Примерная оценка возможных погрешностей в анализе распределения 
мировых запасов горючих ископаемых позволяет надеяться, что двукрат
ные различия будут вполне значимыми, за исключением, пожалуй, неогено
вых бурых углей, изученных пока очень слабо.

Во всех без исключения стратиграфических подразделениях большая 
часть запасов угля, нефти и газа (порядка 70—90% и более) сосредоточена 
в нескольких сравнительно небольших провинциях. Последние и обуслов
ливают различия в запасах между системами и отделами.

Дифференциация в распределении запасов горючих ископаемых в от
ложениях разного возраста весьма значительная: от 0,0004% мировых 
запасов угля в среднем девоне до 39,8% мировых запасов газа в верхнем 
мелу. Максимум превосходит минимум (не считая нулевые значения) 
в 100 000 раз. Поэтому отразить эти данные на графике в линейном масшта
бе невозможно. На рис. 1 по оси ординат отложены стратиграфические 
единицы (системы и отделы), а по оси абсцисс — кубические корни из
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Рис. 1. Распределение мировых запасов горючих ископаемых по стратигрефическим 
подразделениям

1 — уголь; 2  — нефть; 3  — газ; 4  — линия средних значений (см. текст). Масштаб — 
кубические корни из значений, определяющих мировые запасы

значений, определяющих мировые запасы. Даже в таком выражении мак
симум превосходит минимум в 6 8  раз. Запасы угля образуют резкие 
максимумы в верхней перми и в нижнем мелу, запасы нефти — в нижнем 
мелу и в миоцене, запасы газа — в нижней перми и в верхнем мелу. Резкий 
минимум запасов угля приурочен к триасу, а нефти и газа — к нижней юое. 
Имеются также и второстепенные максимумы и минимумы. На построен
ном графике оказалось совершенно не выраженным часто предполагаю
щееся перемещение газа из нефтегазопроизводящих толщ вверх по разрезу. 
Так, в верхнем девоне имеются значительные запасы нефти, а запасы газа и 
в верхнем девоне, и во всех отделах карбона весьма небольшие. В обоих 
отделах мела сосредоточены большие запасы всех каустобиолитов, но в 
палеогене, особенно в нижнем, газа немного. Наконец, к миоцену приуро
чен крупный максимум нефтеобразования, тогда как в плиоцене запасы 
газа незначительные. Видимо, залежи газа, как и нефти, в основном син- 
генетичны тем толщам, в каких они сейчас залегают.

Если бы запасы угля, нефти и газа были равномерно распределены в 
отложениях всех стратиграфических подразделений, то на каждое из них 
приходилось бы по 4,55% от мировых запасов горючих ископаемых. Этот
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уровень показан на рис. 1. Значения запасов нефти не превышают его ни в 
одном из отделов до средней юры включительно, хотя и приближаются к 
нему в верхнем девоне. Запасы угля не достигают этого уровня до нижнего 
карбона включительно, а запасы газа до верхнего карбона. Совершенно 
очевидно, что начальные этапы фанерозоя обеднены всеми каустобиолита- 
ми. Если интервал от кембрия до среднего девона составляет около 40% 
от продолжительности всего фанерозоя, то запасы нефти в породах этого 
интервала не достигают и 2%, газа -  около 2,5%, а уголь практически 
отсутствует.

Поскольку стратиграфические подразделения существенно различают
ся по продолжительности, были подсчитаны мировые запасы угля, нефти 
и газа, образовавшиеся за один год геологического времени. Эти данные 
отражены на рис. 2 , который обнаруживает принципиальное сходство с 
рис. 1. Подразделения с максимальными запасами характеризуются и 
наиболее высокими скоростями накопления каустобиолитов. Между рис. 1 
и 2 имеется два существенных различия. Во-первых, для поздней юры 
отмечаются наиболее высокие темпы нефтенакопления, но из-за малой 
продолжительности этой эпохи она по запасам нефти уступает раннему 
мелу. Во-вторых, поздний девон по интенсивности нефтенакопления пре-



вышзет средний уровень для фанероэоя, а по запасам нефти не достигает 
этого уровня.

Запасы угля, нефти и газа по стратиграфическим подразделениям связа
ны между собой более тесно, чем скорости накопления тех же каустобиоли- 
тов. Возможно, это объясняется невысокой надежностью определения 
продолжительности некоторых эпох. Поэтому мы в дальнейшем будем 
оперировать не скоростями накопления каустобиолитов, а их запасами.

Значения запасов разных горючих ископаемых соотносятся довольно 
сложно. Все без исключения коэффициенты корреляции положительные, 
но уровень значимости их изменяется в широких пределах. Очень тесно 
связаны между собой запасы угля и газа. Эта связь выражена высокими 
парными и частными коэффициентами корреляции, значимыми при 
доверительных вероятностях более 99%. Запасы угля с запасами нефти 
связаны значительно слабее, с доверительными вероятностями порядка 
90%. Связь запасов нефти с запасами газа, вопреки широко распространен
ному убеждению о преимущественно совместном залегании этих каусто
биолитов, довольно слабая. В основном она косвенная, обусловленная тем, 
что и запасы нефти, и запасы газа связаны с запасами угля. Наиболее ярко 
выражена двойная линейная связь запасов угля с запасами нефти и газа 
(доверительная вероятность около 99,9% ).

Особенности распределения горючих ископаемых в отложениях разных 
стратиграфических уровней чаще всего объясняют тектоническими фазами. 
Н.М. Страхов, выполнивший наиболее детальные исследования в этом 
направлении, считал благоприятными для угленакопления эпохи орогенеза 
и регрессий, а для накопления битуминозных пород и горючих сланцев — 
тектонически спокойные эпохи, характеризующиеся стабильным после- 
трансгрессивным стоянием моря [Страхов, 1949, 1963]. Приведенные 
выше данные лишь в небольшой мере согласуются с этим представлениём. 
Максимумы угленакопления в среднем карбоне, верхней перми и нижнем 
мелу действительно приурочены к регрессиям. Однако еще более резко 
выраженные регрессии в триасе, ранней юре и в неогене не сопровождаются 
значительным угленакоплением. И наоборот, трансгрессивные эпохи ранней 
перми и особенно позднего мела высокоугленосны. Максимумы нефте- 
образования и газообразования тоже в одних случаях связаны с трансгрес
сивными эпохами, а в других — с регрессивными. Наконец, положительные 
корреляционные связи запасов нефти и газа с запасами угля не дают основа
ния для заключения о каких-либо противоположных геотектонических 
обстановках, благоприятных для накопления разных каустобиолитов. 
Выявленные связи лучше согласуются с представлением о том, что рас
пределение горючих ископаемых в разновозрастных толщах определяется 
главным образом эволюцией органического мира, на которую сложным 
образом влияли многие факторы, в том числе, вероятно, и геотектоничес
кие режимы.

Сколько-нибудь существенное угленакопление совершенно немысли
мо без интенсивного развития наземной флоры, главным образом лесной. 
Судя по корреляционным связям, леса благоприятствуют также нефте- 
и газонакоплению. Развитие лесной флоры способствовало не только 
формированию торфяников, но и выносу огромных масс органического 
вещества в области субаквального осадконакопления, благодаря чему 
создавались восстановительные обстановки в илах, возникали и развива
лись новые биоценозы, в частности планктонные и бактериальные, играв
шие важную роль в образовании углеводородов.

В истории угленакопления отчетливо выражена экспансия растений- 
углеобразователей во внутренние области континентов. Ю.А. Жемчужников,
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хорошо изучивший этот процесс, полагал, что в самом конце фанерозоя 
наметилась тенденция к возвращению некоторых растительных сообществ 
(но уже на более высоком эволюционном уровне) в прибрежные зоны 
морей [Жемчужников, 1948]. Имелись в виду в первую очередь мангровые 
заросли. Постепенное расширение территорий, заселенных растениями* 
углеобразователями, казалось бы, должно способствовать последовательно* 
му нарастанию масштабов угленакопления во времени. Однако это не 
подтверждается существующей приуроченностью запасов угля к страти
графическим уровням. Видимо, экспансия таких растений в глубь конти
нентов не обеспечивала непрерывного увеличения их общей биомассы. 
Это можно объяснить с позиций идей экогенеза, впервые выдвинутых 
В.О. Ковалевским и получивших затем развитие в трудах ряда советских 
и зарубежных исследователей, в частности Л.Ш. Давиташвили, который 
опубликовал крупные теоретические работы о влиянии эволюции флоры 
и экогенеза на накопление горючих ископаемых [Давиташвили, 1943, 
1971].

В.О. Ковалевский показал, что освоение травянистой растительностью 
открытых пространств и формирование степной флоры создали условия 
для выхода копытных млекопитающих из лесных массивов в степи [Давита
швили, 1949]. Это — частный пример экогенеза. В общей форме экогенети- 
ческая экспансия выражается в том, что новые области обитания могут 
заселяться вначале только автотрофными организмами, способными ути
лизировать энергию солнечных лучей. Эти организмы в отсутствие гетеро- 
трофов создают огромную биомассу. По мере того как новые области 
обитания постепенно осваиваются также и гетеротрофными организмами, 
устанавливается равновесие между массами автотрофов и гетеротрофов. 
При этом масса автотрофов и общая биомасса снижаются.

Таким образом, экогенетическая экспансия создает условия для резких 
колебаний в интенсивности накопления растительного материала во време
ни и в разных фациально-палеогеографических обстановках. Показательно, 
что крупные максимумы угленакопления совпадают с резкими сменами 
флор и условий их обитания (между ранней и поздней пермью, между 
ранним и поздним мелом).

До девонского периода практически не было лесов. Поэтому нигде не 
сформировалось ни одной додевонской угленосной толщи. Известны лишь 
очень мелкие углепроявления. Нефте- и газообразование происходило 
еще в докембрии и на всем протяжении раннего палеозоя. Но масштабы 
этих процессов, судя по мировым запасам нефти и газа, были сравнительно 
небольшими, возможно потому, что поступление органического материала 
с суши в бассейны седиментации было весьма ограниченным.

В среднем и особенно в позднем девоне получили значительное развитие 
приморские псилофитовые леса. Появились первые угленосные отложения, 
и резко возросли масштабы нефтеообразования. Характер растительной 
массы (непрочные водонасыщенные стволы) не был благоприятным для 
формирования мощных торфяников. Но растения, отмиравшие на границе 
моря и суши и легко разрушавшиеся механически, обогащали прибрежное 
мелководье химически мало измененным органическим веществом, 
способствовавшим нефтегазообразованию. В соответствии с этим на 
поздний девон приходится первый ясно выраженный максимум нефте- 
образования, а угленакопление в эту эпоху было небольшим.

В карбоне основными углеобразователями были спорово-сосудис
тые растения (плауны, хвощи, папоротники), которые начали заселять 
области приморских равнин, более удаленные от побережий морей, чем 
ареалы распространения псилофитов в позднем девоне. Спорово-сосудис-



тые растения обеспечили максимум угленаколления в среднем карбоне. 
Но в позднем карбоне масштабы углеобразования снизились, возможно, 
за счет того, что гетеротрофы к  этому времени освоили области распро
странения спорово-сосудисты х растений.

В ранней и особенно в поздней перми интенсивность угленакопления 
вновь возрастает на этот раз до абсолютного максимума, в связи с тем что 
ряд групп голосемянных растений (кордаиты, папоротникообразные и 
др.) получил широкое распространение не только на приморских равнинах, 
но и в безлесных ранее внутренних областях континентов.

Триасовый минимум угленакопления обусловлен, скорее всего, ари- 
дизацией климата, хотя могло иметь значение также и развитие гетеро- 
трофов во внутриконтинентальных областях. Затем угленакопление нарас
тает и достигает максимума в раннем мелу. Этому способствовало раз
витие новых групп голосемянных (хвойные, гинкговые, цикадовые), 
и экспансия этих групп практически во все районы континентов, пригодные 
для торфообразования по геоморфологическим и климатическим условиям.

Начавшееся в позднем мелу господство покрытосемянных не привело 
к формированию нового максимума угленакопления, возможно потому, 
что эта групп* флоры развивалась в тех же областях, в каких до этого уже 
были широко представлены автотрофные организмы, а после раннего 
мела, видимо, и гетеротрофные. Мировые запасы угля от нижнего мела 
к верхнему заметно снизились. Это снижение прослеживается до конца 
фанерозоя. Правда, в позднем мелу и в палеогене покрытосемянные расте
ния шире проникали в горные области, чем их предшественники, но в 
таких областях нет условий для массового торфонакопления.

Таким образом, эволюция угленакопления в общих чертах удовлетвори
тельно согласуется с эволюцией органического мира, в частности с эко* 
генетической экспансией растений в новые области обитания. Поскольку 
запасы нефти и газа четко коррелируются с запасами угля, есть основания 
полагать, что нефте- и газонакопление тоже связано с эволюцией органиче
ского мира. Правда, некоторые максимумы и минимумы запасов нефти и 
газа немного сдвинуты по стратиграфической шкале относительно макси
мумов и минимумов запасов угля. Например, на триас приходится мини
мум запасов угля, а на раннюю юру — минимумы запасов нефти и газа. 
К раннему мелу приурочены максимумы запасов угля и нефти, а к поздне
му мелу -  газа. Такие отклонения вполне естественны, поскольку взаимо
отношения между разными каустобиолитами, а также между ними и 
органическим миром довольно сложные. Несомненно также, что эволюция 
органического мира — не единственный фактор, контролирующий накопле
ние горючих ископаемых, но, как следует из вышеизложенного, скорее 
всего, главный.

Постепенное освоение растительными сообществами внутриконтинен
тальных пространств отразилось на эволюции фаций нефтеносных и газо
носных толщ. Для изучения этого вопроса мировые запасы нефти и газа 
в каждом стратиграфическом подразделении были разнесены по пяти 
палеогеографическим обстановкам (морская, мелководно-морская, при
брежная, переходная и континентальная), по четырем литологическим ти
пам продуктивных толщ (карбонатный, терригенно-карбонатный, кар- 
бонатно-терригенный и терригенный) и по трем положениям в осадочном 
цикле (трансгрессивное, регрессивное и трансгрессивно-регрессивное) 
[Вышемирский, 1980].

Сочетания перечисленных фациально-палеогеографических характери
стик образуют основные фации, например: мелководно-морская карбонат- 
но-терригенная регрессивная фация. Выделены еще дополнительные фации



Рис. 3 . Распределение мировых плесов нефти {А ) и газе (5 ) по фецилм (в процентах 
от запасов в каждом стратиграфическом подразделении)

Фации: 7 — морские/ 2  — мелководно-морские, 3  — прибрежные, 4  — переходные, 
5 — континентальные; 6  — эвапориты; 7 — угли; 8  — красноцветы

(эвапоритовая, красноцветная и угленосная), которые образуют разновид
ности основных фаций, например: мелководно-морская карбонатно-терри- 
генная регрессивная фация с эвапоритами. Всего возможно 60 сочетаний 
по основным фациям и 180 по дополнительным. Реальных сочетаний намно
го меньше. Все продуктивные свиты распределились по 42 фациям: 26 
основным и 16 дополнительным. Нефть отмечается в 37 фациях, а газ -  
в 29. 26 фаций -  общие для нефти и газа.

По стратиграфической шкале наиболее распространены три фации про
дуктивных свит: морская карбонатная трансгрессивная, переходная тер-
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ригенная регрессивная и мелководно-морская терригенная трансгрессив
ная. Регрессивные продуктивные толщи представлены почти так же широ
ко, как и трангрессивные.

Для всех рассмотренных фаций были оценены доли связанных с ними 
запасов нефти и газа в каждом стратиграфическом подразделении и во 
всем фанерозое в целом. Эти данные в обобщением. зид* показаны м* 
рис. ЗА, Б. Как видно из этих графиков, с кембрия до верхнего девона 
включительно почти все запасы нефти и газа сосредоточены в морских 
и мелководно-морских толщах, небольшая часть — в переходных фациях. 
И практически нет залежей в континентальных отложениях. В нижнем и 
верхнем карбоне роль переходных фаций становится значительной. В 
ранней перми начинается нефте- и газонакоггление в континентальных 
обстановках. В последующем Доля запасов нефти и газа в переходных 
и континентальных фациях прерывисто увеличивается и достигает мак
симума в плиоцене.

Запасы нефти и газа в угленосных отложениях не пропорциональны 
масштабам угленакопления. Они составляют существенную часть общих
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Rue. 4. Распределим** ммроаых запасов угля по геотектоническим 
дейтах к  запасам в каждом стратиграфическом подразделении)

1 — платформы; 2  — переходные обстановки; 3  -  геосинклинали

запасов только в нижнем карбоне, в нижней юре, в плиоцене. Но в каждом 
из этих отделов запасы углей небольшие. Очевидно, связи запасов нефти и 
газа с запасами угля не выражаются общностью или хотя бы родственно
стью фациальных обстановок. А вот фации нефтеносных и газоносных 
толщ распределены по стратиграфической шкале сходным образом.

Доли запасов нефти и газа в трансгрессивных сериях изменяются по 
стратиграфической шкале более или менее синхронно с изменениями 
масштабов трансгрессий. Однако запасы нефти и газа в карбонатных от
ложениях не согласуются с распределением масштабов карбонатонакопле- 
ния во времени, показанных Н.М. Страховым [1963]. Тожеможно видеть 
и в отношении запасов в эвапоритовых и красноцветных фациях.

Видимо, главная черта в эволюции нефтеносных и газоносных фаций -  
увеличение роли переходных и континентальных обстановок, начиная с 
раннего карбона и в кайнозое в связи с экспансией растений на конти
ненты.

Рапределение каустобиолитов по геоструктурным элементам тоже 
существенно изменялось в истории фанерозоя. Угленакопление в про
мышленных масштабах во все эпохи, начиная с раннего карбона, 
происходило и в платформенных областях, и в геосинклинальных, а также 
в краевых прогибах и в межгорных впадинах. Запасы угля распределены 
по этим геоструктурам в общем в соответствии с тектоническими цикла



Рис. 5. Распределение мировых запасов нефти 14) и газа (Б) по геотектоническим 
элементам

1 — внутриплатформенные впадины; 2  — краевые стабильные впадины платформ; 
3  — краевые подвижные впадины платформ; 4 — краевые прогибы; 5 — межгорные 
впадины

ми (рис. 4 ). Так, наиболее интенсивное угленакопление в геосинклиналь- 
ных обстановках приходится на ранний—средний карбон и поздний м ел - 
эоцен, т.е. на эпохи наиболее широкого развития геосинклинальных 
режимов.

Образование и накопление нефти и газа, как это видно на рис. 5, А, Б, на 
протяжении фанерозоя испытывали тенденцию к перемещению от внутри- 
платформенных впадин к субгеосинклинальным обстановкам. Значительные 
запасы нефти во внутриплатформенных впадинах отмечаются от кембрия до 
олигоцена, в стабильных краевых впадинах платформ -  до раннего мела, 
в подвижных краевых впадинах -  лишь в отдельные эпохи, в краевых



в

прогибах -  от ранней юры до плиоцена, в межгорных впадинах — от сред
ней юры до плиоцена. Накопление значительных запасов газа во внутри- 
платформенных впадинах отмечаются только до поздней перми, в стабиль
ных краевых впадинах платформ -  от раннего карбона до эоцена, а также 
в плиоцене, в подвижных краевых впадинах — в отдельные эпохи от позд
ней юры до миоцена, в краевых прогибах — от эоцена до миоцена и в меж
горных впадинах -  в отдельные эпохи от триаса до миоцена (рис. 5, Б ) . 
Вероятно, эта закономерность отчасти обусловлена тем, что в тектониче
ски активных районах залежи нефти и газа в древних отложениях со
храняются хуже, чем в сравнительно молодых из-за напряженных гео
термических условий. Кроме того, она, возможно определяется косвенным 
влиянием геотектонических обстановок через фации. Об этом можно 
судить по согласованным изменениям фаций и геотектонических обстано
вок по стратиграфической шкале. Например, морские нефтеносные толщи 
расположены преимущественно во внутриплатформенных впадинах, при- 
112



Рис. 6. Изменения изотопного состава серы 
в нефтях (а) и ангидритах (б) по стратигра
фической шкале (данные ВНИГНИ)

брежные в краевых впадинах платформ, 
переходные и континентальные в меж
горных впадинах и в краевых прогибах.
Для газоносных толщ отмечается при
мерно такое же распределение, но 
переходные и континентальные фации 
более характерны для краевых впадин 
платформ, чем для субгеосинклиналь- 
ных структур.

Эволюция каустобиолитов выражает
ся не только в изменениях масштабов, фациальных и геотектонических 
обстановок, но также и в изменениях их вещественного состава, что наибо
лее характерно для углей. Фрагменты растений-углеобразователей по 
существу отражают эволюцию флоры, начиная с девона, в углях практи
чески всех типов. Образование отдельных разновидностей углей харак
терно для определенных этапов развития флоры, например, кутикуловые 
липтобиолиты — для девона, споровые дюрены -  в основном для раннего 
карбона, смоляные липтобиолиты — для юры и последующих периодов.

Если на фрагментарном уровне эволюция вещественного состава углей 
вполне очевидна, то на молекулярном уровне она мало изучена и можно 
сказать еще не выявлена. В нефтях и тем более в газах фрагменты исход
ных организмов отсутствуют, а молекулярный состав подвергся глубокому 
преобразованию и усреднению (благодаря миграции УВ). Пока можно 
судить лишь об отдельных чертах эволюции вещественного состава нефтей 
на молекулярном уровне. Например, с переходом от палеозоя к мезозою 
резко возрастают концентрации порфиринов, увеличивается оптическая 
активность. Для нефтей и газов значительно перспективнее изучение эволю
ции вещественного состава на атомарном уровне. Например, на рис. 6 , 
построенном в основном по данным ВНИГНИ [Стабильные изотопы..., 
1974], ясно выражена эволюция изотопного состава серы, принципиально 
одинаковая для нефтей и ангидритов.

Последний пример, как и все материалы, изложенные выше, свидетель
ствуют о том, что все горючие ископаемые — неогьемлемные компоненты 
осадочных толщ и их формирование представляет собой одно из проявле
ний эволюции осадочного процесса.
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С. Г. Неручев, В.М. Бекетов

ЭВОЛЮЦИЯ УСЛОВИЙ
ФОРМИРОВАНИЯ СЛАНЦЕНОСНЫХ ОТЛОЖЕНИЙ,
БОГАТЫХ САПРОПЕЛЕВЫМ ОРГАНИЧЕСКИМ ВЕЩЕСТВОМ

От раннего архея до голоцена на фоне накопления отложений с постепен
но возрастающей к  парковой концентрацией органического вещества (ОВ) 
(0,15—1%) периодически происходило формирование осадков, значитель
но насыщенных планктоногенным ОВ, содержание которого в среднем 
составляет около 6 %, а в пластах горючих сланцев -  30—50% и более.

В зависимости от литологического состава (карбонатные, терригенные, 
кремнистые, вулканогенные), степени литогенеза (от диагенеза до мета
генеза) и рудной специализации обогащенные сапропелевым ОВ отложения 
фигурируют в геологической литературе под самыми разнообразными 
наименованиями: сапропелевые илы, сапропелевые, горючие, битуминоз
ные, углеродистые, черные, шунгитовые, графитовые, металлоносные, 
ванадиеносные, фосфоритоносные, ураноносные и другие "сланцы". Однако 
в генетическом смысле все они представляют собой единую специфическую 
группу осадков, особенность которой определяется прежде всего исходной 
насыщенностью планктоногенным ОВ.

"Сланценосные" отложения формировались во многих районах мира не 
в любой момент времени, а во вполне определенные эпохи интенсивной 
биопродуктивности планктона, нередко близкие или совпадающие по вре
мени с основными рубежами геологической истории. Последняя, весьма 
непродолжительная эпоха, проявилась в голоцене (7.5—3 тыс. лет назад) 
на континентах, во внутренних морях и в океанах. В настоящее время 
наблюдается общее падение биопродуктивности планктона в Мировом 
океане.

Хотя изученность таких отложений еще недостаточна, уже сейчас выделе
но около 30 эпох их накопления. Из них не менее восьми установлено 
в докембрии: ARj (3,7—3,5 ), AR2 (3,4—3,1), AR2 —PRi (2,7)R P j-P R 2 (1,8— 
1,9). PR2 -P R 3 d ,5 —1 ,6 ) ,  H , -R 2 ( 1 ,2 —1,3), R2 —R3 (D  n V  (0 ,6 -0 ,7  млрд, 
лет). В фанерозое известно проявление не менее 20 эпох '"сланценакопле- 
ния": V —6 | , 6 | —6 2, 6 3 —0 | ,  O i— 0 2, О3 —S i, S2 —D i, D j —D2, D3 —С !, 
С ,, C3 - P 1 , P ,, P2 - T ,  T 3, J 1 - J 2 , J 3 - K , , K ! - K 2, К . - Р ь Р а - Р з . Р з - ^ ,  
N , - N 2 [Неручев, 1976]. В докембрии такие эпохи проявлялись не чаще, 
чем через 200—400 млн. лет при большой продолжительности во времени 
и огромных, вероятно, больших, чем в фанерозое, исходных массах планк
тоногенного ОВ (разумеется, в пересчете на исходную массу ОВ на начало 
категенеза). В фанерозое основные глобальные эпохи "сланценаколления" 
(V —6 , ,  Ь 3 - С , ,  J3 —К | ) следуютчерез 220 млн. лет, отвечающих длитель
ности звездного галактического года, а промежуточнь№ между ними 
эпохи — через 31—32 млн. лет. Таким образом, в фанерозое частота прояв
ления эпох "сланценаколления" значительно возрастет. Эта достаточно 
правильная периодичность, прослеженная на протяжении 2,5 галактичес
ких года, хорошо видна на рис. 1 .

На всем протяжении истории от раннего архея до голоцена основным 
источником сапропелевого ОВ в "сланценССНы*" отложениях были прос
тейшие планктонные организмы и бактерии. Преобладающую роль в .накоп
лении высоких концентраций ОВ среди них почти на всех этапах истории 
играли планктонные организмы с органической оболочкой без наружного
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Рис. 1. Периодичность эпох накопления осадков, обогащенных ОВ, фосфором и дру
гими элементами

1 — концентрация Сорг (в %) в породах; 2  — фгзы складчатости (по Н.Я. Кунину
и Л.М. Сардонникову И 9 7 7 ) ) :  3  — этапы активизации рифтогенеза (по Ё .Е . Миланов- 
скому [1 9 7 8 ] )

минерального скелета, т.е. формы с максимальной исходной величиной 
Сорг 0 9 0 % ) .

От раннего архея до начала палеозоя существовали и были единствен
ным источником ОВ в осадках лишь только простейшие "органостенные" 
организмы — бактерии, синезеленые водоросли и акритархи; со среднего 
протерозоя к  ним присоединились фикомицеты и зеленые водоросли. 
В нижнем палеозое (О—S) существенным дополнительным источником 
ОВ стали остатки бесскелетных животных, главным образом граптолито- 
идеи. С верхнего палеозоя — начала мезозоя группа планктонных орга
низмов пополнилась динофлагеллатами, а с конца мезозоя — евгленовыми 
водорослями также с органической оболочкой. В начале палеозоя появился 
сначала зоопланктон с минеральным (кремневым и карбонатным) скеле
том — радиолярии и фораминиферы, а в мезозое — и фитопланктон — сили- 
кофлагеллаты и диатомеи.

Как видим, в ходе времени и развития органического мира возросло 
разнообразие планктонных организмов, служивших основным источником 
сапропелевого ОВ в осадках.

Вообще же вопрос относительно состава основных биопродуцентов 
в эпохи интенсивного накопления сапропелевого ОВ еще недостаточно 
изучен. По нашему мнению, во все эпохи сланценакопления от раннего



архея до голоцена особая роль в формировании сапропелевого ОВ "черных 
сланцев" принадлежала синезеленым водорослям и акритархам. Такой же 
точки зрения придерживаются и видные американские палеонтологи Е. Тап- 
пан иА .Р . Леблих (м л.).

Вещественно-петрографический состав планктоногенного сапропелево
го ОВ от раннего архея до голоцена характеризуются преобладанием кол- 
лоальгинита, а в пластах горючих сланцев — коллоальгинита и талломоаль- 
гинита; с рифея в ОВ появляется заметная примесь псевдовитринита вслед- 
стие появления донных водорослей, а с девона, с появлением наземной рас
тительности -  витринита. Есть основание полагать, что определяемый при 
обычном увеличении под микроскопом основной микрокомпонент кол- 
лоальгинит не является полностью коллоидальной массой разложившихся 
водорослей, а содержит также много форменных элементов — мельчайших 
акритарх. Во всяком случае при изучении голоценовых сапропелевых илов 
Черного моря на сканирующем микроскопе установлено, помимо дино- 
флагеллат, значительное количество акритарх размером в 2 - 3  м км [ De
gens, Ross, 1974], которые при обычном увеличении под микроскопом 
не фиксируются.

Планктоногенное сапропелевое ОВ сланценосных отложений испытывает 
значительные превращения состава в процессе литогенеза при росте темпе
ратуры и давления в недрах и превращается в конечном итоге в графит, 
теряя при термодеструкции в виде подвижных жидких битумов, жидких 
углеводородов и газов не менее 80% от исходной массы. Это следует иметь 
в виду, особенно при изучении метаморфизованных "углеродистых" слан
цев. Современное содержение в них Сорт, равное,например,5%,означает, 
что в начале катагенеза эта порода содержала Сорт 25% и более, представляя 
типичные сапропелевые сланцы. На раннем этапе литогенеза сапропелевое 
ОВ всех эпох сланценакопления весьма сходно. Обычно оно содержит (в %) 
С—65—75, Н -7 -1 0 ,  N—0,2—2, S -0 ,9 -2 ,4 . В отличие от гумусового для 
сапропелевого ОВ типично более высокое (в 1 ,5 -2  раза) содержание водо
рода. Молекулярная структура характеризуется в строении полимерных 
молекул ОВ преобладанием алифатических и ациликлических структур. 
На средних стадиях катагенеза в ОВ содержится до 20—30% растворимых 
битумоидных компонентов, в том числе УВ. Исходным биологическим ма
териалом для образования этого ОВ на 40—70% служили жирные кислоты 
фитопланктона, а в молодых осадках, кроме того, и воск наземных рас
тений.

Вне зависимости от возраста "сланценосных" отложений ОВ характери
зуется присутствием большого количества "биологических меток", унас
ледованных от живого вещества—нормальных и изопреноидных алканов, 
особенно фитана и пристана; порфиринов, тл. продуктов преобразования 
хлорофилла. Имеются характерные для водорослей стераны и тритерпаны. 
При гидролизе ОВ различного возраста (от б Д9  Kz) выявлено большое 
количество аминокислот (17 из 20 известных в современных организмах). 
Каких-либо направленных изменений в составе ОВ в зависимости от воз
раста отложений не наблюдается. Таким обрезом, сапропелевое ОВ эпох 
сланценакопления является, вне всяких сомнений, продуктом фоссилиза- 
ции исходного живого вещества в основном фитоллан к тонных, значитель
но реже зоолланктоимых организмов.

От архея до позднего палеозоя накопление рассматриваемых осадков 
известно* только в морских бассейнах; от позднего карбона *  особенно 
в мезозое и кайнозое встречаются ка к  морские, так и континентальные 
(озерные) обстановки накопления/ а начиная с поздней юры и до голоцена 
их отложение происходило также и аокеанах в современном их понимании. 
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Какими-либо узкими фациальными условиями образования сильно 
обогащенные сапропелевым ОВ осадки не отличаются. Осадки формирова
лись синхронно в самых различных районах мира в континентальных озерах, 
крупных мелководных эпиконтинентальных морях, в мелководных и дос
таточно глубоководных внутренних морях и, наконец, на обширных прост
ранствах шельфов и континентальных склонов в мировом океане, в раз
личных климатических зонах, на различных глубинах от 100-300  до 1500— 
2 0 0 0  м.

Но при всем этом на первый план выступает обязательное условие: 
осадки, богатые сапропелевым ОВ, могут развиваться лишь при поступле
нии в бассейн биологически активных элементов в повышенных коли
чествах. Среди них фосфор выступает как необходимый элемент для обра
зования белковых соединений, ванадий — в фотохимических и окислитель
ных реакциях в живых клетках, а уран своей радиоактивностью оказывает 
искючительное влияние на мутагенные процессы. Исследования авторов по
казали, что такое состояние бассейна возникает в зонах глубинных разломов, 
главным образом в рифтовых [Неручев, 1976; Бекетов, 1981]. Этонаглядно 
демонстрируют схемы распространения разновозрастных осадков доманико- 
вого типа и развития палеорифтов, а также приращения платформ в Север
ном полушарии [Бекетов, 1981] .Рассматриваемые осадки располагаются 
по рифтовому Евро-Азиатскому кольцу почти непрерывной полосой. 
Наращивание таких полосовых колец, фрагменты которых сохранились 
вокруг неких ядер — щитов древних платформ, — например, Кольского 
или Канадского, происходило наподобие прироста годовых колец дерева. 
Эти фрагменты в виде палеорифтов в своем вулканогенно-осадочном вы
полнении и особенно перекрытии содержат огромные массы "сланценосных" 
осадков, располагающиеся иногда этажами. Таким образом, от ядер они 
выстраиваются "согласно возрасту" и по горизонтали, и по вертикали.

Иногда полосы развития таких осадков достигают и в самом деле разме
ров гигантских эпиконтинентальных бассейнов, таких, как Западно-Сибир
ский, в котором развивались баженовские (J3) аргиллиты, содержащие 
Сорг постоянно около 10%, а содержание U в них на 1/5 порядка выше клар- 
кового [Хабаров и др., 1980]. Однако этот бассейн развивался над широ
чайшей зоной растяжения, где суммарный позднепалеозойский раздвиг, 
по данным В.С. Суркова, Е.Е. Милановского и Н.В. Шаблинской, превышал 
1 0 0 0  км .

Во всех случаях интенсивно обогащенные планктоногенным ОВ осадки 
накапливались на некотором удалении от береговой линии бассейнов и 
нередко замещались к  берегу фосфоритоносными глинисто-карбонатными, 
менее обогащенными ОВ, отложениями или приб(!>ежными терригенными 
глауконитовыми осадками.

В качестве общности условий формирования таких осадков многие ав
торы называют также сероводородное заражение или бескислородные 
условия среды. Такие условия действительно были типичны, но далеко 
не всегда: нередко сероводородное заражение развивалось только в самих 
осадках и не имело места в придонных водах.

Но если сероводородным заражением можно объяснить отсутствие или 
угнетение бентосной фауны и флоры, то почти полное отсутствие планктон
ных организмов за исключением одного-двух видов микроскопических 
фотосинтезирующих водорослей, получивших бурное "цветение", объяс
нить нельзя. Соврешенно очевидно, что толстый слой густой массы таких 
водорослей при отмирании и постепенном оседании на дно расходует весь 
наличный кислород на свое окисление, обеспечивая как раз ту бескисло- 
родность всей толщи воды, какую мы и наблюдаем в действительности.

117



Количестве семейств 
высш св растительности

Количество видов

моллюски остра -  
коде/

Фораминиферы
Ьентоносные

Рис. 2. Распределение организмов в отложениях эоцена Северного Кавказа

Подтверждением может служить тот факт, что в кумское время (Р2) на 
Северном Кавказе и в Крыму резкие изменения претерпели радиолярии 
и полностью отсутствовали диатомеи. На рис. 2 видно, что исчезли также 
остракоды и моллюски и почти полностью бентосные фораминиферы. 
Несколько сложнее вели* себя планктонные фораминиферы, но и они нахо
дились в исключительно угнетенном состоянии. Зато бурное развитие полу
чили кокколитофориды, которые во многих слоях (но не во всех) можно 
считать породообразующими и о которых известно, что они являются 
эффективными накопителями урана, вероятно, как считал Е.Дегенс [De
gens et al., 1977] еще при жизни. И хотя доля кокколитофорид в ОВ поро
ды вряд ли может быть более 1 %, их бурное развитие в волжский век в 
Поволжье и в голоценовое время в Черноморской впадине подтверждает 
факт расцвета в подобные эпохи отдельных видов фотосинтезирующих 
организмов.

Очень сходно поведение организмов в Западно-Сибирском бассейне и 
Поволжье на рубеже юра-мел. Эта закономерность наблюдается в осадках 
на громадных пространствах, разделенных тысячами километров: в баже- 
новских и поволжских (J3) , кумских и гринриверских (Р2) , доманиковых 
и Чаттанунгских (D 3) и многих других отложениях. Как в присутствии 
сероводородного заражения, так и в отсутствие его эти осадки обычно 
характеризуются полным или почти полным отсутствием бентосной фауны 
и флоры или значительным обеднением их видового состава, резкой обед- 
ненностью видового состава фито- и зоопланктона. Подчеркнем, что не 
исключаются ни "освежающие" придонные и поверхностные течения, ни 
апвеллинг, благодаря которым снабжение планктона питальными вещества
ми улучшается. Но бескислородность среды определялась в основном 
процессом, который в толще воды развивался сверху вниз [Бекетов,
1981]. Значительные изменения претерпевала наземная растительность. 
Так, баженовская свита (J 3) даже в прибрежной зоне характеризуется 
резким обеднением видового состава пыльцы и спор, а кумекая свита 
(Р2) — сменой многих их комплексов (рис. 2 ). Одновременное резкое 
обеднение или исчезновение самых разных групп водной фауны и флоры, 
а также наземной растительности свидетельствуют о том, что эти изменения 
не могли обусловливаться действием каких-либо узких фациальных при
чин.



Специфичны сланценосные осадки не только в биологическом, но и в 
геохимическом плане: они почти всегда обогащены целым рядом хими
ческих элементов, связанных с органическим веществом (Р, S, Mo, V, 
Си, Zn, Ni, Cr, U, Со, Re, Ад, Аи и T R ). Конечно, не во всех таких отло
жениях фиксируется весь набор этих элементов; в различных отложениях 
проявляется своя, но, по-видимому, не зависящая от возраста отложений 
специфика, однако обогащенность их Mo, V, Си, Zn, Un TR почти повсеместна. 
Нередко с обогащенными планктоногенным ОВ "черными сланцами" свя
заны не только повышенные концентрации ряда элементов, но и крупные 
промышленные залежи полиметаллов стратиформного типа. Рис. 3 пока
зывает прямую связь между концентрацией сапропелевого ОВ и урана. 
Это подтверждает давно высказывавшуюся В.И. Вернадским [1934] мысль 
о том, что во многих случаях такие металлы, как ванадий и уран, "были 
сконцентрированы живым веществом при жизни или после смерти".

Для разновозрастных эпох интенсивного накопления ОВ характерно 
также проявление сильно развитых подводно-оползневых явлений, обус
ловленных сейсмической активностью дна. В пластах сапропелевых "слан
цев", залегающих подчас совершенно горизонтально, наблюдаются интен
сивная мелкая складчатость, брекчирозанность пород, внедрение перевер
нутых глыб из подстилающих отложений. Встречаются в них слои туфов 
и бентонитовых глин. В континентальных озерах тектонического происхож
дения, ограниченных разломами, сланценосные отложения в ряде случаев 
(например, в формации Грин-Ривер), помимо высокой концентрации 
планктоногенного ОВ, обогащенности фосфором и ураном, характери
зуются накоплением огромных масс содовых минералов, галита и даусони- 
та. Все это с несомненностью свидетельствует о том, что проявление эпох 
интенсивного накопления планктоногенного ОВ от архея до голоцена в 
значительной мере контролировалось не только экзогенными, но и эндо
генными факторами. Следует отметить при этом, что выделение нами за
кономерно и ритмично проявляющих эпох "сланценакопления",являющихся 
одновременно и эпохами фосфоронакопления и накопления целого ряда 
металлов, довольно хорошо соответствует выделенным Е.Е. Милановским 
[1978] эпохам усиления рифтогенеза и растяжения земной коры, скорее 
всего, их заключительным этапам (см. рис. 1). Активизация рифтовых 
систем в эти эпохи могли сопровождаться поступлением вместе с эффузив
ными породами, терминальными растворами и газами ряда химических



Рис. 3. Закономерности накопления урана водными организмами в зависимости от 
аго концентрации в вода. Составяаи но материалам Н.Г. Батурина, И.Е. Воротииц- 
кой, В.Н. Гусаковой, В.В. Ковальского, С.В. Латуковой, Takacu, V.E. Swanson

/ — бактерии; 2  — фитопланктон; 3  — диатомовые водоросли; 4 — донные водо
росли; 5  — зоопланктон; 6  — раковины моллюсков; 7 — кости рыб; 8  — отпечатки 
рыб

элементов, с одной стороны, стимулирующих биопродуктивность отдель
ных видов фитопланктона (фосфор, азот, углекислота), а с другой -  
вызывающих резкие сдвиги в биосфере и нарушавшие в ней равновесие 
(уран, медь, мышьяк, кремний и т.п.) с подавлением ряда групп более 
высокоорганизованных гетеротрофных организмов. Эпохи интенсивного 
накопления планктоногенного ОВ отражают не особо благоприятные усло
вия для расцвета фитопланктона, а, напротив, крайне жесткие экстремаль
ные условия существования, когда выживали, но вместе с тем достигали 
огромной биопродуктивности лишь немногие, наиболее резистентные виды. 
Такое явление — значительное возрастание биопродуктивности некоторых 
видов бактерий и одноклеточных водорослей в экстремальных условиях 
существования, например, при значительном заражении среды ураном, -  
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подтверждено специально проведенными экспериментами [Летунова, Ко
вальский, 1978].

Обычно считается, что накопление растворенного урана в обогащенных 
планктоногенным ОВ сланцах происходило за счет восстановления хорошо 
растворимого U * 6 и осаждения U* 4 в сероводородной среде или вследст
вие его сорбции на продуктах разложения ОВ при постоянной в течение 
геологического времени и близкой к  нормальной концентрации урана в 
воде бассейнов (3-1СГ7% ). Термодинамические расчеты и изучение форм 
растворенного урана в водах Черного моря, зараженных сероводородом, 
показали, что этот механизм осаждения урана нереален [Батурин, 1975]. 
Сорбция урана на продуктах разложения ОВ, конечно, возможна и под- 
твержадется экспериментами, но проведенными для условий, когда кон
центрация U в воде превышала нормальную в десятки и сотни тысяч раз. 
В случаях же нормальной низкой концентрации урана в воде этот процесс, 
безусловно, неэффективен и не может объяснить его накопление в "черных 
сланцах" в значительно повышенных концентрациях от п • 10 ~ 3 до п • 1 0 ~2% 
и более.

Обычно принимающееся положение о постоянстве концентрации урана в 
водах палеобассейнов ничем не доказано. Имеется и противоположная 
точка зрения, М.Н. Альтгаузен,например, в 1956 г. предположил возможность 
повышения концентрации урана и других металлов в водах бассейнов в 
нижнепалеозойские эпохи. Аналогичная точка зрения высказывалась рядом 
авторов [Неручев, 1974,1976] (В.С. Кролл, 1954 г.; Косци, 1957 г.; Л. Лау- 
тербах, 1975 г . ) . Убедившись в неудовлетворительности восстановительно
го химического и сорбционного механизма накопления урана, мы рас
смотрели возможность прижизненного биогенного накопления с учетом 
многочисленных данных о накоплении его организмами в природных и 
экспериментальных условиях.

Рис. 3, составленный на основании отрывочных и, к сожалению, неравно
ценных данных, иллюстрирует закономерности накопления растворенного 
урана различными видами организмов в зависимости от его концентрации 
в водной среде. Мёжду концентрацией урана в воде и накоплением его в 
организмах проявляется прямая линейная зависимость. Возрастание кон
центрации урана в воде на три порядка обусловливает такое же возрастание 
концентрации урана в организмах. Соответственно на три порядка возра
стает и и /С 0 рг. которое является основной характеристикой степени обога- 
щенности ОВ ураном в современных и древних ископаемых осадках. 
Установленная зависимость полностью отвечает известному положению 
радиобиологии, согласно которому величина коэффициента накопления 
(КН) радиоизотопов определяется видовой принадлежностью организмов 

и остается постоянной в широком диапазоне изменения концентрации 
радиону к лендов в воде [Поликарпов, 1964]. Благодаря этому накопление 
урана происходит в организмах пропорционально росту его концентрации в 
воде. При одной концентрации урана в воде наиболее активно его накапли
вают бактерии, фитопланктон и донные водоросли (средний КН — 300—500, 
максимальный -  2 0 0 0 —1 0  0 0 0 ) ;  на более низком уровне находятся рако
вины моллюсков (максимальный КН — 30—4 0 ), на еще более низком — 
рыбы (средний КН — 10—2 0 ). Эти соотношения в полной мере отвечают 
другому известному положению радиобиологии о постепенном снижении 
концентрации урана в организмах на протяжении пищевой цепи.

Итак, чем выше концентрация урана в воде, тем более обогащается им 
ОВ, накапливающееся в организмах; чем выше U/Copr и чем соответствен
но больше концентрация отложившегося планктоногенного ОВ в осадке, 
тем выше концентрация и самого урана в осадке. Простые расчеты показы-
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вают, что при низкой концентрации его в воде (3* 1 0 ~7%), свойственной 
современной эпохе и преобладающей части геологического прошлого, 
фоссилизация планктоногенного ОВ в количестве до 0,5—1% определяет 
накопление в породах кларковой концентрации урана -  около 2 - 4  • 10~4%.

Возрастание концентрации урана в воде палеобассейнов в эпохи интенсив 
ного накопления планктона, как мы полагаем, в десятки и сотни раз при 
накоплении планктоногенного ОВ в осадке от 10 до 20% может обусловить 
концентрацию урана в осадке от п • 1(Г3 до п • 1(Г2%, что практически и 
наблюдается в черных ураноносных сланцах. Хорошим примером этого 
предположения в современных условиях является о. Иссык-Куль. Концент
рация урана в его воде на порядок выше, чем в океане. Соответственно на 
порядок возрастает и его концентрация в ОВ планктона и Жаровых водоро
слей; в итоге при содержании Сорг 10—15% концентрация урана в осадке 
заметно увеличивается, как во многих ископаемых "черных сланцах". 
Возможность прижизненного накопления урана доказана экспериментально 
работами японских ученых Такаси, Такао, Акиры и.др. Очевидно, в ближай
шем будущем возможно его промышленное извлечение из морской воды с 
помощью фотосинтезирующих планктонных водорослей.

Значительное заражение среды обитания ураном, продуктами его деления 
и другими тяжелыми металлами — мутагенами — вызывало в биосфере 
серьезные изменения: происходила перестройка в структуре сообществ 
организмов, изменение их биомассы — экстремальное возрастание биомас
сы и биопродукции некоторых видов фито- и реже зоопланктона и умень
шение биомассы многих групп более высокоорганизованных животных; 
временное исчезновение или даже вымирание наиболее радиочувствитель
ных компонентов биоценозов и переход к доминирующему положению в 
них немногих радиорезистентных видов. Общий результат воздействия 
состоял в обеднении живых природных комплексов, ню находится в 
полном соответствии с известными положениями радиобиологии и радио- 
экологии [Поликарпов, 1964].

В соответствии с основным законом радиогенетики о линейной зависи
мости частоты мутаций от дозы облучения [Дубинин, 1963] в эпохи интен
сивного накопления планктоногенного ОВ и осадочного урана значительно 
возрастала изменчивость организмов, реализовавшаяся как в появлении 
большого количества новых видов, так и в вымирании ранее существовав
ших. Именно поэтому границы многих крупных стратиграфических под
разделений (систем и отделов), эмпирически устанавливаемых палеонто
логами согласно изменениям фауны и флоры, как оказалось, во многих 
случаях проводятся или непосредственно по хронологическим уровням 
накопления радиоактивных ураноносных осадков или весьма близко 
от них.

Мы считаем, что эпохи интенсивного накопления богатых планктоноген
ным ОВ "сланценосных" отложений, неоднократно проявлявшиеся от 
архея до голоцена, -  ответная реакция биосферы на периодическое зара
жение среды фосфором, ураном и рядом других тяжелых металлов [Не- 
ручев, 1974, 1976, 1979]. Эти эпохи соответствуют в основном заключитель
ным фазам растяжения земной коры и времени следующих за ними процес
сов контракции, сопровождающихся усилением сейсмичности, изливом 
на дно бассейна вод, насыщенных микроэлементами, в том числе ураном 
[Бекетов, 1981].

Вместе с тем в ходе геологического времени видны и определенные 
черты направленной эволюции в накоплении обогащенных планктоноген
ным ОВ "сланценосных" отложений, обусловленные прежде всего разви
тием органического мира, усложнением биоценозов, появлением новых 
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групп главных продуцентов планктоногенного органического вещества, 
появлением наземной растительности, общей необратимой направлен
ностью в развитии осадочного процесса и расширением фациального спектра 
обстановок сланценакопления.
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Ф.Г. Гурари, В.М. .Гэв шин

ПЛАНКТОНОГЕННЫЕ ОТЛОЖЕНИЯ ФАНЕРОЗОЯ 
КАК ПОКАЗАТЕЛЬ УСТОЙЧИВОСТИ СОДЕРЖАНИЯ 
В МОРСКОЙ ВОДЕ РЕДКИХ И РАДИОАКТИВНЫХ ЭЛЕМЕНТОВ

Для реконструкции физико-химических параметров седиментации 
в палео бассейнах наиболее важны автохтонные хемогенные и биогенные 
отложения, образовавшиеся при минимальном влиянии приноса терри- 
генного материала с окружавшей бассейны суши. Среди автохтонных 
формаций существенное значение для решения этой проблемы имеют 
доманикиты -  сильно битуминозные толщи, привлекающие в последнее 
время большое внимание геологов самого различного профиля. Вслед 
за Н.Б. Вассоевичем [1973] мы относим к доманикитам битудмнозные 
карбонатно-глинисто-кремнистые породы морского генезиса, содержащие 
сапропелевое органическое вещество (ОВ) в пределах 5-15% , что не исклю
чает в отдельных пластах и пачках и более высокого и более низкого его
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содержания. Поэтому в типичных доманикитах нередко присутствуют 
прослои и пласты более высокобитуминозных горючих сланцев.

Доманиковые образования весьма широко представлены в разрезе 
рифея—венда и особенно фанерозоя. Наиболее известны фанерозойские 
доманиковые толщи, накопившиеся в кембрии (квасцовые сланцы Шве
ции, куонамская свита Сибирской платформы и ее аналоги), в ордовике 
(диктионемовые и кукерские горюше сланцы Прибалтики), в силуре 
(граптолитовые сланцы Прибалтики и Скандинавии), в позднем девоне— 
раннем карбоне (доманиковые отложения Русской платфомы, сланцы 
Чаттануга, Огайо и их аналоги на Северо-Американской платформе), в 
перми (меденосные сланцы Верра и "вонючие сланцы" стассфурта цех- 
штейна Польско-Германского мегапрогиба, битуминозные сланцы фор
мации Фосфория в США и сланцы формации И рати в Бразилии), в поздней 
юре (горючие сланцы Приволжского района, баженовская свита Западной 
Сибири), в эоцене (горючие сланцы Туранской плиты, кумекая свита 
Предкавказья), в олигоцене (менилитовые сланцы Предкарпатья), в нео
гене (битуминозные сланцы Монтерей и их аналоги в США, майкопская 
свита Предкавказья). Известны доманиковые толщи и на других стратигра
фических уровнях, но там они обычно играют меньшую роль. Для этих 
отложений характерны громадные площади распространения (до 2  млн. км 2 
и более) при весьма небольшой мощности, обычно не превышающей 80— 
100 м. Минеральная часть всегда представлена глинистыми минералами 
(главным образом, гидрослюдой и смешанно-слойными монтмориллонит- 
гидрослюдистыми образованиями, реже каолинитом, хлоритом), крем
нистыми породами (в основном биогенными) и карбонатами с преоблада
нием органогенных. В качестве примесей присутствуют пирит, песчано
алевритовая терригенная фракция, часто фос^юриты. Количественные 
соотношения основных минеральных компонентов сильно колеблются 
даже в пределах одной толщи, что приводит к выделению множества (до 
10—15) типов разрезов.

Весьма характерна для доманиковых образований тонкая микрослоис
тость, свидетельствующая о большом влиянии на состав осадков сезонных 
или более крупных циклов изменения условий седиментогенеза. ОВ являет
ся в доманикитах обязательным компонентом. Содержание его сильно 
колеблется, достигая в отдельных пластах до 40—50%. Тип его почти исклю
чительно сапропелевый, планктоногенный. Оно слагается, по данным С.Г. Не- 
ручева [1974] и других авторов, микрокомпонентами группы альгинита, 
в частности коллоальгинита, в котором преобладают продукты разложения 
фитопланктона. В ОВ присутствуют немногочисленные (0—25%) остатки 
донной флоры, а также планктонные синезеленые и желтозеленые водо
росли. ОВ различных доманикитов имеет очень сходный состав, несмотря 
на значительные различия в возрасте пород, что отмечали С.Г. Неручев 
[1974, 1976] и другие исследователи. Оно пропитывает минеральную массу 
пород, концентрируясь в микропрослойках. Имеются сведения, что в 
отдельных случаях ОВ слагает почти чистые пласты и линзы мощностью 
до 1 м [Нестеров, 1979].

При большой близости состава доманикитов они все же различаются 
по составу в зависимости от климатических условий бассейна их накопле
ния. В доманикитах зоны аридного литогенеза широко представлены 
карбонаты, нередко доминирующие. В доманикитах, образовавшихся в 
гумидных условиях, карбонаты подавлены, преобладают глинистые и 
кремнистые породы. Эти различия проявлены еще более выразительно в 
соседствующих формациях. При аридном литогенезе они обычно пред
ставлены комплексом предрифовых, рифовых и зарифовых карбонат-



ных образований, еще далее в сторону берега сменяемых эвапоритами 
солеродных лагун. Именно такая картина наблюдается для куонамского 
горизонта Сибирской платформы и цехштейна Европы. При гумидном 
литогенезе доманикиты по мере приближения к берегу сменяются песча
но-глинистыми образованиями морского мелководья и авандельт, пляже
выми осадками. Это характерно для баженовской свиты Западной Сибири, 
сланцев Чаттануга Северо-А мери канской платформы и эоценов ых сланцев 
Туранской плиты [Гурари, 1981а, б ].

Доманикиты содержат обильные органические остатки. Наиболее широ
ко представлен фито- и зоопланктон, особенно водоросли. Характерно, что 
многочисленные остатки микроорганизмов, обнаруженные Ф.Г. Гурари 
в шлифах битуминозных пород синской свиты нижнего кембрия и впослед
ствии описанные Е.А. Рейтлингер как Obruchewella delicata Reitl., по мнению 
М.С. Якшина и В.А. Лучининой [1981], удивительно морфологически 
сходны с современными синезелеными водорослями рода Spiru/ina Тигр. 
Планктонные водоросли, особенно синезеленые и желтозеленые, играют 
громадную роль в образовании доманикитов. В.П. Маслов [1963, с. 194] 
пишет, что "многие горючие сланцы с битумным содержанием обязаны 
своим происхождением ботриококковым водорослям как в палеозое, 
так и в мезозое и кайнозое". Широко представлены в доманикитах диато
мовые водоросли (в мезозойских и кайнозойских толщах), кокколитофо- 
риды, радиолярии и другие представители планктона. Наряду с этим встре
чаются остатки бентосной фауны, подчас достаточно обильной на периферии 
палеобассейна, но в центральных частях представленной преимущественно 
видами, переносящими недостаток кислорода (бухии в баженовской 
свите Западной Сибири), что свидетельствует о развитии сероводородного 
заражения.

Интересна геотектоническая позиция доманикитов. Подавляющее боль
шинство их, в том числе наиболее типичные, развиты на платформах, чаще 
в краевых мобильных зонах (перикратонные опускания) или в централь
ных частях. Они встречаются и в разрезах чехлов крупных межгорных 
впадин, возникших на срединных массивах.

Изучение характерных особенностей доманиковых отложений, их взаи
моотношений с соседствующими, а также подстилающими и перекрываю
щими отложениями, позволяет определить их как осадки краевых морей 
типа Охотского, Японского и др. Весьма вероятно, что часть доманикитов 
накапливалась в коупных внутренних морях, подобных современным Чер
ному или Каспийскому (рис. 1 ).

Накопление доманиковых отложений отвечает периодам тектонического 
покоя и максимальных, обширных по площади трансгрессий, которые 
Ф.Г. Гурари связывает с эв стати чески ми колебаниями уровня Мирового 
океана. Затапливание морем громадных площадей континента и резкое 
повышение базиса эрозии рек сильно снижало их эродирующую способ
ность, сводило к минимуму привнос в палеобассейны терригенного и 
хемогенного материала с суши. В морские бассейны в основном поступа
ли лишь приносимые ветрами мелкие эоловые частицы и тонкодисперсный 
пирокластический материал, периодически выбрасываемый в атмосферу 
вулканами, нередко находящимися за тысячи километров от площади 
накопления доманиковых осадков. Это обусловило резкое доминирование 
автохтонного, в основном биогенного седиментогенеза, некомпенсирован
ный характер палеобассейнов, крайне малые (порядка 0,4—6 м за 1 млн. 
лет) скорости осадконакопления, длительные сроки контакта водной 
массы с донными осадками, что играло весьма существенную роль в ак
тивности обменных процессов.
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Рис. 1. Палеогеографические схемы времени накопления некоторых домеиикитов
А -  куонамский горизонт кембрия Сибирской платформы; Б — доманик верхне

го девона Русской платформы; В — бажеиовская свита Западно-Сибирской плиты; 
Г — горючие сланцы эоцена Тураиской плиты; 1 — суша; 2  — мелководное море или 
зарифовая лагуна; 3  — затишные относительно глубоководные впадины дна моря, 
где накапливались доманикиты; 4 — эвапоритовая лагуна; 5 — рифы, установлен
ные или предполагаемые; 6  — донные интенсивные течения

Доманиковые осадки накапливались в затишных, находящихся ниже 
уровня активной гди роди нами ки впадинах морского дна (глубины поряд
ка 200—300 м, возможно, и более), располагавшихся в центральных частях 
палеобассейна. В ряде случаев установлено существование мощных дон
ных течений, вносивших значительные коррективы в гидродинамическую 
обстановку и в фациальные условия накопления отложений [Гурари,
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Рис. 2. Геохимические смей уране и тория в битуминозных аргиллитах баженоеской 
свиты. По оси ординат — коэффициенты корреляции элементов с торием, по оси 
абсцисс — то же. с ураном

1981а. б ], приводивших к пятнистному распространению типично домани- 
ковых осадков (рис. 1 ) .

Преимущественно биогенный характер седиментогенеза обусловил 
тесную связь доманикитов с зонами циклонических халистаз в палеобассей
нах. где глубинные дивергентные воды выносили вверх в фотический 
слой питательные элементы, необходимые для пышного расцвета фито- и 
зоопланктона [Страхов. 1978]. Близкая ситуация могла возникать в рай
онах древних апвеллингов. как это наблюдается в зонах современных 
пограничных течений Мирового океана [Гершанович. Конюхов. 1977]. 
Однако в этом случае площади развития домани китов должны быть линей
но вытянуты и сравнительно невелики.

Доманикиты всегда выделяются среди вмещающих толщ по весьма 
характерному набору химических элементов [Поплавко и др.. 1978; 
Armands. 1972-1973; Conant, Swenson, 1961; Vine. Tourtelot, 1970]. 
Как показывают статиспические оценки, выведенные на основе нейтронно
активационных и атомно-абсорбционных определений 31 химического 
элемента [Гавшин и др.. 1980]. в битушнозных аргиллитах баженовской 
свиты можно выделить, как минимум, две специфические ассоциации: 
с одной стороны, элементы, сопутствующие органическому веществу, 
с другой — элементы, связанные со стоком с суши. Эти ассоциации особен
но четко проявляются на графике корреляционных связей, где органи
ческому углероду (Сорг) сопутствуют уран, молибден, мышьяк, сурьма, 
ванадий, никель, медь, цинк, селен, золото (рис. 2 ). В основном те же 
химические элементы обнаруживаются в повышенных количествах и в



Элементы, сопутствующие Сорг е битуминозных аргиллитах баженовской и куо- 
иамской сайт

Коли
чество
проб

сорг.

Содержание элементов, г/т

Мо
и
(по
Ra)

А* Sb Zn V Ni Аи Ад Си Ва Со

К у о н а м с к ая  с в и т а
3 9,32 130 52,3 - - 670 4260 340 - - 250 - 11

Б а ж е н о в с к а я  с в и т а
ЭО 7,98 122 35,7 45,0 6.9 678 539 291 0,004 0,39 132 2264 23

К .к . 8,1 81 10,5 7,3 6.9 5,9 4,6 4,1 4,0 3,9 3,3 2,8 1.1

П ри ме ча  ни е. Образцы из куонамской свиты отобраны Е.М. Евтушенко; по его дан
ным, среднее содержание Сорг -  9,32%; К .к . -  коэффициент концентрации: отно
шение содержания элемента в баженовской свите к  содержанию во вмещаюилх ар
гиллитах или "средних" глинах и сланцах.

других доманиковых толщах, в частности в битуминозных аргиллитах 
куонамской свиты Сибирской платформы (см. таблицу). Поскольку 
планктоногенное ОВ доманикитов является автохтонным, то источником 
сопутствующих ему элементов, несомненно, была морская вода; следо
вательно, в количестве того или иного элемента в породе, обогащенной 
ОВ, должно было отразиться содержание его в морской воде палеобас
сейна.

К сожалению, опубликованные оценки химического состава доманики
тов основаны главным образом на спектральных анализах, не охарактеризо
ванных метрологическими параметрами. Тем не менее по всей совокуп
ности данных проявляется определенная тенденция, наиболее отчетливо 
продемонстрированная для молибдена: его содержание возрастает с увели
чением концентрации Сорг примерно в той же степени, что и в обогащен
ных ОВ осадках Черного и Средиземного морей (рис. 3 ). Не менее четкая 
закономерность обнаруживается в соотношениях ОВ и урана. Т. Бейтс и 
Э. Строл [1959] вычислили уравнение регрессии, связывающее логарифмы 
концентрации урана с содержаниями Сорг в квасцовых сланцах Швеции, 
черных сланцах Чаттануга, Огайо и Вудфорда (США). По статистическим 
оценкам, полученным для баженовских и куонамских битукинозных 
аргиллитов, они оказываются на графике Т. Бейтса и Э. Стропа почти на 
линии регрессии (рис. 4 ) . Распределение урана между морской водой зам
кнутых и полузамкнутых бассенов и осадками, обогащенными ОВ, 
изучено Г.Н. Батуриным [1975]. Если предположить, что в верхнеюрском 
и нижнекембрийском палеобассейнах содержание урана было таким же, 
как в современном океане, то битуминозные аргиллиты баженовской и 
куонамской свит хорошо укладываются в линейную зависимость, про
являющуюся на графике, построенном Г.Н. Батуриным (рис. 5 ). Отсю
да можно заключить, что для обогащения ураном планктоногенного 
ОВ морских осадков отнюдь не обязательно повышенное его содержа
ние в морской воде на один-два порядка относительно современного, 
как это предполагает С.Г. Неручев [1974, 1976]. Напротив, закономерные 
соотношения между содержаниями Сорг и молибдена, урана, никеля и 
ванадия в разновозрастных породах можно рассматривать как указание 
на постоянство распределения микроэлементов между морской водой 
и планктоногенным ОВ, по крайней мере от раннего кембрия до совре-
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Рис. 3. Соотношение молибдена и Сорг ■ черных и горючих сланцах (по данным 
Е.М. Поллавко и др.), в битуминозных аргиллитах бажеиовской и куоиамской свит 
(по данным авторов) и в современных осадках, обогащенных ОВ (по данным Г.Н.Ба- 

Турина, Кочеиова, Пилипчука, Волкова)
Моря: 7 — Балтийское, 2 — Каспийское, 3 — Средиземное, 4, 5  — Черное; форма

ции: 6  — Фосфория, 7 — Чаттануга; 8  — квасцовые сланцы Швеции; 9 — горючие слан
цы Средней Азии; 10 — доманиковые отложения; 7 7 — менилитовые сланцы; 12 — 
горючие сланцы Казахстана; 13 — черные сланцы Коми АССР; 14 — горючие сланцы 
Поволжья; 75 — кукерситы; 16 — битуминозные аргиллиты баженовской свиты; 
17 — битуминозные аргиллиты куонамской свиты

менности. Этот вывод согласуется с заключением Н.М. Страхова [1960] 
о том, что "планктоногенная природа доманика и его аналогов заставляет 
считать их представителями древнейшго типа накоплений органического 
вещества в породах, возникшего еще в древнейшие докембрийские эпохи 
и без заметных отличий прошедшего через огромные отрезки геологичес
кой истории".

Накоплению планктоногенного ОВ способствуют замедленные темпы 
седиментации; эта закономерность прослеживается как на древних до- 
маникитах (рис. 6 ) ,  так и на современных осадках, обогащенных сапропе
левым материалом. Концентрацию урана и молибдена в ОВ С.М. Майская 
и Т.В. Дроздова [1964] связывают с продуктами "меланоидиновой реак
ции" -  взаимодействия белков и углеводов [Успенский и др., 1977]; 
сходным образом могли накапливаться также ванадий, никель и медь, 
склонные к  образованию хелатов с азотом в качестве донорного элемента 
[Zubovic, 1966]. Возникающие в процессе диагенетического преобразо
вания ОВ "гуминовые кислоты сапропелитов" [Заславский, 1979], по- 
видимому, обладают столь же высокой реакционной способностью, как  
и "гуминовые кислоты гумолитов"; однако они теряют растворимость 
в щелочах уже к концу диагенеза [Вассоевич и др., 1977] и поэтому, как

9. Зек. 1620 ^29



Рис. 4. Соотношение у ре на и Сорг 
е черных сланцах, по Бейтсу и Стропу 
(квасцовые сланцы Швеции, черные 

сланцы Чаттануга, Огайо, Вудфорд). 
Крестиками показаны битуминозные 
аргиллиты баженовской (1) и куонам- 
ской (2) свит

правило, не обнаруживаются при 
исследовании погребенных осад
ков. Нельзя исключить некоторую 
роль прижизненной концен
трации микроэлементов в био
массе планктона; вместе с тем, 
по оценке И.И. Волкова и

Л.С. Фоминой [1971], в черноморском живом планктоне концентрирует
ся не более 13% молибдена от общего его количества в осадке. Вслед за 
первоначальным накоплением микроэлементов в ОВ возможно их пере
распределение с вхождением в сульфидные и окисные фазы, как это про
демонстрировал для черноморских осадков И.И. Волков [1973]. В диаге
незе проявляется также эффект "пассивного обогащения" -  увеличение 
концентрации микроэлементов за счет исчезновения части ОВ и растворе
ния карбонатов как "разбавляющих компонентов" [Холодов и др., 1980].

Планктоногенным отложениям доманикового типа Н.М. Страхов [1960] 
противопоставляет бентогенный тип горючесланцевых накоплений, пред
ставленный горючими сланцами Поволжья и кукерситами. Несмотря на 
сходный элементный состав ОВ, они резко отличаются от типичных домани- 
китов по уровню обогащения микроэлементами, как это хорошо видно 
на графике, построенном для молибдена (см. рис. 3 ). В кукерситах, а 
отчасти и в горючих сланцах Поволжья существенная роль принадлежит 
талломоальгинитовому петрографическому типу ОВ [Корчагина, Юсупова, 
1974; Страхов, 1960], тогда как  в типичных доманикитах резко преобла
дает коллоальгинит [Неручев, 1974]. По-видимому, причины низкой кон
центрации микроэлементов талломоальгинитовым ОВ следует искать в его 
геохимической специфике. Как отмечают Ю.И. Корчагина и И.Ф. Юсупова 
[1974], в его составе содержится меньше углеводно-белковых компо
нентов, являющихся субстратом для меланоидиновой реакции.

Совпадение соотношений между ураном и Сорг в доманикитах и обога
щенных ОВ планктоногенных отложениях Черного и Средиземного морей 
привело С.Г. Неручева [1974, 1976] к выводу о том, что в этих морских 
бассейнах в период от 3 до 7 тыс. лет назад содержание урана в 3 0 -3 0 0  раз 
превышало современное. Однако, по данным Г.Н. Батурина [1975], Е. Де- 
генса, Ф. Ку и В. Михаэлиса [Degens, 1977], весьма высокое отношение 
урана к  Сорг наблюдается и в поверхностных осадках Черного моря, ко
торые явно моложе 3 тыс. лет. Кроме того, время пребывания растворен
ного урана в Черном море, по оценке Г.Н. Батурина [1975], составляет 
4 тыс. лет, а в Мировом океане — не менее 200 тыс. лет; поскольку содер
жание урана в открытых морских бассейнах выравнивается и приближает
ся к его концентрации в океане, то понижение его на два порядка за 3 тыс. 
лет представляется совершенно невероятным. Другой аргумент С.Г. Неру
чева — балансовое несоответствие между количеством поступавшего в 
палеобассейн растворенного урана и его концентрацией в планктоноген
ных осадках. По-видимому, оценка баланса в значительной степени зави
сит от принятого способа расчета. По данным А.Э. Контровича, И.Д. Поля-
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Рис. 5. Распределение урана между морской аодой и осадком, обогащенным Сорг, 
по Г.Н. Батурину (Аральское, Каспийское, Черное, Балтийское, Мертвое морл, фи
орд Саанич)

1 — содержание урана в современном океане; а — баженовская, б — куонамская 
свиты

Рис. 6. Зависимость содержания CQpr в до мани китах от скорости осадкоиакопления
1 — квасцовые сланцы кембрия "Швеции; 2  — девонские сланцы Чаттануга, США; 

3  — баженовская свита верхней юры Западной Сибири

ковой и А.С. Фомичева [1971], территория Западно-Сибирской плиты 
вместе с источниками сноса составляет 7,2% от площади суши или около 
6 %, если вычесть площадь волжского палеобассейна. Принимая во внима
ние, в соответствии с оценкой Г.Н. Батурина [1975], ежегодный привнос 
(18 - 103 т) урана реками в Мировой океан и распространяя эту величину 
на юрский период, получаем, что ежегодный привнос в верхнеюрский па
леобассейн урана составлял 1,08 • 1 0 3 т. Следовательно, за время отложения 
баженовской свиты (8 - 1 0  млн. лет) количество привнесенного реками 
урана должно составить 8 ,6 -1 0 ,8  • 109 т. Как следует из опубликованных 
данных [Плуман, 1971], количество урана, сконцентрированное в биту
минозных аргиллитах баженовской свиты, не превышает 1/7 от величины 
речного стока. Ошибка этой оценки зависит в основном от того, насколько 
в юрское время территория суши и параметры речного стока отличались 
от современных. Во всяком случае очевидно, что резкое повышение кон
центрации урана и сопутствующих ему элементов в палеобассейнах в перио
ды интенсивного накопления планктоногенного ОВ отнюдь не может счи
таться доказанным. В обоснование своей оригинальной и заслуживающей 
обсуждения гипотезы о существовании в геологической истории Земли 
нескольких эпох резкого повышения радиоактивности С.Г. Неручев также 
приводит данные о резком изменении органического мира на рубежах, 
отмеченных накоплением доманикитов.

Мы уже указывали, что наиболее широко распространенные доманикиты 
(например, верхнедевонские, верхнеюрские) отвечают значительным 
эвстатическим повышениям уровня Мирового океана. Время таких коле
баний, их масштаб и возможные причины достаточно полно освещены в 
статьях О.К. Леонтьева [1970] и Д.П. Найдина [1972]. Для юрского пе
риода об этих явлениях писал недавно А. Хэллем [1978]. Мы не имеем 
возможности рассматривать в данной статье эту проблему. Однако, 
несомненно, что мощные трансгрессии, существенно менявшие физико- 
географические, а следовательно, и экологические условия на громадных 
территориях, не могли не сказаться на эволюции живых организмов. Для



объяснения резких смен в составе органического мира Земли не обяза
тельно признанение существования в прошлом эпох катастрофического 
вымирания организмов из-за резкого повышения радиоактивного фона, 
как это предполагает С.Г. Неручев [1974, 1976]. Устойчивость литолого
геохимических характеристик и характера содержания редких и радио
активных элементов в породах доманиковых толщ фанерозоя от кембрия 
до неогена включительно свидетельствует: во-первых, о периодически 
повторявшихся во времени особых условиях автохтонной планктоноген
ной седиментации, в результате которой накопились высокобитуминозные 
толщи определенного состава; во-вторых, о достаточной устойчивости, во 
всяком случае в эти периоды, солевого состава и других физико-химичес
ких параметров водных масс шельфовых окраинных морей, в которых 
отлагались указанные образования. Правда, в самом общем виде пока 
намечается преобладание в палеозое аридных доманиковых отложений, 
в мезозое и кайнозое — гумидных.

Для выяснения вопроса об эволюции доманикового седиментогенеза 
нужно, чтобы, во-первых, были проведены более глубокие исследования 
состава доманиковых пород и, во-вторых, сравнительное изучение этих 
образований не только в фанерозое, но и докембрии.
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А.Н. Фомин, В.Ф. Шугу рое

ВЕЩЕСТВЕННО-ПЕТРОГРАФИЧЕСКИЙ СОСТАВ
НЕРАСТВОРИМОГО РАССЕЯННОГО ОРГАНИЧЕСКОГО ВЕЩЕСТВА 
В ДОЮРСКИХ ОТЛОЖЕНИЯХ
НА ЮГО-ВОСТОКЕ ЗАПАДНОСИБИРСКОЙ ПЛИТЫ

В результате углепетрографического изучения рассеянного органи
ческого вещества (РОВ) к настоящему времени накоплен значительный 
по объему материал, позволяющий судить о вещественном составе РОВ 
в породах доюрского нефтегазоносного комплекса Западно-Сибирской 
плиты. В состав последнего входят отложения, разнообразные по 
возрасту и фациальным обстановкам формирования. Наиболее древние 
образования этого комплекса вскрыты параметрической скв. 3 на 
Вездеходной площади (интервал 3085-3938  м ) . Они представлены преиму
щественно доломитами мелко- и среднезернистыми, содержащими мало
мощные прослои алевролито-глинистых пород. Доломиты характеризуются 
светло-серой окраской, в большинстве своем неравномерно перекристал- 
лизованы, плотные, местами кавернозные. Во многих образцах заметна 
органогенная структура, обусловленная линзовидными и округлыми 
водорослевыми образованиями. Среди них А.Г. Поспелов обнаружил 
остатки, которые позволяют относить доломиты, по-видимому, к рифею— 
венду.

Доломиты весьма бедны органическим веществом. Количество С(>рГ 
в них не превышает 0,1%, обычно изменяясь в пределах 0,01-0,05% . РОВ 
представлено редкими мелкими обрывками водорослей (до несколько 
микрон), являющимися микрокомпонентами группы альгинита). Однако 
по имеющемуся материалу трудно судить об их первичной форме, струк
туре и генетической принадлежности к какому-либо определенному виду.

Среднепалеозойская толща изучена бурением весьма неравномерно. 
Верхняя часть этой толщи (D 2 - C 2) пройдена на многих разведочных 
площадях, а разрезы нижней части (S, D ,)  вскрыты на разную мощность 
лишь несколькими скважинами (Водораздельная-2 , Малоичская-4 , Там- 
баевская-3, Северо-Останинская-2).

Силур и нижний девон (судя по небольшому материалу) сложены 
существенно морскими карбонатными породами: известняками, доло
митами, доломитизированными известняками с редкими прослоями 
темных битуминозно-глинистых известняков. На протяжении всего 
разреза отмечается разнообразная фауна и интервалы обогащения пород 
рифостроящими организмами. Основные показатели окислительно-вос
становительных обстановок свидетельствуют о формировании этих 
пород преимущественно в слабовосстановительных фациях [Шугуров, 
1980].

По сравнению с докембрийскими породами силурийские и нижне
девонские отложения уже в большей степени обогащены РОВ. Содержания 
Сорг обычно колеблются в пределах 0 ,1 -0 ,5% , реже составляют менее 
0,1%. Незначительное количество органического материала отмечается в 
известняках и доломитах по скважинам. Водораздельная-2, Лугинец- 
кая-170, Еллей-Игайская-2. Эти породы в основном состоят из СаСОэ или 
МдС03 (91-96% ) и характеризуются небольшим содержанием нераствори
мого остатка (1,4—4%).

Существенные концентрации Сорг, в несколько раз превышающие 
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Возраст
Микрокомпонентный состав РОВ, %

Витрен Фюэен Лейптинит Альгиниты

Рифей-венд (?) _ _ _ 100
Силур—нижний девон 

Средний девон—средний карбон:

0 - 5
1

9 5 -1 0 0
99

карбонатные породы внутренних 
районов Нюрольского бассейна

“ 0 -1 0
4

9 0 -1 0 0
96

глинистые известняки, мергели 0 -4 0 0 -7 0 0 -1 0 1 0 -9 0
прибрежной части Нюрольского 
бассейна
Средний карбон—пермь

16 22 3 59

2 0 -5 5 2 5 -6 0 5 -1 0 0 -2
49 42 8 1

П р и м е ч а н и е .  В числителе 
в знаменателе — средние.

— минимальные и максимальные содержания,

кларковые уровни, установлены в битуминозно-глинистых известняках 
Малоичской-4, Северо-0станинской-2 и Тамбаевской-3 скважин. Так, 
в разрезе скважины Малоичской-4 (3900-4600 м) содержание Сорг 
варьирует от 0,2 до 0,5% [Запивалов, Плуман, 1977], а в скважине 
Северо-Останинской-2 достигает 0,7%. Органическое вещество здесь пред
ставлено на 9 5 —1 0 0 % тонкодисперсными остатками водорослей (см. 
таблицу). В проходящем свете -  это желто-бурые образования с шагрене
вой поверхностью и низким рельефом. В отраженном свете они обычно 
серые, с голубоватым оттенком. Формы в основном изометричные, разме
ры не превышают первых десятков микрон. Кроме них, встречаются 
округлые растительные остатки (иногда до 5%), по внешним признакам 
напоминающие споры. Однако генетическая природа их пока оконча
тельно не выяснена.

Верхняя часть среднепалеозойской толщи (D 2 - C 2) представлена 
преимущественно морскими карбонатными отложениями с единичными 
пачками терригенных пород. Эта терригенно-карбонатная толща харак
теризуется существенными колебаниями концентраций ОВ и разнообра
зием его генетических типов. В целом для карбонатных пород рассмат
риваемых отложений отмечается повышенное содержание Сорг (в среднем 
0 ,4 3 % ), более чем в 2  раза превышающее кларковый уровень.

Во внутренних районах Нюрольского бассейна развиты существенно 
светлые, светло-серые, органогенные, органогенно-детритовые извест
няки, доломитизированные известняки и доломиты с незначительным 
(менее 5%) количеством минерального нерастворимого остатка. Эти отло
жения сравнительно бедны ОВ (Сорг -  0 .1 -0 ,25% ).

Как видно из данных таблицы, среди органического материала резко 
преобладает сапропелевое ОВ (90-100% , в среднем 96%). Оно представ
лено главным образом мелкой коллоальгинитовой массой, исходным 
материалом для которой послужили планктонные организмы и водоросли. 
Это бесструктурное вещество с шагреневой поверхностью, желтое в 
проходящем свете и серое, с низким рельефом в отраженном. На фоне 
основной тонкодисперсной массы иногда встречаются сравнительно



крупные (до 0,5—1 мм) хорошо сохранившиеся остатки предположительно 
бурых водорослей. В проходящем сеете они красно-коричневые, в отра
женном -  светло-серые, с низким рельефом, четкими краями фрагментов. 
В отдельных пробах были обнаружены остатки гумусовой растительности 
(аллохтонные), представленные обломками спор, внешние оболочки 
которых слегка затронуты вторичными изменениями. Форма их обычно 
эллипсовидная. В проходящем свете они имеют коричневые оттенки, 
в отраженном светло-серые.

По мере продвижения от внутренних районов к прибрежным частям 
Нюрольского бассейна (Калиновая, Нижнетабаганская, Останине кая и 
другие площади) в составе карбонатных пород увеличивается количество 
глинистой составляющей. Здесь наряду со светлыми разностями известня
ков и доломитов в строении разрезов верхней части среднепалеозойской 
толщи заметное участие принимают шламовые и тонкослоистые глинистые 
известняки, мергели (нерастворимый остаток 57—75%) и аргиллиты. 
В этом же направлении повышается содержание Сорг в породах, часто 
превышая кларковый уровень, достигая 1 % и более. По соотношению 
аутигенно-минералогических форм железа и редуцированному Сорг эти 
отложения формировались преимущественно в восстановительных усло
виях. В наиболее устойчивых восстановительных обстановках образовы
вались глинистые известняки и мергели этой толщи. Преообладающая 
часть глинистых пород формировалась в слабовосстановительных 
условиях.

Петрографический состав ОВ отличается большим разнообразием (см. 
таблицу). Здесь же широко развиты и остатки гумусовой растительности. 
Среди РОВ встречается довольно много крупных растительных остатков 
(до 1 мм и более). Для ОВ рассматриваемых отложений характерны мак
симальные по сравнению с другими изученными фациями колебания 
микрокомпонентного состава. Так,содержание сапропелевого материала 
варьирует от 10 до 90%, а фюзинит в одних пробах достигает 70%, а в дру
гих вообще отсутствует.

В составе сапропелевого ОВ широко распространены тонкодисперсные 
остатки коллоальгинита и более крупные фрагменты — талламоальгинита, 
с преобладанием последнего. Талламоальгинит светло-желтый, реже у него 
наблюдается коричневатая окраска, что, по-видимому, свидетельствует 
о некотором проявлении факторов окисления. На высоких стадиях 
катагенеза у него появляются сероватые оттенки. В отраженном свете он 
серый. Для него характерны эллипсовидные и округлые формы фрагмен
тов, шагреневая поверхность, заметный рельеф. По внешним признакам 
эти растительные остатки напоминают водоросли типа Pi la.

Среди сапропелевого ОВ встречаются обрывки псевдовитринита. Он 
находится в виде своеобразных коричнево-оранжевых образований с шагре
невой поверхностью. В отраженном свете псевдовитринит серый, светло
серый, с голубоватым оттенком и заметным рельефом. В некоторых 
фрагментах наблюдаются остатки клеточной структуры. Сохранность 
псевдовитринита весьма различна. В одних случаях он представлен 
обрывками однородного сложения с четкими контурами, в других — 
полуразложившимися, с расплывчатыми очертаниями фрагментами, 
переходящими в бесструктурное вещество.

Наряду с сапропелевым материалом в составе ОВ широко представ
лены и растительные остатки гумусового ряда (иногда до 60—70%), в 
составе которых присутствуют микрокомпоненты групп витринита (V t) , 
фюзинита (F) и лейптинита (L ). Среднее содержание V t и F составляет 
соответственно 16 и 22%. Обычно они бесструктурные, но в отдельных 
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фрагментах наблюдается звездчатая структура или разрушенные, трудно 
различимые остатки клеток. На долю лейптинита приходится в среднем 
3%. В основном это желто-оранжевые споры, округлой или лентовидной 
формы.

В разрезе рассматриваемой толщи на Нижнетабаганской площади 
(скв. 12) обнаружен маломощный, судя по керну, пропласток угля. Это 
пока единственная находка, насколько нам известно, и для всей палео
зойской толщи в данном регионе. Этот уголь -  типичный богхед. В его 
составе преобладают остатки водорослей (90%), представленные двумя 
разновидностями. Одна — ярко-желтые лентовидные и нитевидные 
остатки, несколько напоминающие споры низких стадий катагенеза. 
Размеры их варьируют от 0,1 до 1 мм. Обычно они ориентированы в 
одном направлении, возможно, паралелльно напластованию. Другая разно
видность водорослей -  сравнительно крупные (0 ,5 -2  м м ), в проходящем 
свете темно-оранжевые и светло-коричневые. В них наблюдается слабо 
выраженная клеточная структура в виде пустот, заполненных кальцитом. 
По внешним признакам эти растительные остатки обеих разновидностей 
схожи с бурыми водорослями рода Laminarites, описанными А.Г. Войцехов - 
ской, Г.М. Парпаровой и Л.Н. Ильченко [1968] в РОВ мезозойских отло
жений Усть-Енисейского района и Западно-Сибирской низменности.

Кроме сапропелевого материала, в богхеде встречаются единичные 
фрагменты витринита и лейптинита (10%). Отсутствие в составе РОВ 
фюзинизированных растительных остатков и хорошая сохранность водо
рослей свидетельствуют о формировании этого угольного пропласта 
в анаэробных условиях. Накопление растительного материала, по-видимо
му, происходило в заливно-лагунном бассейне.

В глинистых известняках довольно часто встречается сорбированное 
ОВ, которое обычно находится в виде ореола вокруг минеральных 
зерен. В отличие от макро- и микродетритовых форм РОВ, в которых 
сохраняется первичная структура растительного остатка даже при 
очень малых размерах, сорбированное ОВ не имеет сколько-нибудь ясной 
структуры. Вероятно, оно образуется за счет той части ОВ, которая пол
ностью разложилась и затем перешла в коллоидный раствор. Осаждение 
этого ОВ на минеральных частицах и последующее преобразование его 
в период катагенеза благоприятствовало превращению ОВ в однородную 
массу. В формировании этого вида РОВ возможно участие самых раз
личных микрокомпонентов и типов исходного растительного материала. 
Поэтому по сорбированному ОВ трудно судить о его гумусовой или 
сапропелевой природе. Можно только предполагать о преобладании 
определенного типа ОВ, основываясь лишь на фациальных условиях 
формирования отложений. В последние годы в классификациях горючих 
сланцев сорбированное ОВ выделяют в самостоятельную группу — сорбо- 
микстинита, а по преобладающему генетическому типу ОВ различают гумо- 
сапро- или сапрогумосорбомикстинит [Гинзбург и др., 1976]. Если 
придерживаться этой классификации, то в изученных нами глинистых 
известняках преобладает гумосапросорбомикстинит.

Терригенно-алевролитовая толща пермо-карбонового возраста вскрыта 
многими скважинами в Усть-Тымском и Нарымско-Колпашевском бассей
нах. Судя по литолого-геохимическим данным и особенностям фаунисти- 
ческого комплекса, осадконакопление терригенных пород верхнего палео
зоя происходило как в солоноватоводных, так и в пресноводных бас
сейнах. Основная часть осадков толщи формировалась в слабовосста
новительной обстановке. Однако в отдельные этапы на некоторых пло
щадях верхнепалеозойские породы формировались в слабоокислительных
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условиях. Среди всех изученных доюрских отложений породы этой толщи 
наиболее обогащены растительным материалом. Максимальные концентра
ции Сорг отмечаются в аргиллитах восточной части Парабельского мега- 
вала. В большей части исследованных проб содержание Сорг превышает 
кларковый уровень (0 ,9 %), а в некоторых образцах достигает значи
тельных величин, более 6,0% (Колпашевская и Поскоевская площади). 
В составе РОВ преобладают растительные остатки гумусового ряда (85— 
90%). Среди них наиболее широко распространены микрокомпоненты 
группы витринита (50—55%). Фюзинит и лейптинит занимают соответствен
но 25—30 и 5—10%. Из-за высокой степени катагенеза отложений этого 
района (стадии ПА—А) все микрокомпоненты в проходящем сеете 
темные и черные, а в отраженном -  белые и ярко-белые. Различают 
их здесь в основном по морфологическим и оптическим признакам.

В глинистых породах РОВ встречается чаще всего в тонко дисперсном 
состоянии с размером частиц от нескольких микрон до десятков, реже 
сотен микрон. Наряду с тонкодисперсным РОВ встречаются сравнительно 
крупные фрагменты растений, достигающие 1 мм и более. Они 
представляют собой удлиненно-таблитчатые образования, разбитые попереч
ной трещиноватостью. Фрагменты с ясным клеточным строением довольно 
редки. Чаще всего они имеют звездчатую структуру, либо представлены 
отдельными обрывками клеток. Плохая сохранность клеточного строения 
может быть связана со многими причинами, в том числе с дальностью 
транспортировки до места захоронения, интенсивностью процессов гели- 
фикации и т.д. Возможно, определенную роль в преобладании бесструк
турных фрагментов сыграли факторы катагенеза, поскольку подобные 
явления бесструктурности сильно преобразованных растительных остатков 
были замечены в ряде районов и другими исследователями [Ергольская, 
1939]. Характерно, что у внешне бесструктурного витринита на этапах эпо- 
катагенеза можно наблюдать проявление скрытой структуры, которая вы
ражается в неравномерной анизотропии фрагмента.

В песчано-алевролитовых породах содержание Сорг значительно ниже, 
чем в рассмотренных аргиллитах, но в среднем не ниже кларковых 
уровней. В некоторых образцах Сорг достигает 1%. В составе РОВ резко 
преобладают гумусовые компоненты (95—97%). Среди них количество 
фюзинита обычно не превышает 50—60%. Витринит и лейптинит составляют 
соответственно 20—30 и 5—10%. Растительные остатки сапропелевой 
природы не характерны для РОВ этих отложений и были установлены 
только в единичных пробах.

3 песчано-алевролитовых породах фрагментарная форма РОВ преоб
ладает над тонко дисперсной. Размеры РОВ здесь намного больше, чем 
в глинах (до 1 м м ). Встречаются и более крупные (до нескольких милли
метров), в разной степени окисленные фрагменты, по размерам схожие 
с минеральными зернами. Форма их обычно иэометричная, расположение 
хаотичное. Хотя и редко, но встречаются крупные фрагменты, полностью 
сохранившие исходную форму, а иногда и структуру растительного остатка. 
Корродированная поверхность и изъеденные края фрагментов свидетельст
вуют, по-видимому, о продолжении биохимического разложения исходного 
материала и после попадания его в осадок. Это подтверждается нахождени
ем подобных форм РОВ главным образом в песчаниках, т.е. в породах, 
которые и после диагенеза сохраняют пористость, достаточную для проник
новения кислорода, поддерживающего процессы окисления.

РОВ в пестроцветных, существенно континентальных отложениях 
пермо-триаса, изучено в восточной части рассматриваемого района, в преде
лах Ажарминского мегавала. Преимущественно окислительные обстановки 
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накопления и диагенеза этих образований были крайне неблагоприятными 
для накопления органического материала. Поэтому здесь, как и в боль
шинстве пестроцветных толщ других регионов, отмечаются малые кон
центрации Сорг (порядка 0,05%). РОВ представлено единичными остат
ками гумусовой растительности с корродированной поверхностью и 
изъеденными контурами. Плохая сохранность этих остатков затрудняет 
диагностику микрокомпонентного состава РОВ и изучение исходной 
природы.

Таким образом, проведенное исследование ОВ показало, что отложения 
палеозойского нефтегазоносного комплекса в разной степени обогащены 
органическим веществом, а его состав находится в тесной связи с фациаль
ными условиями осадконакопления. Концентрация ОВ в породах увеличи
вается вверх по разрезу палеозоя (от рифей-вендских к пермо-карбоно
вым образованиям) и затем резко снижается в пермо-триасе. В этом же 
направлении наблюдается закономерное изменение состава РОВ: от 
сапропелевого, гумусово-сапропелевого в отложениях нижнего и среднего 
палеозоя к  существенно гумусовому в породах пермо-карбонового и 
пермо-триасового возраста.
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В.И.Седлецкий, Н.И. Бойко, В.С. Дерееягин

ЭВОЛЮЦИЯ ГАЛОГЕННОГО 
И БИОГЕРМНОГО ПОРОДООБРАЗОВАНИЯ 
И ИХ ВЗАИМОСВЯЗЬ В ИСТОРИИ ЗЕМЛИ

Галогенная седиментация в истории Земли, как было нами выявлено 
[Седлецкий и др., 1977], самым тесным образом не только пространствен
но, но и генетически, связана с карбонатным биогермообразованием. Рас
смотрение и анализ этих двух ветвей осадочного процесса в неразрывном 
единстве позволяет прийти к новым выводам относительно их эволюции. 
Прежде всего установлено, что возможность проявления высоких стадий 
галогенеза и накопление мощных галогенных толщ зависело не только от 
благоприятного сочетания структурно-тектонических, климатических, фи
зико-химических и других хорошо известных факторов, но и интенсивного 
биогермообразования. Сингенетичное биогермообразование с характерны-
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ми для различных отрезков геологического времени особенностями зако
номерно возникало в области баровой перемычки всех известных к настоя
щему времени морских галогенных бассейнов. В силу своих экологических 
особенностей рифостроящие организмы быстро компенсировали тектони
ческие подвижки любого знака и обеспечивали равномерную и постоянную 
связь питающей морской провинции с бассейном галогенной седиментации. 
Таким образом, биогермообразование было своего рода автоматическим 
природным регулятором, стабилизирующим гидродинамический режим га
логенного бассейна.

Анализ имеющихся материалов по крупным и хорошо изученным гало
генным формациям позволяет наметить некоторые черты эволюции биогер
мообразования в истории Земли и установить особенности его влияния на 
процессы галогенеза в различные отрезки геологического времени.

В докембрии условия для формирования колониальных бентосных орга-~ 
низмов отсутствовали, что препятствовало, несмотря на наличие благопри
ятных структурно-тектонических, климатических и физико-химических ус
ловий, широкому развитию процессов галогенной седиментации. Накопле
ние пород низких стадий галогенеза носило эпизодический характер.

В кембрии простейшие органогенные постройки типа биостромов и био- 
гермов, сложенных водорослями и археоциатами, отделяли галогенные бас
сейны от питающего их моря. Небольшая мощность и простое строение пост
роек указывают на незначительную глубину и стабильный тектонический 
режим бассейна седиментации. Галогенез при этом осуществлялся только 
на регрессивных стадиях осадконакопления.

Характерным примером такого рода биогермообразования, осуществля
ющегося в зоне баровой перемычки сингенетично галогенезу, являются ор
ганогенные постройки верхоленской свиты майского яруса среднего кемб
рия Сибирской платформы. Накопление отложений этой свиты происходи
ло на участках с разной палеогеографической обстановкой. Юго-западная 
краевая часть эпиконтинентального бассейна имела относительно высокую 
соленость* обеспечивавшую формирование наряду с пестроцветными и эва- 
поритовых образований, а восточная и северо-восточная -  нормальную 
морскую соленость, обусловливающую карбонатное осадконакопление. 
Связь этих двух участков бассейна седиментации осуществлялась через 
узкую протяженную переходную зону, расположенную на внешнем крае 
шельфа и контролировавшуюся конседиментационными глубинными раз
ломами фундамента [Писарчик и др., 1968]. В пределах этой зоны широкое 
развитие получили водорослевые биогермы и биостромы. Мощность этих 
органогенных построек незначительная, что объясняется стабильностью тек
тонического режима площади седиментационного бассейна. Однако они 
играли существенную роль в процессе галогенного осадконакопления, изо
лируя шельфовую часть от открытого моря. Органогенные постройки обра
зовывали барьер, задерживающий и регулирующий поступление морской 
воды в зону внутреннего шельфа, и тем самым способствовали галогенной 
седиментации.

Незначительные по мощности и простые по строению органогенные пост
ройки формировались на территории Восточной Сибири в области баровой 
перемычки бассейнов галогенной седиментации и в позднекембрийское 
время [Писарчик и др., 1968; Жарков, Скрипин, 1971].

В палеозое в пределах баров формировались уже сложные биостромные, 
биогермные и рифовые массивы, состоящие из кораллов, мшанок и губок. 
Экологические особенности этих биогермообразователей обеспечивали про
цесс галогенеза не только при стабильном тектоническом режиме, но и в 
стадию относительно резких трансгрессий. При этом глубина солеродного 
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бассейна могла достигать многих сотен метров, а мощность рифогенных ба- 
ровых сооружений составлять иногда 1 0 0 0 —2 0 0 0  м.

Пример палеозойского биогермообразования, протекающего сингенетич- 
но галогенезу, — пермские рифы Предуральского прогиба. Образование 
большей их части происходило в генетической взаимосвязи с процессами 
галогенной седиментации, осуществляющимися в Прикаспийской впадине. 
Рифы, компенсируя в силу своих экологических особенностей на протяже
нии длительного времени различные по интенсивности тектонические дви
жения на границе бассейнов с различной соленостью, обеспечивали форми
рование во впадине мощной (до 2000 м) галогенной формации. Галогенез 
в свою очередь, обусловливая постоянный и направленный через рифы под
ток нормальной морской воды, способствовал наряду с другими фактора
ми образованию соизмеримых по мощности с галогенной формацией рифо- 
генных построек.

Другие примеры палеозойского интенсивного биогермообразования, 
связанного с галогенезом, -  рифовый массив Прескуел (Верхний Эльк- 
Пойнт Западно-Канадского бассейна), Гуронский биостром (группа Дет- 
ройт-Ривер Мичиганского бассейна) и др.

В мезозое и кайнозое биогермообразование получило наибольшее разви
тие. В областях баров формировались сложнейшие рифогенные постройки, 
компенсирующие даже резкие нисходящие движения и отделяющие доста
точно глубоководные бассейны, в которых благодаря стабильному гидро
динамическому режиму протекали процессы галогенной седиментации.

Мощные мезозойские органогенные постройки, сформировавшиеся 
сингенетично процессам галогенеза, изучены нами на Северном Кавказе 
[Бойко и др., 1977; Деревягин и др., 1977]. Здесь связь позднеюрского 
галогенного бассейна, включающего Восточно-Кубанский, Чернолесский, 
Терско-Каспийский прогибы и Северо-Кавказскую моноклиналь, осуществ
лялась с открытым морем в кимеридж—титонское время лишь в отдельных 
участках: на западе в районе р. Курджипс, на востоке в среднем течении рек 
Ардон и Терек. На тектонический режим этих участков седиментационного 
бассейна, приуроченных к внешнему краю шельфа, влияло, с одной сторо
ны, неустойчивое погружение геосинклинального бассейна, с другой — бло
ковые движения.

Общее, но зачастую далеко не стабильное прогибание внешнего края 
шельфа компенсировалось (с соизмеримой скоростью) ростом органоген
ных построек, мощность которых к концу формирования галогенной тол
щи составляла от 200 до 1500 м (горы Фишт, Оштен, Боснийский риф, раз
ведочные площади Победа, Самурская и д р .). Образовавшиеся на этих 
участках мощные барьерные рифы, несомненно, играли роль барового соо
ружения, отделявшего бассейн галогенеза от питающей морской провинции. 
Их формирование началось в поз дне ке л л овей-оксфордское время, а разви
тие шло в течение всего времени галогенеза. Причем в кимеридж-титонское 
время биогермообразованию, кроме тектонического и других факторов, 
способствовал также постоянный направленный подток морских вод в зо
ну шельфа, обеспечивавший бентосные колониальные организмы питатель
ными веществами и одновременно препятствующий поступлению сюда тер- 
ригенного материала. Такая направленность объясняется падением уровня 
воды в бассейне галогенной седиментации за счет ее интенсивного испаре
ния в аридном климате.

В то же время формирование рифогенных сооружений баровой перемыч
ки, компенсируя тектонические движения в пределах кромки шельфа, спо
собствовало регулированию гидродинамического режима в бассейне галоге
неза, что обусловило накопление в нем мощных (до 1500 м) толщ гипса
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и каменной соли, возможно, с калиеносными пластами. Формирование 
в области баровой перемычки мощных и сложных рифогенных сооружений, 
способных компенсировать даже резкие тектонические подвижки внешнего 
края шельфа, известно также в Средней Азии (Серахская перемычка в за
падной части Хива-Мургабской впадины), Предкарпатье (Подольские толт- 
ры ), Эфиопии (Данакильская впадина) и других районах.

В ходе геологической истории также изменялся состав галогенных отло
жений. Соленосные толщи, сформировавшиеся в кембрии—силуре, относят
ся к  хлоридному типу, а начиная с девонского периода и особенно пермско
го широкое развитие получили калийно-сульфатные образования. Качест
венные изменения состава соленосных формаций произошли и в герцинс- 
кую эпоху складчатости [Боголепов, Жарков, 1981 ]. Эволюция состава га
логенных формаций связана не только с перемещением солеродных бассей
нов во внутренние части континентов, но и характером стабилизации их 
гидродинамического режима, который во многом определяется экологичес
кими особенностями бентосных колониальных организмов, слагающих 
рифогенные постройки в области баровой перемычки.
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Н. А. Росляков

ПОВЕДЕНИЕ ЗОЛОТА ПРИ КОРООБРАЗОВАН И И 
И ОСАДКОНАКОПЛЕНИИ

Коры выветривания как источник металлов стратиформных место
рождений уже давно привлекают большое внимание исследователей. Одна
ко при изучении эндогенных золоторудных месторождений в силу истори
чески сложившегося представления о высокой химической инертности 
золота в экзогенных условиях к<$ры выветривания рассматривались лишь 
как благоприятный фактор для формирования его россыпей и осадочных 
месторождений. Нами получен новый материал, свидетельствующий о 
хорошей миграционной способности золота при корообразован и и, контро
лируемой типом выветривания, составом исходных пород и рядом других



Таблица 1

Перераспределение золота в гидрослюдистых корах выветривания

Порода
Исходная порода Кора выветривания

п я А п X А К

Интрузивные кислого состава 137 2 В 7 6 235 4,8 Ю2 14
Вулканиты основного состава 28 зр 8 0 36 ЗА 7,7 0,9
В целом 165 2 * 7,6 291 4,5 9,7 13
П р и м е ч а н и е ,  п — количество анализов (для исходи ьк пород соответствует 
количеству профилей); х -среднее; А -  то же, но в м г/м '; К -  коэффициент кон
центрации золота (отношение А в элювии к А в исходной породе).

факторов. Это позволяет расширить значение роли кор выветривания в 
распределениии золота в осадочных породах, в возникновении его повы
шенных концентраций и форм нахождения на различных стратиграфи
ческих уровнях осадочного цикла.

Опробованные на золото мезозойские и кайнозойские коры выветри
вания и продукты их переотложения в Сибири, Казахстане, Украине, Кам
чатке, Монголии и на островах Тихого океана по преобладающему соста
ву гипергенных минералов в верхней наиболее зрелой зоне профиля вы
ветривания подразделяются на гидрослюдистые, каолиновые и латерит- 
ные. Их исходные породы представлены разнообразными магматически
ми, метаморфическими и осадочными образованиями, среди которых по 
содержанию и распределению золота, а также по расположению золоторуд
ных полей выявляются породы регионального фона и рудных полей. В ис
ходных породах регионального фона содержание золота варьирует в пре
делах кларковых величин, а в породах золоторудных полей его дисперсия 
достигает 3 -4  порядков при средних на порядок выше кларков [Росляко
ва, Росляков 1975).

Выявлена следующая закономерность гипергенного перераспределения 
золота и его участие в осадочном процессе в зависимости от зрелости 
профиля выветривания на породах регионального фона.

Наименее зрелые гидрослюдистые коры выветривания характеризуют
ся малой мощностью, суглинисто- или глинисто-щебнистым составом 
с небольшим количеством гидрослюд, монтмориллонита и других сме
шаннослойных гипергенных минералов. Реакция водных суспензий гидро
слюдистого элювия близка к нейтральной (pH = 6 ,0—7,9), а геохимически 
родственные элементы слабо дифференцированы. Наиболее существенные 
особенности экзогенного перераспределения золота в этом профиле — 
пониженное содержание его в продуктах начальной стадии выветривания 
и заметное увеличение концентраций в верхней части элювия. В целом по 
гидрослюдистому профилю коэффициент концентрации золота рав£.н 1,3, 
а среднее содержание -  4,5 мг/т при вариации от 0,2 до 30 мг/т (табл. 1 ).

Следовательно, окислительные близнейтральные условия существова
ния гидрослюдистых кор выветривания не благоприятны для перераспре
деления золота, в результате чего его хемогенной миграции за пределы 
профиля не наблюдается. С понижением щелочности среды (в рамках 
исследованного интервала pH суспензий) подвижность золота уменьшалась. 
В область осадконакопления золото поступало главным образом вместе 
с пластическим материалом при эрозии гидрослюдистых кор выветри
вания



золота о каолиновых корах выветривания

Порода
Исходна* порода Кора выветривания

п 1 *  1 А п X А  I К

Интрузивные:
кислого и среднего состава 26 2 3 5 3 126 4у4 8 3 М
основного состава 9 4,7 13 А 90 6,7 13.7 1 3
ультраосиовного состава 1 2 2 3 6J5 39 3.0 6 . 0 0 3

Вулканиты
Метаморфические и осадоч
ные:

алюмосил икатны а 1 0 4J5 113 53 3,7 7 3 0,7
карбонатные 29 1,7 4,0 41 1,7 3.1 0 3

Пегматиты 1 1 2 , 0 3 0 /) 4 5 3 1 2 , 2 0  А
В целом 87 2.7 7.1 353 4,4 7 3 1 . 1

П р и м е ч а н и е .  Значение буквенных индексов см. в прим. к табл. 1

Каолиновые коры выветривания имеют мощность от первых десятков 
метров до 1 0 0 -120  м. В верхней, наиболее зрелой зоне профиля выветри
вания доминирует каолинит. С глубиною в зависимости от состава исход
ных пород состав новообразований меняется, так как каждый породо
образующий минерал выветривается по-своему [Росляков и др., 1977; 
Сухоруков и др., 1978]. По характеру перераспределения золота выде
ляются каолиновые профили трех разновидностей: 1 ) золото накаплива
ется в элювии (К  = 1 ,3 -8 ,5 ) -  коры выветривания интрузивных и кремни
стых пород; 2 ) содержание золота в элювии сохраняется на уровне исход
ных пород (К  = 0 ,8 -1 ,2 ) — коры выветривания вулканитов и серицито- 
вых сланцев; 3) элювий обеднен золотом (К  = 0 ,1—0,8) — коры выветри
вания углистых, карбонатных, биотитсодержащих и других пород, сложен
ных неустойчивыми к действию гипергенных агентов минералами. В целом 
выветривание пород по каолиновой стадии не благоприятно для миграции 
золота (табл. 2 ) .  Его подвижность возрастает по мере эволюции условий 
порообразования от щелочных к кислым. В щелочных средах золото 
накапливается в элювии совместо с окисным железом, в околонейтраль- 
ных — с алюминием, в кислых — мигрирует совместо с кремнием, щелоч
ными и другими металлами (табл. 3 ).

Для каолинового профиля выветривания на любых по составу исходных 
породах характерно перераспределение золота по вертикали. Оно выносит
ся из верхних зон профиля и образует горизонты вторичного золотого 
обогащения в основании профиля, а также вблизи контактов зон профиля 
в участках резкой смены pH водных суспензий выветрелых пород [Росля
ков и др., 1977]. Контрастность этих горизонтов зависит от содержания 
золота в исходных породах, но его концентрация не превышает 50 мг/т.

Таким образом, каолиновые коры выветривания могут быть источ
ником хемогенного и кластогенного золота. В случае когда исходные 
породы сложены неустойчивыми к  выветриванию минералами, хемоген- 
ное золото может поступать в область осадконакоттления в начальный 
этап выветривания и в повышенном содержании накапливаться в ниж
ней части осадочной толщи данного эрозионного цикла. Но наиболее благо
приятны условия миграции золота в область осадконакопления в завер
шающий этап эрозионного цикла, когда денудируются горизонты вторич-
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Таблица 3
Macro золота в рядах концентрируемое™ злам амтов в глинистом структурном элювии

Исходная
порода

pH водной 
суспензии 
глин

Коэффициенты концентрации и ряды элементов
0.0 0.5 1 1.5 2 5 10

Каолиновый тип

Г ракиты и 

гранодиориты

8.88 Na
Bi РЬ

CaSi Mg Al 
Mn Sr FeJ*Sn TiV

Zr Ga
Cu Fe3* Au Ag

К
V

Ba Г 

Co Cr

Mi i 
Sc

-П

Дацитовые

порфиры
7.46 Na К Fe1* Si Al 

Fe3* Au Ti Mn

Ca Mg

Габбро 6.60 MgNa Mn Si 
FeJ*Ca P NiCu C

К Al
о Au 2:n рь ri 1:e3*

Биотитовые
гнейсы

5,44
1

Na Ca Mg Ti Si Al 
Fe2* Mn AuK Fe3*

Латерктный тип

Оливиновые
бальзаты

6.54 Ca К Si Au 
NaMg GaMn P

Al F< 
Ti Co

i-------------------------------------
Pb

Zn V
^  n

Cu Ni (
г
>

Оливиновые
бальзаты

5.50 NaCa К Au Si Cu 

Mg Mn P CoCr Pb Zn f
Fe

Mi V
Ga Al 
Ti Zr

Оливиновые
диабазы

5.35 Mg KAg Au SiMn Sc | Zr Fe3* Al Ga 
CaNaFe1* V Cu Cr Zn Pb Ni | Ti Sr



Распределение золота по гранулометрическим фракциям структурного элювия кор выветривания каолинового типа

Г рану по метричес
кая фракция, мм

Элювий дацитового порфира, угольный рудник Ангрен, Узбекистан

Выход фрак
ции, % Минеральный состав Содержание 

золота, мг/т
Выход фрак
ции, % Минеральный состав Содержание 

золота, мг/т

Профиль 12/67; pH *  6,30; ДрН *  -2 ,81
------------------------ 1--------------------— --------------------- 1-------------------------

Профиль 3/67; pH = 7,05; ДрН =
------------------------ ---------------------------------------------- г

-2 ,0 6

< 0 , 0 0 1 16,6 К | о 0 3,72 7,7 К 1 о 0 6,97
0 ,0 0 1 - 0 , 0 1 17,6 К | 0 0 3,14 13,9 К 1 0 0 1,05
0,01 -0 ,0 5 24,2 К 1 0 0 Рзн 1,60 26,8 К | о о ^зн 6,83
0,05-0,1 6,5 К* 7 ("з Сф3ц 1,60 8,9 К 9 g Рзн 0,97
0.1 -0 ,2 5 5 В К 9 0 г 9 (Кв + Сф) зн 4,23 9,2 К » 3 Г ,С 3 Квзн 3,95
0,25—0,5 4.1 К К1, Г 1 ,К в 5 2,47 7,2 К® о Г| tfC* К в 5 3,37
0 ,5 -1 ,0 4,9 Кто Г 2 j Кв 8 5,94 7,3 к 40 К в 3п Г ? $Ск 4,33
1 - 2 1 1 . 8 К 4 ? Г j к К в3о 2,41 15,1 Куо Кв 2 5 Т | ц С | о 4,17
> 2 7,3 К 4 5 *̂3 « Кв J „ 2,62 11,3 К 4 у Кв,о Г, С| 6.71

Таблица 4 (продолжение)

Г ранулометричес
кая функция, мм

Северный Казахстан

Элювий гранита Элювий габбро-диорита
Профиль 243/73; pH = 7,25; ДрН * -1 ,2 5 Профиль 429/73; pH = 7,77; ДрН » -0 ,7 2

< 0,001
0,001- 0,01
0,001-0 ,05
0,05-0,1

5,8 К 1 и п
18,8
14.6 к ю Б | 0  (Пш + Кв) , 0
6,1 П ш ,„  К в , „ Б ,„

3,81 12,5 К 1 0 0 9,44
3,40 49,9 К 1 0 0 3,57
5,0 18,6 K , , r :s (Мп + Л) зн 8.60
7,19 4 JB К 1 5 Л 4 0 С g 0 Г s Мзн 12,03

0.1 -0 ,2 5 20,5 Пшв 0 Кв j j Б 9 Л зн 8,25 4Д> КдоЛдоСзоМп, ( М+  Г ) 3„ 84.11

0 ,2 5 -0 ,5 19,1 Квв 3П шзвБ а 43,33 2,3 Л 4о К , , С а, М п 1(М + Г ) 3„ 59,91

0 ,5 -1 ,0 4.6 Кв , 5 П ш4 | Б 3 0,76 1,3 С4о Л 3 0  К а jM n , (М + Г) зн 29,15

1 -2 3.4 Квв о Пш 4 о Б, Л зн 0,53 1Д» С4, К 40 Л , 4Мп, Мз„ 8,74

>2 7,1 Кв9 9Г, 0,68 4,2! К 4оС3, Л эМп, Мзн 15,10

Таблица 4 (окончание)

Г ранулометричес- 
кая фракция, мм

Элювий габбро, Сал аире кий кряж

Профиль 27/73; pH » 7,67; ДрН *  -2 ,8 2 | Профиль 21/73; p H - 7 , 7 7 ;  Д р Н - - 2,72

<0,001 17,1 К | 00 4,05 7,0 К* о о 5,26
0,001-0,01 46,2 К | оо 28,14 45,1 К юв ^ з н 3,03
0 .01 -0 ,05 19,6 К» оо Гзн 6,74 19,2 К 9 з Г 4 (П + Ру) зк 7,97
0.05-0,1 6,3 К90г | q  Мп | 1,42 5,2 К . о (П  + Ру) 2 0 Гзн 3,48
0,1 -0 ,2 5 7 JB Кз s Г»0Мп, 3 16,72 14,2 К в0<П + Ру) 5 о Г 10 2,23
0 ,2 5 -0 ,6 1,5 К 40 Г 3 5 Мп а j Л j 1,51 4,5 (П + Ру) 4 0  К 3 5 Г а J Сзн 2,12
0 ,5 -1 .0 0,5 Неопр. 1,10 1,6 (П + Ру) я о К а о (Г + С + А м ) 31| 2,79
1 -2 0,4 2,04 2 JS (П + Ру )90К 1 0(Г + С + А м ) 3„ 2,35
>2 0,12 •• 13,86 0,7 (П + Ру) 90 К , о (С + Р + Г) зн 4,97

П р и м е ч а н и е .  К — каолинит; Г — гидрослюды; Кв — кварц; М — монтмориллонит, Б — биотит; Пш — полевые шпаты; П — плагиокла
зы; Ру -  пи рок сены; Ам — амфиболы; С -  карбонаты; Р — рудные минералы (магнетит, гематит); Сф — сфен; Л — лимониты (гетит, 
гидрогетит); Мп — окислы и гидроокислы марганца. Число у индекса минерала означает приблизительное его содержание (в % ), по 
Б.Л. Щербову. pH — для водной суспензии элювия; А pH — разность между pH водных суспензий и исходной породы.



Таблица 5
Баланс золота о смета ям материнская—выветралая порода

Тип профиля вы- 
ветривания

Исходная порода Кора выветривания

п X А п X А К

Г идрослюдистый 165 2,9 7,6 291 4,3 9.7 1,3
Каолиновый 87 2,7 7,1 353 4,4 7.8 1,1
Латеритиый 9 19,6 38,4 54 4,4 7,1 0,3

П р и м е ч а н и е .  Значение буквенных индексов см. в примечании к  табл. 1.

ного золотого обогащения каолиновых кор выветривания, где оно кон
центрируется не только в глинистой, но и в алевритовой и более крупных 
фракциях элювия (табл. 4 ) , с которыми и транспортируется в область 
аккумуляции. В этом случае золото вместе с пластическим материалом 
накапливается в верхней стратиграфической части осадочного цикла.

Геологическая позиция и общая геохимическая характеристика опробо
ванных на золото латеритных кор выветривания детально освещены 
И.И. Кунгурцевым [1972], Н.А. Лисициной [1973], Р.С. Родиным, 
Л.Г. Смирновой и Н А . Лизалек [1978]. При выветривании, достигшем 
латеритной стадии, золото по профилю распределяется подобно каолино
вым профилям. Однако, несмотря на развитие и здесь горизонтов вторич
ного золотого обогащения, в целом существенно преобладает вынос золо
та. В общем балансе из латеритных кор выветривания как платформенных, 
так и геосинклинальных областей вне зависимости от возраста порообра
зования и состава исходных пород за пределы профиля выносится более 
50% золота (см. табл. 5, К = 0 ,3 ), что создает предпосылки для формиро
вания обогащенного им хемогенного горизонта в основании осадочной 
толщи конкретного эрозионного цикла. Совместно с золотом мигрирует 
кремний, калий, марганец и титан. Некоторое количество золота, кон
центрирующееся при латеритном выветривании в нижней части профиля, 
может служить источником его кластогенного накопления в верхах осадоч
ной толщи.

Коры выветривания, формирующиеся на породах с повышенной кон
центрацией золота (эндогенных ореолах рудных полей), вне зависимости 
от типа профиля служат важным источником как хемогенного, так и клас
тогенного золота для осадочных пород, вмещающих его стратиформные 
месторождения. Хемогенное золото в область аккумуляции поступает 
в стадию формирования профилей выветривания, кластогенное -  при 
их эрозии. В последнем случае могут возникать не только горизонты с 
повышенным кларком золота, но и россыпи.

Реконструкция палеогеохимических условий порообразования и свя
занных с ними продуктов осадконакопления позволяет выделять в оса
дочном разрезе горизонты с повышенным кларком золота и производить 
их генетическую интерпретацию, а также более целенаправленно прово
дить поисковые работы и давать региональные прогнозы. Участками пер
воочередного опробования служат: при латеритном источнике и в полях 
золоторудных месторождений -  основание и верхняя часть осадочной 
толщи, синхронной по возрасту соответствующей эпохе порообразова
ния; при каолиновом и гидрослюдистом -  верхняя часть. Нижние гори
зонты распространения хемогенного золота более благоприятны для вовле
чения в гидротермальный процесс и образования эндогенных месторожде
нии; верхние перспективны на древние золотоносные россыпи.
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А.В. Македонов, И. Б. Волкова, А. Б. Гуревич,
Н.В. Иванов, В. А. Котлу ков, А. А. Семериков

ЭВОЛЮЦИЯ СОСТАВА
И РАСПРОСТРАНЕНИЯ ОРГАНИЧЕСКОГО ВЕЩЕСТВА
И ТВЕРДЫХ ГОРЮЧИХ ИСКОПАЕМЫХ

Эволюция состава и количества органического вещества (ОВ) и его 
пластовых концентраций в форме твердых горючих ископаемых — важный 
аспект общей эволюции осадконакопления в истории Земли. Осново
полагающие закономерности этой эволюции, намеченные работами 
В.И. Вернадского, Н.М. Страхова и других исследователей, в настоящее 
время могут быть существенно уточнены и дополнены.

Эволюция происходила по поступательно-циклическому закону в 
соответствии с общей поступательно-циклической эволюцией осадко
накопления и биосферы, с общей направленностью биогеохимического 
развития Земли в сторону 1) увеличения объема и энергии биосферы; 
2) дифференциации состава, форм ОВ и локализации его пластовых на
коплений; 3) сокращения продолжительности крупных циклов при 
сохранении некоторых константных условий и структур элементарных 
типоморфных циклитов и ассоциаций фаций, по крайней мере с начала 
фанерозоя. На всех стадиях фанерозоя концентрация твердых горючих 
ископаемых прямо или косвенно определялась энергией роста расти
тельной биомассы и условиями ее захоронения. Общими предпосылками 
максимальных концентраций ОВ были; 1) существование устойчивых во 
времени, более или менее крупных, отчлененных от открытых водоемов 
бассейнов или участков дна с пониженной гидродинамикой природных 
вод и парагенетически с ними связанных низменностей; 2 ) длительные 
(тысячи лет) фазы низкой энергии берегового и донного рельефа, малого 
приноса абиогенного вещества или полного его отсутствия в сочетании с 
фазами значительной энергии накопления растительной биомассы в бассей
не или на его побережье; 3) существование фаз стабильности или очень 
медленного движения береговых линий, стабильности или очень медленно-



го погружения субстрата с последующей быстрой, но без размыва, транс
грессией бассейна, затоплявшей образующийся пласт ОВ.

Все это определило оптимальные типы ландшафтов, благоприятных 
для накопления ОВ в гумидных и реже семигумидных климатических 
зонах, с дифференциацией условий образования различных типов твердых 
ОВ и разных стадий их изменения в ходе общей эволюции осадконакопле- 
ния. Выделено 10 главных стадий накопления ОВ, из них шесть в докем
брии и четыре в фанерозое. Массовое образование ОВ началось не позже 
4 млрд, лет назад; концентрации углеродистых осадков — не позже 
2 ,6  млрд, лет назад, образование пластовых тел твердых горючих ископа
емых — не позже 1 , 5  млрд, лет назад (шунгиты и д р.), угольных пластов — 
0,3 млрд, лет (со среднего девона), массовое углеообразование — 
0,28 млрд, лет (с раннего карбона). Стадии максимальной энергии на
копления и благоприятных условий захоронения связаны в фанерозое с 
раннеорогенными стадиями крупных геотектонических циклов, с которы
ми сопряжены глобальное развитие наземного вулканизма, повышенная 
генерация С 0 2 и развитие благоприятных типов рельефа и тектонического 
режима.

Стратиграфическое распределение угленосности характеризуется гло
бальной ритмичностью с региональными и зональными вариациями, ясны
ми стратиграфическими максимумами й минимумами [Волкова и др.,
1979]. Наиболее резко выражены максимумы угленосности в поздней пер
ми, раннем и позднем мелу, а также в олигоцен-миоцене. Минимум 
характерен для раннего триаса. За время от среднего карбона до ранней 
перми включительно, а также мела, т.е. в течение менее 30% продолжи
тельности всех процессов углеобразования, накопилось почти 60% извест
ных запасов углей. В течение только поздней перми, т.е. за период, сос
тавляющий менее 8 % от этой общей продолжительности, образовалось 
16,7% общих запасов. Эта цифра, вероятно, приуменьшена. Средние ско
рости накопления углей также имеют ясные максимумы и минимумы 
[Вышемирский, 1978]: в поздней перми накопилось (в тыс. т/год) 105,4, 
в средней юре -  82,4, в раннем мену -  82,2, в ранней перми -  76, в позд
нем мелу -6 3 ,2 , в среднем карбоне -  53,9, в ранней юре -  41,1, в поздней 
юре -  37,5, в эоцене — 37,2, в олигоцене — 34,2, позднем карбоне —32,8» 
миоцене -  31,2, раннем карбоне -  19,9, плиоцене -  7, триасе -  1 , 8  и позд
нем девоне — 0,005. Эпохи максимумов совпадают со средними и частично 
поздними, но не конечными фазами инверисионных и орогенных стадий 
крупных геотектонических циклов, и оптимальные условия углеобразова
ния характерны для крупных, ритмически компенсированных прогибов 
(платформ, краевых прогибов, орогенных котловин), сопряженных с 
медленным воздыманием областей сноса. Парагенезы концентраций углей 
связаны с терригенными гумидными формациями, с определенными раз
мерностями и типами циклитов первого и более высоких порядков и 
наборами типов пород и конкреций в них. Крупнейший пик угленосности 
в верхней перми связан с не повторявшимся более в истории Земли сочета
нием высокой энергии роста растительной биомассы, повышенного со
держания углекислого газа в атмосфере и природных водах, небывалого 
распространения растительности лесоболотного типа на больших простран
ствах низменных суш, сопряженных с крупными мелководными водоема
ми. Пики максимальной угленосности сменяются резко контрастными 
минимумами (ранний триас, ранний палеоген, поздний неоген), а подготавли
ваются более постепенным возрастанием угленосности. Благодаря этому 
общая структура крупных ритмов угленосности имеет дисимметричное 
строение и, кроме того, осложнена наложением ритмичности разных поряд- 
150



ков друг на друга. Расстояние между пиками углеообразования в ходе 
истории Земли заметно уменьшается, и чередование их связано с крупны
ми климатическими ритмами (циклами), эпохами преобладающего на
копления терригенных сероцветных формаций. В эпохи, разделяющие 
максимумы углеобразования, накапливались преимущественно карбонат
ные и пестроцветные формации. Максимальное образование спекающихся 
углей связано с краевыми прогибами верхнего палеозоя и (меньше) мезо
зоя. Образование мощных и сверхмощных (более 50 м) пластов связано 
с переходными зонами от краевых прогибов к платформам, и в еще боль
шей мере с орогенными и просадочными (на соляных куполах) котлови
нами в платформах и областях завершившейся складчатости в мезозое и 
кайнозое, где мощность пластов углей достигает 100 м и более. Наблюдает
ся также общая тенденция к увеличению роли внутриконтинентальных 
фаций, но все максимумы углеобразования в течение всей геологической 
истории связаны с паралическими и субпараллическими ландшафтами. 
В мезозое сосредоточено более 50% мировых запасов углей с постепенным 
нарастанием темпов углеобразования от минимальных в среднем триасе 
до максимальных в раннемеловое время.

Характерно изменение состава растительности в мезозой—кайнозое -  
исходного материала углей. Она почти полностью выходит на сушу, но 
занимает участки обширных прибрежных низменностей, почти изолирован
ных от моря лагун и внутренних крупных пресных или слабо солоновато
водных бассейнов с эндемичной фауной. В составе флоры преобладают 
саговниковые (цикадовые), хвойные и гинкговые растения, появляются 
беннетиты. Болота формируются в предгорных прогибах, на границе 
вторичных геосинклинальных областей и платформ.

Угольное вещество характеризуется высокой степенью разложения, угли 
представлены исключительно ультракларенами и кларенами. Размеры 
болот по сравнению с палеозойским временем ограничены при сохранении 
и увеличении мощностей торфогенных слоев. Усиливается роль аллохтон
ного приноса растительного вещества в болота. Содержание серы в углях 
ниже, чем в палеозойских.

Эпохи интенсивного угленакопления с усилением теократического 
режима и осушением болот сменяются эпохами интенсивного рудо- 
образования (сидериты и каолиниты верхнего триаса, верхней юры и нижне
го мела), а также активизацией вулканических процессов. Последние 
приобретают платформенный характер и сопровождаются проявлениями 
основного магматизма.

С неогена намечается некоторая обратная тенденция увеличения роли 
приморских ландшафтов. В современную эпоху резко преобладает внутри- 
континентальное торфонакопление; но образование торфяников, которые 
могут превратиться в угольные пласты, приурочено главным образом к 
приморским равнинам. Эволюция состава растительного вещества в ходе 
истории угленакопления проявлялась в деталях изменения вещественного 
состава, но сравнительно мало влияла на морфологию и другие основные 
свойства угольных пластов, за исключением, может быть, голоцена.

Распределение во времени концентраций сапропелевого вещества и горю
чих сланцев частично совпадает с распределением угольных пластов, но 
возникло значительно раньше, и распространение его существенно 
отличается я деталях по сравнению с ОВ гумусового ряда. В отличие от 
углей образование горючих сланцев связано и с гумидным и с семигумид- 
ным климатом. Оптимальные условия их накопления существовали в 
периоды тектонической стабилизации и крупных медленных трансгрессий, 
с несколько более поздними или (чаще) более ранними стадиями инвер



сий тектонических циклов, чем углеобразующие стадии. Современное 
сапропелеобразование приурочено главным образом к малым озерам 
гумидной зоны платформ умеренного пояса, меньше к опресненным лагу
нам и некоторым котловинным морям гумидных и семигумидных зон.

В фанерозое, по данным официальной сводки ООН (1967 г .) , запасы 
горючих сланцев мира с содержанием ОВ от 10 до 65% составляют 
135 трлн, т (без Аляски). Выделяется два стратиграфических максимума 
сланценакопления — в перми и палеогене; причем скорость накопления 
керогена в перми -  порядка 40 тыс. т в год, для палеогена — 60 тыс. т в 
год; в кембрии, нижнем карбоне и юре на порядок ниже.

Д. Дункан и В. Свенсон [1970] подсчитали, что при содержании от 2 
до 10% жидкой нефтеобразной смолы, выделяющейся из керогена при 
нагревании до t  =  550° С, горючие сланцы мира могут дать 47,6 трлн, т 
заменителя нефти, а при наличии в сланцах от 10 до 40% смолы суммарные 
запасы ее составляют 2,5 трлн, т, что отвечает примерно 5 трлн, т ОВ.

На территории СССР максимальные запасы смолы (керогена) устано
влены в кембрийских сланцах Восточной Сибири, в ордовикских Прибалти
ки и в юрских Волжско-Печорской провинции. В противоположность 
Южной и Северной Америке пермский и палеогеновый периоды на террито
рии СССР не оставили больших концентраций керогена в горючих сланцах.

На интересную особенность голоцена на севере СССР указал А.Я. Рубин
штейн [1979], который вычислил, что скорость накопления сапропеля в 
эту эпоху составила 14 тыс. т/г в пересчете на сухую массу.

С максимумами концентраций твердого ОВ коррелируются макси
мумы концентрации железных руд, но несколько опережают или отстают 
по времени (не более чем на эпоху). Главный максимум концентрации руд 
марганца в олигоцене несколько предшествует и частично синхронен с 
третьим максимумом углеобразования; другие — меньшие максимумы 
образования руд марганца (в нижнем кембрии, среднем-верхнем девоне, 
нижнем карбоне, нижней перми и мелу) — несколько опережают макси
мумы концентраций твердого ОВ; интенсивность бокситообразования 
более или менее одновременна с максимумами экзогенного железообразова- 
ния или несколько опережает их, но связана с более континентальными и 
еще более тектонически стабильными фациями.

Наблюдаются ясные корреляции общих концентраций ОВ и большинства 
других экзогенных руд, в частности фосфора и некоторых цветных метал
лов, но образованных в других климатических и геоморфологических 
обстановках и с некоторыми разрывами во времени (до эпохи) между 
максимумами концентраций пластного ОВ и этих руд. Установлена также 
общая направленность эволюции концентраций всех полезных ископаемых 
от геосинклинальных областей к орогенным и платформенным, от морских 
обстановок к лагунным и внутриконтинентальным.
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Т.Д. Джумалиев, У.А. Асаналиев, И.Д. Турдукеев

ЭВОЛЮЦИЯ ЛИТОГЕНЕЗА
И СТРАТИФОРМНОГО РУДООБРАЗОВАНИЯ
В РИФЕЙ-ФАНЕРОЗОЙСКОЙ ИСТОРИИ ТЯНЬ-ШАНЯ

Рифей-фанерозойские литологические формации советского Тянь-Шаня 
вмещают такие известные объекты стратиформных рудных и нерудных 
полезных ископаемых, как Каратауский фосфоритовый бассейн, Талас
ский олово-полиметаллический пояс, Баласагынская группа медных, 
Шыргыйская, Ташкоринская, Туюкская, Джыргаланская, Кетьменьская 
группы полиметаллических, Ачикташская, Чункурчакская, Барскаунская 
группы серноколчеданных месторождений Северного Тянь-Шаня, Сарыджаз- 
Чаткало-Каратауский ванадиеносный, Молдо-Тоо-Чаткало-Каратауский 
полиметаллический пояса, Джетимский железорудный бассейн, Кумторская 
группа колчеданных и Сумсарская, Калканатинская, Учкулачская, Канская 
группы полиметаллических месторождений Среднего Тянь-Шаня, Зеравша- 
но-Гиссарский и Туркестано-Алайский сурьмяно-ртутные пояса. Уланская 
группа ртутных, Атбашинская, Хандизинская, Чакчарская, Кульдаринская 
группы колчеданно-полиметаллических и Кугитангская группа полиметал
лических месторождений Южного Тянь-Шаня. Все они относятся к  слож
ным геологическим образованиям, в отношении генезиса которых среди 
исследователей нет единого мнения [Асаналиев и др., 1981], почему нами 
была предпринята попытка выяснения основных геологических факторов 
их становления и эволюции во времени и пространстве. При этом авторы 
исходили из аксиомы, что рудные залежи стратиформных месторождений 
спорного генезиса могут быть фациально и генетически тесно связаны 
(в случае синхронности осадко- и рудонакопления) или не связаны (в 

случае эпигенетичности оруденения) с определенными типами литологи
ческих формаций, пород, палеоструктур осадконакопления, из-за чего 
закономерности образования и эволюции могут быть однозначно решены 
только путем совокупного анализа-синтеза таких взаимосвязанных гео
логических факторов становления и эпигенеза формаций и руд, как  
региональные формационные, локальные седиментационные и постседи- 
ментационные.

Региональные формационные факторы эволюции литогенеза и страти- 
формного рудообразования Тянь-Шаня — совокупное циклическое измене
ние во времени тектонических, фациально-динамических, климатических, 
экзогенных и эндогенных петрофондовых и металлогенических условий 
осадко- и рудонакопления в пределах определенных структурноч}юрма- 
ционных зон и систем геосинклинальной области Тянь-Шаня — нами вы
явлены методами формационного и металлогенического анализов, раз
работанными Н.С. Шатским, А.Л. Яншиным, Н.П. Херасковым, И.В. Хворо- 
вой, П.П. Тимофеевым и другими путем объемного изображения геологи
ческих тел в виде карты и вертикальных и латеральных рядов геологи
ческих формаций.

По времени заложения рифей-палеозойских геосинклинальных струк
тур и особенностям эволюции осадко- и рудонакопления в них геосинкли- 
нальная область Тянь-Шаня подразделяется на несколько структурно
формационных единиц: 1) байкальская Каратау-Таласская миогеосин- 
клинальная зона; 2) каледонская Северо-Тяньшаньская система, сос
тоящая из Каратау-Чаткало-Нарынской миогеосинклинальной зоны



(Средний Тянь-Шань) и целого ряда Эвгеосинклинальнаых зон (Чилик- 
Кеминской, Карабалтинской, Теск ейской, Сонкульской, Сусам ы рек о й ), 
разделенных между собой геоантиклинальными зонами и срединными 
массивами; 3) герцинская система Южного Тянь-Шаня, состоящая из серии 
миогеосинклинальных, геоантиклинальных и эвгеосинклинальных зон. 
Повсеместно границами разных структурно-формационных зон служат 
долгоживущие глубинные разломы. Граница между рифеем и дорифеем 
проводится условно по поверхности регионального несогласия, отделяющей 
гранитогнейсовый фундамент от вышележащих слабо метаморфизованных 
толщ.

В начале рифея Тянь-Шань переживает позднеорогенную стадию тектоно- 
магматической активизации, которая привела к образованию группы 
порфировых и порфирово-молассовых формаций. Затем он в условиях 
гумидного климата вступает в платформенный этап своего развития, когда 
в Северном Тянь-Шане происходит заложение авлакогенных структур щеле
вого типа (Шатский, 1964; Милановский, 1970], заполнение их комплек
сом морских углеродистых терригенно-карбонатных формаций со страти- 
формными залежами колчеданных, железных, полиметаллических, доло- 
мит-магнезитовых руд и местами трахибазальт-базальтовой формацией, 
отличающейся относительно повышенным содержанием меди, железа, 
никеля и кобальта. В то же время в межгорных впадинах Среднего Тянь- 
Шаня накапливались континентальные автохтонные терригенная и тилли- 
товая формации — продукты разрушения раннерифейских вулканических 
гор [Джумалиев, 1980].

В среднем рифее в пределах Тянь-Шаня господствует аридный климат. 
В Каратау-Таласской зоне закладывается миогеосинклинальный прогиб, 
в котором вплоть до венда накапливались аридные терригенно-карбонат- 
ные отложения, снизу вверх образующие такой эволюционный ряд кон
кретных осадочных формаций: раннегеосинклинальные углеродистая 
известняково-доломитовая-углеродистая аспидная с проявлениями страти- 
формных полиметаллических руд и повышенным фоном олова, вольфрама, 
ванадия, молибдена — позднегеосинклинальные флишоидная — флишевая — 
средне-верхнерифейская раннеорогенная нижняя тёрригенно-карбонатная 
моласса со стратиформными олово-цинково-свинцовыми месторождениями 
Таласской подзоны — верхнерифейская верхняя пестроцветная моласса с 
проявлениями медистых псаммито-пелитовых пород. В межгорных впа
динах Среднего Тянь-Шань вплоть до венда продолжается накопление 
континентальных автохтонных терригенной и тиллитовой формаций, а 
Северный Тянь-Шань претерпевает дальнейшую кратонизацию.

К началу венда по всему Тянь-Шаню устанавливается гумидный плат
форменный режим, происходит заложение разнотипных авлакогенных 
структур: сводово-вулканических в Среднем Тянь-Шане, щелевых — в 
Северном Тянь-Шане и по окраине Каратау-Таласской зоны. Эти структуры 
в разных зонах выполняются несколько отличными друг от друга морски
ми формациями и полезными ископаемыми. В Среднем Тянь-Шане за счет 
переотложения рифейских и континентальных терригенных и тиллитовых 
формаций межгорных впадин и проявления подводного траппового вул
канизма образуется своеобразная ассоциация углеродистой карбонатно- 
терригенно-тиллоидной формации (с залежами магнетит-гематитовых руд 
Джетымского бассейна), среднего колчедана (Кумторского месторожде
ния) и трахибазальтовой формации (с повышенным фоном целого ряда 
металлов). Щелевые авлакогенные структуры Северного Тянь-Шаня 
заполняются углеродистыми терригенно-карбонатными формациями с 
залежами стратиформных железных, колчеданных, колчеданно-полиметал- 
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лических (Чункурчакская, Барскаунская группы месторождений и др.), 
полиметаллических (Туюкская группа), флюоритовых, доломит-магне- 
зитовых руд местами в ассоциации с трахибазальт-базальтовой формацией 
с повышенным содержанием меди, никеля, кобальта и других элементов. 
Щелевые авлакогены Каратау-Таласской зоны выполнены углеродистой 
кремнисто-карбонатной (с проявлениями колчеданных руд и бедной фос- 
фатизацией) и терригенно-телепирокластической формациями.

К концу венда заканчивается платформенный этап развития системы 
Северного Тянь-Шаня. При этом если Северный Тянь-Шань превращается 
в равнинную страну, то в Среднем Тянь-Шане сохраняется расчлененный 
горный рельеф, межгорные впадины заполняются континентальной тер- 
ригенной и тиллитовой формациями. К этому же времени заканчивается 
полный геосинклинальный цикл развития Каратау-Таласской зоны, и она 
причленяется к Муюнкумскому срединному массиву. В Таласской подзо
не, где сохранились остатки верхнерифейских гор, фиксируются конти
нентальные терригенная и тиллитовая формации.

В начале кембрия произошла коренная тектоническая перестройка 
Тянь-Шаня, выразившаяся в заложении Северо-Тяньшаньской геосинкли- 
нальной системы, с севера ограниченной Муюнкумским и Заилийским 
срединными массивами, а с юга — северной окраиной Таримской платфор
мы; Каратау-Таласская зона становится краевой частью Муюнкумского 
срединного массива. Наступает (вплоть до юры) аридный климат.

В нижнем кембрии вдоль северной границы Среднего Тянь-Шаня в 
унаследованных от рифея—венда мелких синеклизах отлагалась своеобраз
ная раннегеосинклинальная ванадиеносная углеродистая лидито-фтанитовая 
формация; синхронно с ней в эвгеосинклинальных зонах Северного Тянь- 
Шаня образовывалась спилито-диабазовая формация с повышенным со
держанием фосфора; в это же время в унаследованных от рифея—венда 
мелких пологих синеклизах Каратауской подзоны отлагались фосфато
носная карбонатно-глауконито-терригенная и углеродистая спонголито- 
фосфорито-фтанитовая формации, а в межгорных впадинах (тоже унасле
дованных от рифея—венда) Таласской подзоны — слабо фосфатоносная 
тиллоидно-терригенная формация. Относительно источника фосфора в 
спонголит-фосфорит-фтанитовой формации и ванадия и других элементов — 
в лидит-фтанитовой формации существуют разные гипотезы [Казаков, 
1950; Страхов, 1962; Шатский, 1963; Бушинский, 1966; Бродская, Ильин
ская, 1968; Холодов, 1970]. Анализ тектонических, фациально-динами
ческих и рудогенных факторов образования рассматриваемых формаций 
показывает, что фосфориты, фтаниты и спонголиты чулактауской свиты 
Малого Каратау отлагались в унаследованном от рифея—венда мелко
водном заливе — непосредственном продолжении Сусамыр-Ичкелетауского 
глубоководного эвгеосинклинального прогиба, выполненного одновозра
стными с фосфоритами фосфатоносными основными магматическими 
породами [Джумалиев и др., 1976]. Эти и другие данные позволяют нам 
предполагать, что каратауские фосфориты образовались в зоне апвеллин- 
га — зоне поступления насыщенных фосфатным веществом (возможно, за 
счет фосфатоносных гидротермальных растворов подводных основных 
вулканитов) глубинных вод (в краевой погруженной части Муюнкумского 
срединного массива). В то же время, из-за отсутствия глубоководных 
течений, направленных в сторону Среднего Тянь-Шаня и Таласской под
зоны, основные вулканиты эвгеосинклинальных трогов и их гидротермаль
ные растворы поставщиками ванадия и фосфора быть не могли.

С конца нижнего кембрия до начала аренигского яруса в Среднем Тянь- 
Шане отлагается углеродистая лидито-сланцево-карбонатная, а в Северном



Тянь-Шане — вулканогенно-граувакковая формации, выше сменяющиеся 
соответственно яшмово-кремнисто-терригенной (с бедными железо-мар
ганцевыми рудами) и вулканогенно-осадочной (с проявлениями страти- 
формных колчеданных и колчеданно-полиметаллических руд) формация
ми арниг-лландейльского возраста. Все перечисленные формации относятся 
к  раннегеосинклинальным образованиям. Позднегеосинклинальные 
образования представлены в Среднем Тянь-Шане углеродистой флишоид- 
ной, а в Северном Тянь-Шане — вулканогенно-флишоидной (с проявления
ми стратиформных колчеданно-полиметаллических руд) формациями 
нижне-среднекарадокского возраста. С конца нижнего кембрия до нижнего 
карадока в Каратау-Таласской зоне формируется своеобразная известняко
во-доломитовая формация, характерная для срединного массива.

В верхнем ордовике Северо-Тяньшаньская геосинклинальная система 
переживает раннеорогенную стадию своего развития. В Среднем Тянь-Шане 
формируется нижняя карбонатно-терригенная моласса, а в Северном Тянь- 
Шане — вулканогенно-молассовая формация, по латерали расчленяющаяся 
на липарит-андезит-дацитовую (со стратиформными полиметаллическими 
месторождениями Шыргыйской группы) и терригенную нижнемолассовую 
(с проявлениями медистых псаммито-пелитовых пород) градации.

В начале силура произошла очередная коренная тектоническая пере
стройка Тянь-Шаня: заложилась Южно-Тяньшаньская геосинклинальная 
система, состоящая из серии эвгеосинклинальных, геоантиклинальных и 
миогеосинклинальных зон; Северо-Тяньшаньская система вступила в 
платформенный этап своего развития, а Каратау-Таласская зона продолжа
ла оставаться срединным массивом.

В разнотипных структурно-формационных зонах Южного Тянь-Шаня 
эволюция литогенеза и стратиформного рудообразования в общих чертах 
происходила следующим образом.

В нижнем—верхнем силуре в эвгеосинклинальных прогибах образовы
валась аспидно-вулканогенная формация, по латерали расчленяющаяся на 
спилито-диабазовую и углеродистую вулканогенно-аспидную (с повышен
ным фоном и рудопроявлениями вольфрама, сурьмы, ртути, серного 
колчедана) градации, а миогеосинклинальные прогибы выполнены угле
родистой аспидной формацией с повышенным фоном и рудопроявлениями 
тех же элементов. С верхнего силура вплоть до визейского времени в 
сводовых частях геосинклинальных поднятий шло образование рифоген- 
ной карбонатной формации в сторону эв- и миогеосинклинальных проги
бов, фациально замещающейся углеродистой известняково-доломитовой 
формацией, вмещающей стратиформные ртутные, сурьмяно-ртутные зале
жи Уланской группы, Зеравшано-Гиссарского и Туркестано-Алайского 
поясов [Турдукеев, 1970] и свинцово-цинковые месторождения Молдо- 
Тоо-Чаткало-Каратауского пояса.

Начиная с девона вплоть до визе в эвгеосинклинальных прогибах на
капливалась вулканогенно-осадочная формация, по латерали расчленяю
щаяся на углеродистую вулканогенно-терригенную (со стратиформными 
залежами медно-колчеданных и колчеданно-полиметаллических руд 
Атбашинской и Кульдаринской групп), углеродистую карбонатно-кремни
стую кератофир-спилит-диабазовую (с проявлениями ртутной минерализа
ции) , яшмовую и кремнисто-сланцевую градации, а миогеосинклинальные 
прогибы заполнялись карбонатно-терригенной (карбонатно-граувакковой) 
формацией, по латерали расчленяющейся на терригенно-карбонатную (со 
стратиформными залежами барит-свинцовых руд) и граувакковую (с 
проявлениями стратиформных медно-колчеданных и колчеданно-полиметал
лических руд) градации. Все перечисленные формации силур—турнейского 
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возраста относятся к образованиям раннегеосинклинальной стадии раз
вития Южного Тянь-Шаня.

В визейском веке Южный Тянь-Шань переживал позднегеосинклиналь- 
ную стадию своего развития, когда во вновь образованных геосинклиналь- 
ных прогибах формировалась своеобразная углеродистая кульмовая форма
ция [Асаналиев, 1974] с повышенным фоном благородных элементов и 
фосфора, а на геоантиклинальных поднятиях образовалась рифогенная 
карбонатная формация со стратиформными залежами полиметаллов.

С серпуховского по московский век Южный Тянь-Шань испытывал 
раннеорогенную стадию своего развития. В серпуховском и первой полови
не башкирского веков в эвгеосинклинальных зонах образовывалась нижняя 
вулканогенно-молассовая формация, а в миогеосинклинальных зонах — 
слабоуглеродистая терригенно-карбонатная нижняя моласса. С поздне
башкирского века до позднемосковского века отлагалась верхняя терри- 
генная моласса.

В девоне—перми в Тянь-Шане наряду с вышеуказанными геосинкли- 
нальными формациями Южного Тянь-Шаня получили широкое развитие 
своеобразные позднеорогенные (дейтероорогенные) формации и полезные 
ископаемые, отличающиеся следующими эволюционными особенностями: 
1) континентальные порфировые, прибрежно-морские молассово-пор- 
фировые и прибрежно-морские молассовые формации; 2) в Курамин- 
ской и Гиссарской подзонах позднеорогенные формации имеют площадное 
распространение, а в остальной части Тянь-Шаня обычно образуют преры
вистые линейные выходы вдоль глубинных разломов, ограничивающих 
разные структурно-формационные зоны (чаще всего в пограничных поло
сах срединных массивов и эвгеосинклинальных зон); 3) для порфировой 
группы формаций характерны жильные полиметаллические и медно-порфи
ровые руды; по латерали эта группа фациально замещается группой молас- 
сово-порфировых формаций, в которой с конкретными углеродистой 
известняково-доломитовой и рифогенной карбонатной формациями свя
заны свинцово-цинковые месторождения Кетменьской, Учкулачской групп 
[Панкратьев, Михайлова, 1981], а с терригенно-вулканогенными форма
циями — колчеданно-полиметаллические месторождения Ташкоринский, 
Хандизинской и Чакчарской групп.

Прибрежно-морская молассовая формация образована за счет продуктов 
разрушения порфировых, молассовочюрфировь'х и других формаций; 
она расчленяется на нижнюю терригенно-карбонатную и верхнюю эвапори- 
то-терригенную молассы. С терригенной ассоциацией нижней молассы 
связаны медистые песчаники и сланцы Баласагынской группы, а с карбонат
ной ассоциацией -  стратиформные свинцово-цинковые месторождения 
Джыргаланской, Сумсарской и Калканатинской групп [Джумалиев, Коро
лев, 1971; Асаналиев, 1974]. При этом промышленные залежи полиметал
лов фиксируются только в тех случаях, когда данная формация с размы
вом перекрывает порфировую или молассово-порфировую группу форма
ций или залегает в непосредственной близости от них.

В пределах Среднего и Южного Тянь-Шаня довольно широко распро
странена своеобразная телепирокластически-молассовая формация верхне- 
карбоново-пермского возраста, представленная карбонатными и терриген- 
ными породами с примесью туфогенного материала, по-видимому, привне
сенного из соседних зон при наземном извержении порфировых лав.

В девоне-перми в краевых частях Каратау-Таласской зоны отлагаются 
терригенно-карбонатная и меденосная эвапорито-терригенная формации, 
характерные для срединных массивов.

С конца перми до нижнего антропогена весь Тянь-Шань переживает
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платформенный этап развития. Эволюция осадконакопления и стратиформ- 
ного рудообразования повсеместно осуществлялась фактически по единому 
плану в континентальной обстановке, но в разнотипных тектонических 
структурах. Так, в Южном Тянь-Шане бассейнами осадконакопления были 
унаследованные от палеозоя прогибы и межгорные впадины, а в Северном 
Тянь-Шане — линейные рифтогенные структуры. Конкретные временное 
эволюционные ряды комплексов формаций по этим регионам выглядят 
так. В Южном Тянь-Шане: триасовый аридный терригенный—нижне-средне- 
юрский лимнический угленосный терригенный-верхнеюрский аридный 
терригенно-карбонатный со стратиформными залежами полиметаллов 
(Кугитангская группа и др.) — меловой аридный карбонатно-терригенный 

с проявлениями медистых песчаников и фосфатных руд — палеоген-нижне- 
антропогеновый эвапорито-карбонатно-терригенный с проявлениями меди
стых песчаников. В Северном Тянь-Шане: нижне-среднеюрский гумидный 
рифтовый лимнический угленосный терригенный — палеоген-нижнеантро- 
погеновый эвапорито-карбонатно-терригенный с проявлениями страти- 
формных полиметаллических руд.

В антропогене Тянь-Шань превращается в эпиплатформенное горное 
сооружение. Межгорные впадины заполняются континентальными отложе
ниями -  терригенной молассовой и горной мореной.

Подытоживая краткую характеристику эволюции литогенеза и страти- 
формного рудообразован ия Тянь-Шаня в рифее—фанерозое, можно заклю
чить, что она связана с двумя мегациклами осадконакопления: рифей- 
вендским и фанерозойским. В каждом из них по тектоническим этапам 
становления выделяется такой эволюционный ряд комплексов формаций: 
геосинклинальный (собственно геосинклинальный и орогенный) — дейтеро- 
орогенный—платформенный—эпиплатформенных горных сооружений.
Своеобразием отличаются палоезойские формации и полезные ископаемые 
Каратау-Таласской зоны, образовавшиеся в пределах срединного массива. 
Сравнительный анализ эволюции осадконакопления между указанными 
мегациклами показывает, что в становлении формаций и полезных ископа
емых геосинклинальных, дейтероорогенных и эпиплатформенных этапов 
существенных различий нет, если не считать смену докембрийских стро- 
матолитовых биогермов биогермами, рифостроителями которых были 
морские животные, и появление солей в фанерозойских формациях. Зато 
резко отличаются формации и полезные ископаемые платформенных 
этапов развития. Так, рифей-вендские формации образованы в морских 
авлакогенных структурах вулканогенно-грядового и щелевого типов и 
представлены специфическими гумидными автохтонными углеродистыми 
карбонатно-терригенно-тиллоидной и терригенно-карбонатной формациями 
в ассоциации с трахибазальтовой и трахибазальт-базальтовой формациями 
траппового типа. Терригенные псаммито-алевритовые породы этих форма
ций имеют аркозовый, полевошпат-кварцевый и кварцевый состав, а среди 
карбонатов широко распространены доломит и магнезит-доломитовые 
породы. Данные формации вмещают стратиформные месторождения желез
ных, колчеданных и полиметаллических руд. В отличие от рифей-вендских 
триас-нижнеантропогеновые формации образованы в континентальных 
рифтогенных структурах и унаследованных прогибах и представлены 
аридными пестроцветными терригенной, авапорито-терригенной и реже 
карбонатно-терригенной формациями местами в ассоциации с континен
тальной трахибазальтовой формацией траппового типа. Терригенные псам
мито-алевритовые составляющие формаций имеют полимиктовый состав 
и вмещают месторождения солей, проявления медистых песчаников и 
полиметаллических руд.



Каждый тип структурно-формационных зон геосинклинальной системы 
Тянь-Шаня обладает своим индивидуальным временным эволюционным 
рядом рифей-палеозойских формаций и полезных ископаемых, обусловлен
ным миграцией и последовательным изменением региональных форма
ционных и металлогенических факторов осадко- и рудонакопления во 
времени и пространстве. Конкретно по зонам вертикальные эволюционные 
ряды комплексов литологических формаций и видов стратиформных 
полезных ископаемых выглядят следующим образом.

1) Каратау-Таласская зона: средне-верхнерифейский аридный миогео- 
синклинальный терригенно-карбонатный с залежами олово-свинцово-цин
ковых руд — вендский гумидный платформенно-авлакогенный карбонатно- 
терригенно-телепирокластический с проявлениями колчеданных и фос
фатных руд — поздневендский невальный тиллитовый эпиплатформенных 
горных сооружений — нижнекембрийско-среднеордовикский аридный 
терригенно-кремнисто-карбонатный срединного массива с желваковыми, 
пластовыми и ракушняковыми фосфоритами — девон-карбонатный арид
ный терригенно-карбонатный срединного массива с проявлениями меди
стых песчаников и сланцев.

2) Северо-Тяньшаньская геосинклинальная система. А — эвгеосинкли- 
нальная зона Северного Тянь-Шаня: нижнерифейский и вендский гумидные 
платформенно-авлакогенные углеродистые терригенно-карбонатные, места
ми в ассоциации с трапповыми вулканитами) с залежами железных, кол
чеданных и полиметаллических руд — нижнекембрийско-верхнеордовик- 
ский аридный эвгеосинклинальный осадочно-вулканогенный с залежами 
медных, колчеданно-полиметаллических руд — девон-пермский дейтеро- 
орогенный вулканогенно-молассовый с залежами колчеданно-полиметалли
ческих и полиметаллических руд. Б — миогеосинклинальная зона Среднего 
Тянь-Шаня: нижнерифейский и вендский гумидные платформенно-авлако
генные карбонатно-терригенный и карбонатно-терригенно-тиллоидный 
(местами в ассоциации с трапповыми вулканитами) с залежами железных и 
вольфрамово-колчеданных руд -  нижнекембрийско-верхнеордовикский 
аридный миогеосинклинальный кремнисто-карбонатно-терригенный с 
залежами ванадиевых и железо-марганцевых руд — девон-среднекарбоно- 
вый аридный миогеосинклинальный терригенно-карбонатный с ртутно
полиметаллическими рудами — верхнекарбон-пермский аридный дейтеро- 
орогенный телепирокластически-молассовый1.

3) Южно-Тяньшаньская геосинклинальная система. А — эвгеосинкли- 
нальные зоны (силурюреднекарбоновый аридный эвгеосинклинальный 
вулканогенно-осадочный) с залежами вольфрамовых, колчеданно-поли
металлических, колчеданных и сурьмяно-ртутных руд — верхнекарбон- 
пермский аридный дейтероорогенный телепирокластически-молассовый, 
Б — геоанти клина льны е зоны (верхнесилурийско-среднекарбоновый арид
ные геоантиклинальный карбонатный рифогенный) с залежами сурьмяно
ртутных и полиметаллических руд. В — миогеосинклинальные зоны (си
лу р-среднекарбоновый аридный миогеосинклинальный терригенно-кар
бонатный) с залежами вольфрамовых, полиметаллических и ртутно-сурьмя
ных руд — верхнекарбон-пермский аридный дейтероорогенный телепиро
кластически-молассовый.

Локальные седи мен тационные факторы эволюции литогенеза и страти- 
формного рудообразования -  совокупное циклически направленное 
изменение во времени тектонических, фациально-динамических, климати

1 Д е в о н -среднекарбоновый и верхнекарбон-пеомский комплексы относятся к обра
зованиям Южно-Тяньшаньской геосинклинальной системы.



ческих, петрофондовых и металлогенических условий осадко- и рудо- 
накопления в пределах конкретно взятого месторождения -  устанавли
ваются путем детального изучения состава, структурно-текстурных осо
бенностей и строения руд, рудовмещающих и безрудных пород всей рудо
носной формации месторождения. Например, стратиформные залежи 
полиметаллов и ртути в миогеосинклинальных и дейтероорогенных молас- 
совых формациях обладают следующими седиментационными особенно
стями становления [Турдукеев, 1970; Джумалиев, Королев, 1971; Асана- 
лиев, 1974]. Во-первых, фиксируются они в чисто осадочных породах, 
при этом в размещении различных типов руд существует четкий форма
ционный, литологический, ритмостратиграфический и палеоструктурный 
контроль: ртутное (с цинком, свинцом или без них) и ртутно-сурьмяное 
оруденение связано только с раннегеосинклинальной углеродистой извест
няково-доломитовой формацией, медное оруденение повсеместно приуро
чено только к слабоуглеродистым тонкообломочным терригенным поро
дам и частично мергелям начальных элементов ритмов, размещенным в 
пологих крыльях конседиментационных антиклинальных структур в 
местах фациального сочленения красноцветных и сероцветных градаций 
(в петроцветах) карбонатно-терригенных моласс, а цинково-свинцовое и 
ртутное оруденение повсеместно фиксируется только в слабоуглеродистых 
известковистых доломитах, глинистых известняках и мергелях срединных * 
элементов ритмов, размещенных в пологих крыльях конседиментационных 
антиклинальных структур или в палеоложбинах между биогермами. Во- 
вторых, источником рудного вещества служили продукты коры выветри
вания и высокоминерализованные вадозные растворы определенных 
формаций. Геосинклинальные и раннеорогенные месторождения эвгеосин- 
клинальных зон обладают другими локальными седиментационными 
особенностями становления: фиксируются в осадочно-вулканогенных 
породах, чаще всего в алевролитах, сланцах и туфах, размещенных в зонах 
фациального сочленения вулканогенных и осадочных градаций осадочно
вулканогенных формаций; источником рудного вещества служили 
синхронные с осадконакоплением подводные вулканы и их поствулкани
ческие гидротермальные растворы.

В эволюционном ряду литогенеза и стратиформного рудообразования 
немаловажную роль играют процессы вторичного преобразования пород 
и руд. В частности, эпигенез пород и руд стратиформных месторождений 
цветных металлов в осадочных породах выражен в виде неравномерной 
перекристаллизации, доломитизации карбонатных пород, окварцевания 
кремнистых конкреций и стяжений. При этом глинисто-рудное вещество 
выносится в септариевые трещины, пустоты и новообразованные сутуро- 
стилолиты, прерывистые прожилки альпийского типа и разнообразные 
карстовые пустоты, гнезда, выполненные кристаллическим галенитом, 
сф!алеритом, киноварью, баритом, кальцитом, флюоритом, глинистым 
веществом. Эти эпигенетические трансформации происходят в пределах 
первичных контуров седиментационно-диагенетических залежей, обычно 
не выходя за их пределы. Исключение представляют ртутные руды, кото
рые в случае интенсивности эпигенеза значительно перемещаются относи
тельно тех отложений, в которых они сформировались. На характер и 
интенсивность эпигенеза пород и руд наряду с тектоно-магматическими 
факторами, физическим состоянием, химико-минералогическим составом ~ 
и возрастом рудоносных пород важнейшее влияние оказывают лито
логия, физико-химические свойства подстилающих и перекрывающих 
толщ и состав просачивающихся через них подземных водозных вод. 
Породы и руды вулканогенно-осадочных формаций, кроме выше пере-



численных эпигенетических преобразований, претерпевают иногда зелено
сланцевый метаморфизм и ювенильно-гидротермальные изменения.

Синтезируя вышеописанные основные факторы эволюции лито* и рудо* 
генеза, можно заключить, что стратиформные месторождения Тянь-Шаня 
относятся к поли генным (экзогенным, эндогенным) и полистадиальным 
(сингенетически-эпигенетическим) образованиям, неразрывно связанным 

с эволюцией специфических типов литологических формаций во времени 
в определенных структурно-формационных зонах.
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P.R. Скляров

ЭВОЛЮЦИЯ АЛЮМИНИЕВОГО РУДООБРАЗОВАНИЯ
В ГЕОЛОГИЧЕСКОЙ ИСТОРИИ ДАЛЬНЕГО ВОСТОКА СССР

К настоящему времени в дальневосточной части СССР зарегистрировано 
400 месторождений и проявлений алюминиевых руд алунитового, диаспоро- 
вого, бокситового и аллитового, каолинитового, алюмо-железного, корун
дового, андалузитового, силлиманитового* и дистенового, анортозитового, 
нефелинового и лейцитового типов. Их геохронологическое (в процентах 
к  общему количеству перспективных проявлений и месторождений) и 
пространственное размещение относительно главнейших тектонических 
структур региона показано на рис. 1 (см. вкл.) и 2.

К архейским, нижне- и среднепротерозойским образованиям приуро
чены месторождения и проявления корунда, силлиманита и дистена, редко 
андалузита (в протерозое), анортозитов. Несмотря на сравнительно боль
шое абсолютное количество проявлений и месторождений вышеперечислен
ных типов алюминиевых руд, интенсивность рудообразования, выражае
мая условно количеством месторождений (в %), приходящихся на единицу 
времени (1 млн. лет) и относящихся к  временным объемам данных гео
хронологических подразделений, является ничтожной. Это обусловлено 
колоссальной абсллютной продолжительностью в 2 млрд, лет обозревае
мой части архея (начиная с 3,5 млрд, лет), нижнего и среднего проте
розоя.

В позднем протерозое (1 млрд, лет) общее количество месторождений 
сравнительно со средним протерозоем и их видовое разнообразие воз
растает (появляются аллиты, каолины, алюможелезные руды ), а в раннем 
кембрии уменьшается. Однако интенсивность рудообразования обратно 
пропорциональна их абсолютному распределению. Она минимальна в позд
нем протерозое и максимальна в раннем кембрии.

В позднепротерозойских отложениях Сибирской платформы (Учуро- 
Майская плита) распространены на сотни километров горизонты слабо- 
метаморфизованных каолинов (флинтклеев) в ассоциации с алюмо желез
ными (гематит-каолинитовыми) рудами. Каолинитоносные отложения 
на контактах с интрузиями превращаются в андалузитоносные породы. 
Андалузит — минерал, аналогичный по химическому составу дистену и 
силлиманиту (имеются лишь структурные отличия). По аналогии можно 
считать, что докембрийские силлиманитовые и дистеновые толщи — про
дукты метаморфизма первоначально каолинитоносных толщ. Несмотря 
на то что си л лиман ит-дистеновые толщи на Алданском щите и Становой 
складчатой области имеют довольно широкое распространение, данные 
минералы не образуют средних высоких концентраций (редко до 20% ), 
и в целом они могут *быть названы высокоглиноземистыми только по 
наличию высокоглиноземистых минералов. Фактически известно только 
два мелких месторождения (имеются в виду разведанные) корунда и 
одно — дистена. В образованиях среднего и позднего кембрия, ордовик
ского и силурийского периодов какие-либо проявления алюминиевых 
руд неизвестны. Возможно, что это связано с незначительной распростра
ненностью образований данного возраста на поверхности.

В девонский период формируются проявления аллитов, алюмо желез
ных руд, каолинов. Абсолютные распределения и интенсивность рудо
образования совместно возрастают, достигая максимума в среднем дево-



Рис. 2. Схема геохронологического распределения перспективных проявлений и 
месторождений в дальневосточной части СССР

1 — интенсивность рудообразования (процент количества месторождений, при
ходящихся на 1 млн. лет); месторождения и проявления алюминиевых руд см. 
на рис 1 (знаки 2 0 -2 8 )

не. В целом известные девонские рудопроявления имеют только мине
ралогическое значение.

Каменноугольный период в отношении алюминиевых руд слабо перспек
тивен. Вероятнее всего, это связано с плохой изученностью отложений 
карбонового возраста, в которых до сих пор неизвестны скопления бокси
тов и других видов алюминиевого сырья.

В пермский период на рифовых массивах образуются мелкие рудо
проявления аллитов. Терри генные пермские каолинитоносные отложения 
на контактах с интрузиями преобразуются в андалузитоносные породы 
(иногда с корундом и диаспором).

К раннему триасу приурочены проявления аллитов (на рифовых масси
вах) и единичные массивы нефелиноносных пород. Средний и поздний 
триас непродуктивны.

В юрский период формировались, как и ранее, проявления аллитов на 
рифах, каолиновые и нефелиновые породы.



Меловой период -  время образования многочисленных гидротермаль
ных месторождений алунита, диаспора, аллитов и каолинов в корах вы
ветривания, андалузита, корунда, редко силлиманита на контактах с интру
зиями осадочных и гидротермальных каолинитоносных образований, 
содержащих свободный глинозем в виде гиббсита и диаспора.

В палеогене и неогене распространен аналогичный комплекс алюминие
вых руд 4с минимумом в эоцене и максимумом в неогене). Для этого 
этапа абсолютные распределения и интенсивность рудообразования совпа
дают. Из вулканических образований отметим лейцитовые лавы на Северо- 
Востоке СССР.

В четвертичное время происходило образование месторождений алуни
тов, каолинов, аллитов гидротермального генезиса в современных вулка
нических зонах, осадочных (переотложенных гидротермальных) алунитов 
и аллитов.

Из вышеприведенных данных следует, что в обозримой части истории 
геологического развития Дальнего Востока интенсивность алюминиевого 
рудообразования периодически возрастала (в позднем протерозое-раннем 
кембрии, среднем девоне, перм*-раннем триасе, юре, позднем мелу, 
раннем палеогене и неогене) и уменьшалась (в среднем-верхнем кембрии, 
ордовике, силуре, карбоне, среднем и верхнем триасе), проявляя в целом 
тенденцию к  возрастанию от древних эпох к  более молодым.

Намечается синхронность в образовании экзогенных и гидротермаль
ных типов алюминиевых руд и некоторое их смещение во времени относи
тельно магматического типа.

По-видимому, колоссальные анортозитовые массивы служили источни
ком глинистого материала при выветривании для образования глинистых 
толщ Алданского щита, преобразованных впоследствии при метаморфизме 
в силлиманит-дистеновые породы. В докембрии и палеозое отсутствуют 
гидротермальные алунитоносные кварциты и связанный с ними комплекс 
глиноземистых минералов. Возможно, что при метаморфизме сера пол
ностью улетучилась и первоначально гидротермальные и осадочные алуни- 
товые, аллитовые, каолинитовые и гидрослюдистые минералы были пре
образованы в наблюдаемый ныне комплекс минералов (корунд, силли
манит, дистен, гранаты).

Развитие анортозитов в докембрии не является специфической чертой 
этого времени. Можно указать на Колокитканский среднепалеозойский 
массив (250 км 3) в зоне Тукурингрского разлома (у ж.-д. ст. Уруша), 
являющийся типовым для стратиморфных анортозитов.

Таким образом, с учетом метаморфических преобразований сущест
венных различий между докембрийским и кембрийским алюминиевым 
рудообразованием не намечается; различия сводятся в основном к коли
чественным масштабам развития этого процесса. Постепенный переход 
от метаморфических видов алюминиевых руд к  слабометаморфизован- 
ным намечается на уровне позднего протерозоя—раннего кембрия. В фане- 
розое метаморфические типы алюминиевых руд распространены на кон
тактах глиноземистых толщ с интрузиями и в вулканических зонах гидро
термального метасоматоза.

В структурно-тектоническом отношении все типы алюминиевых руд 
тяготеют к стабильным структурам (платформам, срединным массивам, 
краевым частям прогибов) или к  эпохам тектонической стабилизации 
и началу формирования базальтового плитного комплекса в окраинно- 
континентальных вулканических поясах.

Совпадение магматических, вулканических и экзогенных эпох алюми
ниевого рудообразования связывается с влиянием вулканизма на раз



витие гидротермальных процессов и на химический состав атмосферных 
вод и, следовательно, на интенсивность выветривания горных пород на 
территориях, близлежащих к зонам вулканизма. Увеличение запасов 
алюминиевых руд в геологической истории фанерозоя определяется тем, 
что в каждую последующую эпоху экзогенные процессы воздействовали 
на породы, уже претерпевшие выветривание и переотложение в предыду
щие эпохи, т.е. энергетические затраты, необходимые для последующих 
преобразований, с течением времени уменьшались, а интенсивность вывет
ривания, в связи с развитием органического мира и эволюцией гидро- и ат
мосфер, увеличивалась. По этим причинам фанёрозойские алюминиевые 
проявления в своем распространении большей частью контролируются 
древними глиноземистыми толщами, что обусловлено ассимиляцией маг
мой глиноземистых компонентов и развитием глиноземистых кор вы
ветривания на глиноземистых образованиях.

В течение всей экзогенной истории доминировал процесс отделения 
кремнезема и глинозема, заключавшийся в преобразовании алюмосили
катов алюминия земной коры в гидросиликаты (каолинит), гидросульфа
ты (алунит), гидроокиси алюминия (гиббсит, диаспор, бемит) и последую
щем превращении всех этих минералов при метаморфизме в безводные 
силикаты (андалузит, силлиманит, дистен) и окислы алюминия (корунд).

553.43/44(571.56)

Ю.В. Давыдов, А.Л. Галямов, А. Г. Чирявв,
И.Г. Волкодав, В Ж  Мишнин, А.И. Старников

ЭВОЛЮЦИЯ И ЗАКОНОМЕРНОСТИ РАСПРОСТРАНЕНИЯ
СТРАТИФОРМНОГО ОРУДЕНЕНИЯ СВИНЦА, ЦИНКА
И МЕДИ В ОСАДОЧНЫХ ТОЛЩАХ ЯКУТИИ

Территория Якутии с ее сложным геологическим строением и разно
образием осадочных и вулканогенно-осадочных комплексов перспектив
на для поисков стратиморфных месторождений. Установленные здесь 
стратиформные месторождения цветных металлов формировались в раз
личные металлогенические эпохи. Подавляющая часть выявленных в на
стоящее время медных и полиметаллических месторождений и проявле
ний рассматриваемого типа сосредоточены в отложениях докембрия и 
палеозоя. В этом временном диапазоне выделяется несколько металло- 
генических эпох развития полиметаллического и медного оруденения: 
раннепротерозойская, позднепротерозойская (рифейская), венд-раннекем- 
брийская, среднекембрийская, позднекембрийско-ордовикская и средне
палеозойская (рис. 1 ).

Раннепротерозойская металлогеническая эпоха широко проявилась 
в западной части Алданского щита и в пограничной с Якутией Читинской 
области, где в пределах наложенного на архейский фундамент раннепро
терозойского Кодаро-Удоканского прогиба залегает мощная (около 10 км) 
толща меденосных терригенных отложений удоканского комплекса. Мед
ная минерализация распространена по всему разрезу, но весьма неравно
мерно. В верхней части разреза мощностью около 3 км, представленной 
прибрежно-морскими и дельтовыми песчаниками (сакуканская свита), 
выявлены промышленные скопления медных руд.

Непосредственно на территории Якутии отложения верхней части удо-
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Рис. 1. Геохронологическое распределение мета ллогви минских эпох стретиформного 
оруденения

Рудоносные уровни: 1 — перспективные, 2  — с невыясненными перспективами

канского комплекса распространены в изолированных Угуйской,Олдонг- 
синской и Нижне-Ханинской впадинах, геологическое развитие которых 
происходило в обстановке, сходной с обстановкой формирования Кода- 
ро-Удоканского прогиба. В Угуйской впадине меденосными являются 
полевошпат-кварцевые песчаники верхнеханинской и нижнекебектинской 
подсвит, относящиеся к  красноцветной терригенной формации. Орудене
ние локализуется главным образом в пластах и линзах светло- и темно
серых песчаников мощностью до 20 м. Почти не изучены медистые пес
чаники нижнего протерозоя Олдонгсинской и Нижне-Ханинской впадин, 
имеющие аналогичное строение.

В Восточной Якутии нижнепротерозойское стратиформное оруденение



фиксируется в южной, части Приколымского поднятия на пограничной 
с Магаданской областью Ороекской площади. Здесь меденосны пестро* 
цветные вулканогенно-осадочные толщи, выделяемые в ороекскую свиту.

Раннепротерозойская металлогеническая эпоха на территории Якутии 
проявилась как эпоха существенно медного стратиформного оруденения 
(см. рис. 1 ). Месторождения свинца и цинка в отложениях этого возраста 
не зафиксированы, за исключением одного незначительного по масштабам 
проявления в пределах Оленёкского поднятия.

С позднепротерозойской (рифейской) металлогенической эпохой свя
зано формирование медных и свинцово-цинковых проявлений Юдомо- 
Майского и Патомского прогибов. В Юдомо-Майском прогибе они при
урочены к мощной (более 6 км) терригенно-карбонатной толще, в преде
лах которой обнаружены пласты с развитием как медной, так и свинцово- 
цинковой минерализации.

Меденосными являются несколько стратиграфических уровней в сред
нем и позднем рифее (см. рис. 1 ). К ним относятся зеленовато-серые 
алевролиты и конгломераты бикской свиты, пестроцветные и темно-серые 
мергели, окремнелые известняки и алевролиты мускельской свиты, серые 
и зеленовато-серые песчаники и алевролиты уйской серии (кандыкская, 
далындинская, джоронская и малосахаринская свиты), а также аргиллиты, 
доломиты и известняки лахандинской подсерии. .Медная минерализация 
встречается в отдельных пластах, прослоях и линзах главным образом 
в виде рассеянной вкрапленности халькопирита, борнита, халькозина, 
ковеллина, малахита и редко самородной меди. Меденосные отложения 
позднепротерозойской металлогенической эпохи относятся к формации 
медистых песчаников и сланцев.

В Юдомо-Майском прогибе с позднепротерозойской металлогениче
ской эпохой связано формирование нескольких уровней с в и н ц о в о 
ц и н к о в о г о  о р у д е н е н и я .  Наиболее продуктивны осадочные 
породы среднего и позднего рифея: темно-серые доломиты и известняки 
мускельской свиты, серые и светло-серые, часто водорослевые доломиты 
и известняки лахандинской подсерии (эльдиканская и гренская свиты), 
а также песчаники и алевролиты уйской серии (кандыкская, далындин
ская и усть-кирбинская свиты). Единичные проявления свинца и цинка 
обнаружены также в доломитах димской, светлинской и ципандинской 
свит. Оруденение представлено вкрапленной, прожилково-в к pan ленной 
и гнездово-вкрапленной минерализацией галенита и сфалерита. Из второ
степенных рудных минералов часто встречаются пирит и гематит, из вторич
ных — церуссит. Мощность минерализованных прослоев и пластов обычно 
не превышает первых метров.

В Патомском прогибе с позднепротерозойской металлогенической 
эпохой связано формирование стратиформного полиметаллического ору
денения в приграничном с Якутией районе Иркутской области. Рудоносны 
сеньская и ченчинская свиты среднего и верхнего рифея. В первой из них 
оруденение концентрируется в серых онколитовых и оолитовых доломи
тах в виде прожилково-в крап ленной сфалеритовой и галенитовой мине
рализации. В бассейне р. Джелинды рудная зона прослежена на расстоянии 
5 км. В ченчинской свите свинцово-цинковое оруденение отмечено в бас
сейне р. Чары в развалах окварцованных онколитовых и оолитовых из
вестняков в виде вкрапленности галенита, сфалерита и смитсонита. Ору
денение прослежено на расстояние 500 м.

Внешняя зона Байкало-Патомской складчатой области, в пределах 
которой обнаружено стратиформное оруденение, выходит на территории 
ЯАССР в виде сегмента в междуречье Лена-Большой Патом, а также



Уринского антиклинория. Аналогичные структурно-тектонические и форма
ционные условия формирования верхнепротерозойских осадков на ука
занных площадях позволяют относить их к  разряду перспективных, про
гнозируемых на поиски полиметаллических месторождений.

Венд-раннекембрийская метал л о гени чес кая эпоха, с которой в Якутии 
связаны свинцово-цинковые месторождения, -  наиболее изучена. Особенно 
отчетливо она проявилась в пределах Юдомо-Майского прогиба, где к 
настоящему времени в отложениях венда открыто Сарданинское и другие 
свинцово-цинковые месторождения, а также большое количество прояв
лений [Стратиформные . . . ,  1979]. Продуктивные фации продолжаются 
на юг на территорию Хабаровского края, где к настоящему времени также 
обнаружены рудопроявления свинца и цинка. Оруденение приурочено 
к  верхнесарданинской подсвите юдомской серии, в которой, в свою оче
редь, наблюдается три регионально выдержанных подуровня минерализа
ции. Они соответствуют трем пачкам верхнесарданинской подсвиты: ниж
ней, сложенной светлыми неяснослоистыми доломитами, средней, состоя
щей из существенно битуминозных известняков и доломитов, и верхней, 
представленной серыми и темно-серыми слоистыми известняками и свет
лыми неяснослоистыми, массивными, часто сахаровидными доломитами. 
Верхний подуровень минерализации продуктивен на большинстве рудо- 
проявлений и месторождений Юдомо-Майского прогиба. Оруденение ло
кализуется главным образом в массивных сахаровидных доломитах в 
виде вкрапленной, гнездово-вкрапленной и массивной галенит-сфалери- 
товой минерализации. Содержание полезного металла изменяется в широ
ких пределах при вариациях Sb/Zn от 1 :2 до 1:40. Мощность рудоносных 
тел также изменчива от долей метра до 40 м. Второй по продуктивности 
в верхнесарданинской подсвите — нижний подуровень, связанный с кар
бонатными породами первой пачки, где вкрапленная и прожилково-вкрап- 
ленная галенит-сфалеритовая минерализация концентрируется в светло
серых доломитах. На рудопроявлении Межгорном оруденение прослежено 
канавами на сотни метров.

Венд-раннекембрийская эпоха стратиформного оруденения особенно 
широко проявилась в пределах восточного складчатого обрамления Си
бирской платформы, где, по-видимому, существовала благоприятная 
обстановка для концентрации соединений свинца и цинка в карбонатных 
породах. Так, в пределах Верхоянской складчатой зоны наряду с Юдомо- 
Майским прогибом полиметаллические проявления стратноюрмного типа 
установлены в отложениях Северо-Верхоянского прогиба на Туора-Сис- 
ском выступе. Здесь рудоносны терригенно-доломитовые породы алдан- 
ского яруса нижнего кембрия мощностью до 30 м. Рудная минерализа
ция существенно сфалеритовая, галенит составляет первые проценты от 
общего содержания металлов. В пределах Туора-Сисского выступа вы
явлено несколько рудопроявлений, на одном из которых установленная 
мощность рудных тел колеблется от 1 до 3,2 м [Натапов, 1981].

Нижнекембрийский уровень страти^юрмного оруденения известен 
и на Сибирской платформе, где в бассейне р. Большой Куонамки в нижне
кембрийских отлож.жиях восточного крыла Анабарской антеклизы вы
явлено пять рудопроявлений. Цинковое оруденение, представленное вкрап
ленностью и маломощными прожилками сфалерита, приурочено к отло
жениям чабурского горизонта, сложенного доломитистыми известняками.

Кроме того, на северном крыле Алданской антеклизы по левому бере
гу р. Лены в районе пос. Тит-Ары отмечено нижнекембрийское рудопро- 
явление свинца, приуроченное к известнякам кетеменской толщи. Хотя 
сведений о содержании металла нет, интересно существование отвалов 
168



старого заброшенного рудника, свидетельствующего о кустарной добыче 
металла в прошлом.

Как уже отмечалось, венд-раннекембрийская металлогеническая эпоха 
проявилась на территории Якутии как эпоха интенсивнейшего свинцово
цинкового оруденения.

Сведения о медной минерализации в отложениях этого возраста много 
скуднее. Наибольшее количество проявлений стратиформного медного 
оруденения зафиксировано также в Юдомо-Майском прогибе. Медная 
минерализация здесь отмечается главным образом на двух стратиграфи
ческих уровнях — в юдомской серии венда и пестроцветной свите раннего 
кембрия.

В отложениях юдомской серии оно представляет собой рассеянную 
вкрапленность халькопирита, малахита, реже борнита и халькозина, в 
зеленоватых и красноватых мергелях, алевролитах и известняках, явля
ющихся, по-видимому, стратиграфическими аналогами второй пачки нижне- 
сарданинской подсвиты. Мощность прослоев и пластов, несущих мине
рализацию, варьирует от 0,2 до 1 м, протяженность прослеживается на 
десятки метров. На одном из рудопроявлений оруДенение прослежено 
канавами по простиранию на 2,5 км.

На нескольких проявлениях Юдомо-Майского прогиба медное оруде
нение обнаружено в породах пестроцветной свиты нижнего кембрия, где 
представлено вкрапленной минерализацией халькопирита и малахита 
в известняках, доломитах, мергелях и алевролитах при мощности мине
рализованных слоев до 3,5 м.

В платформенной части юго-западной Якутии медные стратиформные 
проявления в отложениях нижнекембрийского возраста известны на Пеле- 
дуйском поднятии. Прожилковое и прожилково-вкрапленное оруденение 
в песчано-карбонатных породах представлено в порядке убывания мала 
хитом, азуритом, халькозином, ковеллином. Реже встречаются халькопи
рит, борнит, пирит, сфалерит и галенит.

Среднекембрийская металлогеническая эпоха относительно слабо про
явилась на территории Якутии, но в отложениях этого возраста в равной 
степени встречаются как свинцово-цинковые, так и медные рудопроявле- 
ния стратиформного типа. В платформенной части Якутии тонкорассеян
ная галенитовая минерализация, широко прослеживающаяся по латерали, 
выявлена в юго-восУочной части свода Оленёкского поднятия среди гори
зонтально залегающих мергелей и глинисто-алевритовых известняков 
силигирской свиты. Мощность минерализованного слоя варьирует от 
0,4 до 4 м. В составе рудных минералов отмечены галенит, пирит и 
целестин.

На юго-западе Якутии, в пределах другой платформенной структуры -  
Ангаро-Вилюйского прогиба -  медоносны карбонатные породы метегер- 
ской свиты. Меденосный пласт мощностью до 1 м имеет прожилковую, 
вкрапленную и гнездово-вк pan ленную минерализацию в виде малахита, 
халькопирита, ковеллина и пирита.

В Юдомо-Майском прогибе слабо рудоносна среднекембрийская пестро
цветная глинисто-карбонатная формация, представленная отложениями 
чайской и усть-майской свит. Свинцово-цинковое рудопроявление в между
речье Керби-Джюнекян приурочено к прослоям массивных светло-серых 
известняков усть-майской свиты, залегающих среди тонкослоистых зело- 
новато-серых известняков. Рудный интервал имеет мощность 3 м. Два 
медных рудопроявления с небольшими содержаниями металла выявлены 
среди пестроцветных тонкослоистых мергелей и известняков чайской 
свиты.



Верхнекембрийско-ордовикская металлогеническая эпоха стратиформ- 
ного оруденения проявилась в юго-западной части Сибирской платформы. 
Медистые песчаники верхнего течения р. Лены разрабатывались еще в 
X V III в. Они образуют выдержанные прослои, которые встречаются по 
всему разрезу верхоленской и усть-кутской свит. Медная минерализация 
ассоциирует с пестроцветными песчано-глинистыми породами.

Идентичные по возрасту и формационной принадлежности проявления 
медистых песчаников известны и на территории Юго-Западной Якутии 
в бассейне среднего течения р. Лены и ее притоков -  Пеледуй, Пилка, 
Нюя, Молбо, Намана и верхнего течения р. Улахан-Ботуобия.

На верхнекембрийском уровне медное оруденение пластового типа 
несут .пестроцветные терригенно-карбонатные породы верхоленской и 
илгинской свит. Оруденение в виде вкраплений и натеков малахита и 
азурита, вкраплений халькопирита, борнита, халькозина, ковеллина и 
редко самородной меди локализуется в прослоях и пластах пестроцвет
ных песчаников, мергелей и доломитов мощностью 0,2—1,5 м. На отдель
ных участках оно прослежено на 0 ,4 -2 ,5  км  по простиранию пород. Верхне
кембрийский металлогенический уровень на территории Якутии -  более 
продуктивен для рассматриваемой эпохи по сравнению с нижнеордовик
ским. Большая часть медных проявлений последнего приходится на тер
риторию соседней Иркутской области. В пределах Якутии зафиксировано 
лишь два проявления в бассейне р. Молбо, где оруденение наблюдается 
в виде радиально-лучистых агрегатов малахита по плоскостям напластова
ния, и вкраплений медистых минералов в доломитах усть-кутской свиты.

Наряду с медным в течение рассматриваемой металлогенической эпохи 
на юге Сибирской платформы формировались свинцовые проявления. 
В юго-западной Якутии известны Джелендинское, Олдонское и Мирнин- 
ское проявления свинцовой минерализации в известняках усть-кутской 
свиты.

Среднепалеозойская металлогеническая эпоха наряду с венд-раннекемб- 
рийской имела решающее значение в развитии процесса стратиформного 
оруденения на Востоке и Северо-Востоке Якутии. В' результате образова
лись месторождения меди и полиметаллов в Северном и Южном Верхо- 
янье, на Приколымском и Омулевском поднятиях. При этом если венд- 
раннекембрийская металлогеническая эпоха проявилась как эпоха свин
цово-цинкового оруденения, то среднепалеозойская оказалась эпохой 
формирования как медной, так и свинцово-цинковой минерализации. 
Закономерно и то, что процессы медного оруденения повсеместно связа
ны с вулканогенно-осадочными формациями среднего-верхнего девона 
и нижнего карбона.

В Южном Верхоянье в северной части Сетте-Дабанского складчато
глыбового поднятия к  настоящему времени выявлено несколько участков 
медного оруденения, в том числе месторождение Курпанджа. Здесь метал
лоносны пестроцветные песчаники, туфолесчаники, туффиты и туфы сеге- 
няхской, маучанской, переломной и менкюлинской свит верхнего девона 
и нижнего карбона, а также загадочнинской и тихийской свит среднего 
девона. Нередко оруденение приурочено к приконтактовым частям базаль
товых покровов, концентрируясь как в самих базальтах, так и во вмеща
ющих осадочно-пирокластических породах. Рудные тела имеют форму 
пластов и линз. Структура минерализации чаще всего вкрапленная, реже 
прожлковая. Рудные минералы представлены халькозином, ковеллином, 
купритом, малахитом и самородной медью.

В платформенной части Якутии также известно проявление меди в 
вулканитах средне-верхнедевонского возраста. По данным В.М. Масай- 
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тиса, оруденение связано с покровами трахибазальтов в пределах Нама- 
нинского выступа. Рудная зона, включающая два рудных тела, протяги
вается на 70 м при ширине около 40 м.

В Северном Верхоянье в Орулганскои антиклинории на дневную по
верхность выходят породы артыганской и агакуканской свит. Возраст 
первой из них определяется как верхнедевонско-нижнекарбоновый, вто
рой -  нижнекарбоновый (турне-намю р). Отложения артыганской свиты 
видимой мощностью 800 м представлены красноцветными известкови- 
стыми алевролитами, в верхней половине свиты чередующимися с пласта
ми зеленых и зеленовато-серых песчаников. На различных стратиграфи
ческих уровнях свиты встречаются пласты и линзы медистых сланцев 
малой мощности с содержанием меди до 1,2%. В верхней части разреза 
установлено несколько коротких (15—35 м) линз песчаников мощностью 
до 3 м со слабым медным оруденением [Мельников, Израилов, 1975; 
Наумов, Ушаков, 1968].

В северной части Омулевского антиклинория известны два участка 
стратиформного оруденения в пестроцветной осадочно-вулканогенной 
толще силурийского возраста. Медистые отложения располагаются на 
двух уровнях разреза: а) среди эффузивных пород, где оруденение при
урочено к пластам песчаников с покровами трахибазальтов и трахианде- 
зитов, которые прослежены более чем на 2 км; б) в пачке осадочных по
род, перекрывающей с внутриформационным перерывом эффузивно
осадочные образования. По простиранию рудные пласты прослежены более 
чем на 800 -1000  м.

В соседнем с Якутией районе Магаданской области в пределах Омулев
ского антиклинория находится Урультунское свинцово-цинковое место
рождение стратиформного типа. Здесь продуктивны пласты доломитов 
вояхской свиты среднего девона, которые образуют горизонт мощностью 
250 м и протяженностью около 25 м. В нем выделяются несколько рудо
носных пластов мощностью 0 ,5 -1 0  м [Трухин, Шпикерман, 1977].

Процессы свинцово-цинкового оруденения в среднепалеозойскую эпоху 
наиболее интенсивно проявились в складчатом обрамлении Колымского 
массива и связаны с терригенно-карбонатной формацией девона. Участки 
полиметаллической минерализации стратиформного типа известны в пре
делах Приколымского и Тас-Хаяхтахского горст-антиклинориев, а также 
Березовско-Ерпольского горста. В пределах первого выявлено несколько 
рудопроявлений, приуроченных к  серым, темно-серым и черным доломи
там ярходонской свиты среднего девона. На участках выделяется до семи 
пластов, несущих оруденение.

Восточнее на Муостахском поднятии Березовско-Ерпольского горста 
полиметаллические проявления этого же стратиграфического уровня 
содержит туфогенно-осадочная толща тынытынджинской серии. Рудная 
зона прослежена в длину на 240 м.

В Тас-Хаяхтахском антиклинории также выявлено несколько участков 
свинцово-цинкового оруденения, генетический тип которого выяснен 
недостаточно. Оруденение располагается в среднедевонских известняках, 
в зонах брекчирования вблизи верхнеюрских эффузивов.

В Северном Верхоянье, в пределах Орулганского антиклинория, извест
но проявление свинца и цинка в нижнем горизонте известняков агакукан
ской свиты, непосредственно перекрывающей меденосные породы арты
ганской свиты. Рудный пласт прослежен по простиранию и вкрест него 
на значительное расстояние. Рудные вкрапления содержат, кроме сфале
рита и галенита, органиченное количество халькопирита [Кутырев, Со
болев, 1981].



Рис. 2  Схема размещения площадей стратмформиого оруденения свинце, цинка и 
мади ив тфри тории Якутской АССР

Площади оруденения: 1 — саинца и цинка, 2 — меди. Цифры на схеме: I — К у она м* 
ская, II — Силигирская, III — Нюйская, IV — Патомская, V  — Уринская, VI — Березов
ская, V II — Угуйская, V III — Олдонгси некая, IX  — Туорасисская, X — А га-Кук ан- 
ская, XI — Кьшлахская, X II — Сетте-Дабанская, X III — Каменская, X IV  — Муаствх- 
ская, XV — О мул веская, XV I — Ороексквя

Таким образом, на территории Якутии наиболее продуктивны с точки 
зрения медного оруденения раннепротерозойская позднекембрийско' 
ордовикская и среднепалеозойская эпохи, для свинцово-цинкового- 
позднепротерозойская и венд-раннекембрийская, среднепалеозойская 
эпохи.

В тектоническом отношении рассматриваемое оруденение тяготеет 
к пограничным зонам крупных надпорядковых структур, формируясь 
во внешних зонах складчатого обрамления Сибирской платформы, обрам
ления Колымского массива или на окраинах крупных платформенных 
структур. В восточном складчатом обрамлении Сибирской платформы -  
это внешняя зона Верхояно-Колымской системы (Верхоянский антиклино- 
рий), а в южном -  внешняя зона Патомской складчатой системы (Патом- 
ская зона). В обрамлении Колымского массива эта зона включает При- 
колымский, Омулевский и Тас-Таяхтахский горст-антиклинории. На плат- 
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форме участки стратиформного оруденения тяготеют к ее южной окраи
не, а также крыльям Анабарской и Алданской антеклиз.

Формационный тип оруденения достаточно однообразен — преобладают 
свинцово-цинковое оруденение в карбонатных и медное оруденение в 
терригенных и вулканогенно-осадочных породах.

На основании изложенного на территории Якутии выделяется ряд пло
щадей. стратиформного оруденения свинца, цинка и меди (рис. 2 ). В север
ной части Сибирской платформы выделяются Куонамская (I) и Силигир- 
ская (II) площади с невыясненными перспективами, содержащие ряд убо
гих полиметаллических проявлений в толщах нижнего и среднего кембрия. 
На юге платформы оконтурены Нюйская ( I I I ) ,  Березовская (V I) ,  Угуй- 
ская (V II) и Олдонгсинская (V III)  площади, перспективные на поиски 
полиметаллов и меди в ранне- и среднепалеозойских отложениях. Кроме 
того, в южном складчатом обрамлении платформы прогнозируются как  
перспективные на обнаружение полиметаллического оруденения в верхне
протерозойских отложениях Патомская (IV ) и Уринская (V) площади. 
Основанием для их выделения является рудоносность верхнепротерозой
ских отложений в приграничных районах Иркутской области, формиро
вавшихся в сходных структурно-тектонических и фациальных условиях 
внешней зоны Байкало-Патомской складчатой области.

В восточном складчатом обрамлении платформы, в Северном Верхо- 
якье, намечаются Туорасисская (IX ) и Ага-Куканская (X) площади, 
благоприятные для поисков меди и полиметаллов соответственно в об
разованиях нижнего кембрия и среднего палеозоя. В Южном Верхоянье 
оконтурены Кыллахская (X I) иСетте-Дабанская (X II) площади, в пределах 
которых интенсивно проявлено оруденение рифейского, вендского и 
среднепалеозойского возрастов. В юго-восточной части Верховно-Колым
ской складчатой зоны выделены Каменская (X I I I ) ,  Муастахская (X IV ) 
и Омулевская (XV) площади, благоприятные для поисков медного и 
полиметаллического оруденения в отложениях среднего палеозоя, а также 
Ороекская площадь (XV I) медного оруденения поэднепротероэойского 
возраста.

ЛИТЕРАТУРА

Кутырее Э.И., Соболев А.Е. Формации и 
фации Курпемджинского проявления 
медистых песчаников. — В кн.: Стра- 
тиформные месторождения цветных, 
редких, благородных металлов и 
других полезных ископаемых: Тез. 
док л. Фрунзе: Илия», 1981„

Мельников В.Д., Изреилее Л.М. О стра
ти формном свинцово-цинковом ору
денении Верхоянского мегасинклиио- 
рия. — Геология руд. месторождений,
1975,111е 1.

Неталое Л .М . Стратиформные свинцово- 
цинковые руды в низовьях Лены. -  
Геология руд. месторождений, 1981,
№ 2 .

Неумов А.Н., Ушеков В. И. О формации 
медистых песчаников в Северном 
Верхоянье. — Док л. АН СССР, 1968, 
т. 178, И» 4. g y

Стретиформные свинцово-цинковые ме
сторождения в отложениях венда 
Юго-бЬсточной Якутии. Новоси
бирск: Наука, 1979. (Тр. ИГиГ 
СО АН СССР; Вы п.415).

Трухин В Ж , Шпикершн В.И. Стратифи
цированное проявление свинцово- 
цинковой минерализации Омулев- 
ского поднятия. — В кн.: Материалы 
по геологии и полезным ископаемым 
Северо-Востока СССР. Магадан, 1977, 
№ 23. кн. 1.



Ж. И. Сергеева, Н.Г. Шубенин

ОБРАЗОВАНИЕ ВЫСОКОГЛИНОЗЕМИСТЫХ ПОРОД
В ХОДЕ ЭВОЛЮЦИИ ОСАДОЧНОГО ПРОЦЕССА

В геологической истории осадочной оболочки Земли выделяются не
сколько возрастных уровней интенсивного накопления алюминия: докем- 
брийский, раннепалеозойский, девонский, каменноугольный, триасовый, 
юрский, нижнемеловой, верхнемеловой, палеогеновый и четвертичный.

Докембрий — преимущественно геосинклинальный период развития 
осадочной оболочки Земли. Интенсивность докембрийского рудного 
процесса обусловлена высоким парциальным давлением углекислоты, 
повышенной кислотностью речных и даже морских вод [Страхов, 1963], 
проявлением вулканической деятельности, особенно гидротермальной 
и сольфатарной на обширных площадях. Эти факторы интенсификации 
рудообразования приводили к  ускоренной аргиллизации алюмосиликат
ных пород, выносу глинозема в растворимой форме, увеличению путей 
его миграции и осаждению в морских бассейнах на некотором удалении 
от береговой линии в спокойной обстановке области формирования гли
нисто-карбонатных илов.

Таким образом, источниками большого количества алюминия в бассей
нах седиментации были поверхностный и подземный сток при повышенной 
кислотности вод, вулканогенный материал и гидротермы ювенильно- 
вадозного происхождения.- Формы миграции -  истинные и коллоидные 
растворы. К месторождениям такого типа можно отнести Алагульское 
месторождение в Монголии, возраст которого свыше 849 млн. лет [Слу- 
кин, 1981]. Здесь рудный пласт представляет собой систему макролинз 
черных диаспоровых бокситов и корундитов, разделенных хлорито-гли
нисто-сланцевой породой. Оолитовые структуры не характерны, что, ве
роятнее всего, связано с отсутствием существенного количества терри- 
генных частиц, которые могли бы стать центрами стяжения хемогенного 
материала. Присутствует тонкораспыленное органическое вещество. Из
редка встречаются микробобовины. Нередко высокоглиноземистые поро
ды в результате наложенного метаморфизма принимают облик дистен- 
андалузит-силлиманитовых сланцев, диаспоритов, корундитов (нажда
ков) . Намечается приуроченность этих отложений к  аспидным формаци
ям. Примером тому могут служить пласты высокоглиноземистых сланцев 
в составе кординской свиты (верхний протерозой) Центрального анти- 
клинория Енисейского кряжа, пользующиеся площадным распростране
нием [Сергеева, 1975].

В верхах протерозоя известны Боксонское месторождение и Козы- 
ревское проявление бокситов.

Боксонское месторождение имеет переходный возраст от венда к ниж
нему кембрию. Оно сложено бемит-диаспоровыми бокситами и ал лита
ми вишнево-красного, серо-зеленого и черного цвета с горизонтальной 
и косой слоистостью, подводно-оползневыми текстурами [Черкасов, 
Матошин, 1980]. Рудный пласт залегает среди органогенных доломитов. 
Условия залегания и текстуры однозначно свидетельствуют о рудообразо- 
вании в море на глубине 100—150 м (зона фотосинтеза).

Козыревское бокситопроявление в 45 км  юго-западнее г. Дивногорска 
представляет систему линз мощностью 2—4,5 м, залегающих в основании 
вулканогенно-осадочной пачки с прослоями известняков и доломитов



верхнепротерозойского возраста. Бокситы темно-красные диаспор-бе- 
митовые.

В палеозое впервые начинают обособляться геосинклинальные и плат
форменные бокситы, так как значительная часть территории Земли консо
лидировалась. Уменьшалось содержание углекислоты в атмосфере и соот
ветственно кислотность поверхностного стока, появилась наземная расти
тельность в девоне, эволюционизировал животный мир, воды морей стали 
слабо щелочными. Латеритное выветривание в большей степени становит
ся зависимым от климата, тектоники и рельефа. Хемогенному процессу 
бокситообразования сопутствует механическое переотложение продуктов 
латеритных кор в отрицательные формы рельефа. Пути миграции глино
зема постепенно сокращаются из-за ограниченной геохимической подвиж
ности алюминия в условиях слабо кислых речных вод. В целом боксито- 
накопление в палеозое сдвинуто в область морского мелководья.

Небольшие залежи бокситов имеют место среди известняков нижнего 
кембрия у г. Спасска на Дальнем Востоке.

Среди ордовикских отложений бокситы известны юго-западнее Целино
града, в Прииртышье и Прибалхашье. Они залегают среди известняков 
в виде неправильных включений и жил. Состав их диаспор-каолинитовый.

В среднем—верхнем палеозое эло и глобального бокситообразования 
следуют одна за другой. Преимущественным распространением пользу
ются девонские прибрежно-морские бокситы субровского типа: эвгео- 
синкЛИпЗЛЬНая зсдез восточного склона Урала общей протяженностью 
1200 км  от Щучьинского синклинория на Полярном Урале до г. Алапа
евска на юге, миогеосинклинальиая зона западного склона Урала, Салаир- 
ский кряж -  Обуховское и Бердско-Майское месторождения, Средний 
Тиман — Верхневорыквинское, Вежаю-Ворыквинское и Верхнешугорское 
месторождения. На Среднем Тимане установлены самые древние латерит- 
ные покровы [Бушинский, 1975], на которых с размывом залегают пере- 
отложенные бокситы бемитового состава. Бокситы субровского типа 
(состав диаспор-бемитовый) залегают в виде пластов на закарстованной 
поверхности биоморфных светлых известняков в основании нижнего и 
верхнего Эйфеля и согласно перекрываются темно-серыми битуминозными 
амфипоровыми известняками. Источником бокситового материала слу
жили, по-видимому, выветривающиеся алюмосиликатные породы приле
гающих поднятий.

В разрезе западной миогеосинклинальной зоны Урала нередко присут
ствуют ярко выраженные континентальные перерывы; карбонатонакоп- 
ление носит хемогенный характер в условиях заметной аридизации кли
мата, вызывающей появление доломитов. Диаспоровые преимущественно 
черные бокситы с хлоритоидом или маргаритом залегают в виде макро
конкреций и линз между аргиллизированными светлыми известняками 
и черными углистыми. Алюминий приносился водотоками в бассейн седи
ментации как с континента, так и гидротермами вдоль зон тектонических 
нарушений и выпадал в осадок в стадию диагенеза на контакте литологи
чески разнородных толщ при наличии двустороннего кислотно-щелочного 
геохимического барьера [Сергеева, Шубенин, 1981].

Следующая бокситорудная эпоха — карбон-пермская, отличается раз
витием лесной растительности на суше, появлением мангровых зарослей. 
Растительность задерживала влагу в почвах и корах выветривания и спо
собствовала появлению органических кислот, разлагающих алюмосили
катные породы. В карбоне образовались бокситы Русской платформы: 
лзтеритные Белгородского, присклоновые Североонежского и долинные 
Т и хв и н с ко го  районов; полигенные на юге Московской синеклизы, в При-
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пятской впадине и на Южном Тимане, в восточной части Таймыра и в 
пределах Южного Тянь-Шаня. Состав руд смешанный, гиббсит-диаспор- 
бемитовый.

Пермские бокситы найдены в Северном Вьетнаме [Черкасов, 1978]; 
они залегают в виде пласта на массивных известняках нижней перми, 
а перекрываются плитчатыми верхнепермскими известняками (месторо
ждение Тапна-1). Состав бокситов диаспоровый.

В мезозое происходит четкое разделение на платформенные и геосин- 
клинальные бокситы. Первые пользуются преимущественным распростра
нением на территории СССР, вторые приурочены к мезозойским складча
тым сооружениям Венгрии, Югославии, Австрии, Франции (см. рисунок).

Три ас-юрские геосинклинальные бокситы приурочены к  зоне альпий
ской складчатости. На территории СССР от Карпат до Памира имеются 
небольшие рудопроявления (Крым, Северный Кавказ, Нахичевань, Цен
тральный Памир) среди карбонатных пород без следов вулканизма, 4юрми- 
ровавшиеся при медленном прогибании земной коры. Платформенные 
залежи бокситов рэт-лейасовой эпохи известны на Урале [Сергеева, Кос- 
тюк, 1973] и в Средней Азии [Бушинский, 1975]. Они образуют пласто
вые и линзовидные залежи, имеют характерную светло-серую, местами 
с буроватым оттенком окраску, обломочно-бобово-оолитовую структуру. 
Минералогический состав: гиббсит, каолинит, сидерит. Широко проявлены 
процессы отбеливания, связанные с воздействием на породы органических 
кислот.

Меловая и палеогеновая эпохи дали много крупных промышленных 
месторождений бокситов как в современной тропической зоне, так и в 
Центральной и Южной Европе, США, на юге Русской платформы, в Тур-, 
гайском прогибе. Центральном Казахстане, Урале, Енисейском кряже, 
Бийско-Барнаульской и Предбайкальской впадинах. Тип месторождений 
главным образом карстовый. Облик бокситов пестроцветный, структура 
бобово-оолитовая, разнозернистая. Широко проявлены как в бокситах, 
так и во вмещающих породах процессы отбеливания; они связаны с пере
рывом и формированием коры выветривания на границе позднего мела 
и палеогена.

К олигоцену на большей части территории Земли бокситообразование 
постепенно прекращается в связи с заметным похолоданием климата.

На современном этапе эволюции литогенеза происходит формирование

Эволюция бокситоебраэоааиия Евразии в мая—палеогеновый период
Литология бокситорудных районов (месторождений): а — бокситы и аляиты, 

б — глины, в — пески, г — конгломераты (гравелиты), д — угли, лигниты и углистые 
сланцы, в — доломиты, ж  -  известняки. I—X — бокситорудные области; 1—44 — 
бокситорудные районы (месторождения). I. Сибирь: 1 — Енисейский кряж, Верх о- 
туроеское месторождение; 2  — Чадобецкое поднятие (Центральное месторожде
ние), 3  — Предбайкальский прогиб (Колсахайское месторождение), 4  — Кузнецкий 
Алатау (Барзасекая группа месторождений), S -  Юго-Западное Приселаирье, 6  -  
Западная Сибцрь. II.  Тургайский прогиб (7 ). I II. Урал: 8  -  Му гайское месторожде
ние, 9  -  Алапаевское месторождение. IV. Украина: 10 -  Южно-Украинский район, 
11 — северо-западная часть Донбасса, 12 — юго-западная часть Донбасса, / 3 — Смепяи- 
с к*£  район, 14 -  Верховцевский и Кременчугский районы. V. Венгрия: 15 -  
Шумегсабеш, 16 — Надьятеркани, 17 — Нийрад, 18 — Галимба, 19 — Падрагкут, 20  — 
Айкаколоитар, 21 -  Кислёд, 22  — Бакомибел, 2 3  -  Фенефьё, Чеснекдудрр, 24  — 
Альшопере, Теш, 25 — Искасендьорди, Гент, 26  — Надьедигаза, 27  — Пипишсвнта, 
28  — Неца, 29  — Надьгаршани. VI. Австрия: 30  — Бренданбарг, 31 — Зальцбург, 32  — 
Унтер пауза, 33  — Драйштеттен; V II. Южная Италия (54). V III. Югославия: 35 — 
Истрия, 36  -  Мон тенет ро. 37  — Промина, 38 -  Герцеговина, 39  -  Обравац. IX . Гре
ция {40). X. Франция: 41 -  Канал, 4 2 — Ля Комбе де Вожу. 4 3 -  Дюрбаи ля Бушетт. 
44 — Пегро « 7 7

12. Зак. 1620



платформенных латеритных покровов в экваториальном поясе и на остров
ных дугах в областях новейших геосинклинальных зон.

Таким образом, в ходе эволюции осадочного процесса Земли наме
чается ряд вполне определенных уровней бокситонакопления, однако 
источники алюминия в них несколько различны: коры выветривания, 
поверхностный и подземный сток и в ряде случаев гидротермы. По мнению 
авторов, последний источник изучен явно недостаточно, хотя, по-видимому, 
играл важную роль в формировании высокоглиноземистых пород на ран
нем этапе развития Земли -  в докембрии. Бокситы же традиционного 
облика известны, начиная с венда. В более древних отложениях их пока 
не удается обнаружить, возможно, из-за недостаточной изученности раз
резов, но скорее из-за неидентичности внешнего облика древних высоко
глиноземистых пород и типичных бокситов.
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В.В.ЗаОкое, Е.В.Зайкова, В.Г.Кориневский

О ВОЗМОЖНЫХ АНАЛОГАХ ОКЕАНИЧЕСКИХ
МЕТАЛЛОНОСНЫХ ОСАДКОВ
И ЖЕЛЕЗОМАРГАНЦЕВЫХ КОНКРЕЦИЙ В СИЛУРЕ ЮЖНОГО УРАЛА

Выявление древних аналогов океанических металлоносных осадков и 
железомарганцевых конкреций среди вукланогенно-осадочных комплексов 
складчатых областей континентов -  важная научная задача. Решение ее, 
с одной стороны, должно способствовать познанию эволюции осадконакоп- 
ления и рудогенеза, с другой — может иметь прикладное значение. В качест
ве таких аналогов нами рассматриваются пласты железисто-кремнистых по
род и марганцовистые конкреции в силуре Южного Урала. Эти образования 
изучались авторами в процессе палеоокеанологических исследований пос
ледних лет, проводимых совместно с Л.П.Зоиеишайном, В.А.Коротеевым, 
И.О.Мурдмаа, Ю.А. Богдановым и другими исследователями. Вещественный 
состав конкреций был ранее изучен А.А.Гавриловым [1967, 1972], мате
риалы которого использованы в настоящей работе.



Характеристике металлоносных осадков океанов посвящена обширная 
литература. Данные образования представляют собой пелагические илы, ко 
торым свойственны высокие концентрации железа, марганца и некоторых 
других элементов в значительной степени эндогенного происхождения. За 
критерий отнесения отложений к этому классу осадков предложено содер
жание железа, превышающее 10% в абиогенной части [Богданов и др., 
1979; Волков, Штеренберг, 1981], что является аномальным по сравнению 
с обычными илами. Металлоносные осадки установлены в различных частях 
Мирового океана и представлены несколькими разновидностями. Исходя 
из особенностей геологического разреза Южного Урала, мы сравниваем 
железисто-кремнистые породы этого региона с бескарбонатными железис
тыми металлоносными осадками, наиболее детально изученными на ниж
ней части склонов Восточно-Тихоокеанского поднятия. Последние залегают 
непосредственно на подушечных толеитовых базальтах и представляют со
бой полужидкие колломорфные творожистые осадки темно-бурого цвета 
с очень высоким (40-70% ) содержанием воды, мощность которых дости
гает первых десятков метров [Богданов и др., 1979].

Сравниваемые с металлоносными осадками железисто-кремнистые поро
ды Южного Урала присутствуют в разрезе силурийских отложений Западно- 
Мугоджарской зоны (рис. 1 ), которая сопоставляется С.Н.Ивановым, 
В.Г. Кориневскими Г.П.Беляниной [1973] с рифтами океанов. Ранее они 
либо принимались за метасомйтиты в зонах разломов, либо не выделялись 
из массы яшм. Эти породы входят в состав куркудукского кремнисто
диабазового комплекса и обнажаются в 
крыльях Берчогурской синклинали [Геоло
гия СССР, 1970]. Куркудукский комплекс 
мощностью 300 -4 0 0  м представлен чере
дованием яшм и кремнистых аргиллитов с 
силлами диабазов и потоками базальтов.
Соотношение осадочных и вулканогенных 
образований варьирует от 1 : 1 0  до 1 : 2  на 
различных участках. Подстилающая толща 
толеитовых базальтов (мугоджарская свита) 
сложена потоками трубообразной и плито
образной формы с прослоями гиалокласти- 
тов. Совместно с пакетами параллельных 
даек диабазов эта толща сопоставляется со 
вторым слоем океанической коры [Зонен- 
шайн и др., 1981]. Метаморфизм пород 
соответствует пренит-пумпеллиитовой и ни
зам зеленосланцевой фаций.

fbc. 1. Схеме размещения шеи—исто-кремнистых 
■вред и ж—езомаргенцевых конкреций в струи- 
турех Юшмого У реке (составил BlB. Зайков)

Зоны: I -  Сак мерекай; II -  Западно-Мугоджар- 
ская. 1 -  участок распространении марганцовистых 
конкреций (К -  Кос-Истекский; Г — Г у берлин
ский) ; 2  — участки распространении пластов желе
зисто-кремнистых пород; 3  — граница мугоджар- 
ского и куркудукского комплексов, потенциал* 
но перспективная на выявление ископаемых метал
лоносных осадков в бортах Берчогурской синкли
нали; 4 -  главные системы разрывных нарушений





Железисто-кремнистые породы залегают в низах куркудукского комп
лекса часто непосредственно на лавах/ заполняя неровности вулканическо
го ложа. Их объем и характер распределения в разрезе различны в восточ
ном и в западном крыльях Берчогурекой синклинали. В восточном они ча
ще всего слагают один горизонт мощностью 0 ,5 -1  м, прослеженный с пере
рывами на расстояние 5 км . В западном крыле выделяется 100-метровая 
рудоносная пачка, вмещающая два-три горизонта линзообразных и пласто
образных тел суммарной мощностью 5—15 м. Протяженность этих линз — 
десятки-первые сотни метров, взаимное расположение кулисообразное. 
Рудоносная пачка прослежена на 30 км . По простиранию линзы железисто- 
кремнистых пород сменяются яшмами, содержащими слойки и желваки 
железистого состава.

Строение описываемых тел неоднородно за счет сочетания разностей с од
нородной, полосчатой, пятнистой, обломковидиой и брекчиевой текстура
ми. Породы имеют различные оттенки красного цвета: красно-бурый, алый, 
фиолетово-серый, бордовый, оранжево-красный, сургучный. Довольно час
то они секутся кварцевыми и эпидот-кварцевыми жилами. Большинство 
тел железисто-кремнистого состава имеет массивный облик и только при 
внимательном рассмотрении удается увидеть бугристые поверхности на
пластования, реликты слоистости, желваки и конкрециевидные обособле
ния. Последние имеют лепешкообразную, чечевицеобразную, веретенообраз
ную и эллипсоидальную форму размером по длинной оси 10—20 см, по ко
роткой — 3 -1 0  см. Они имеют однородное строение, изредка с элементами 
концентричности и, судя по магнитным свойствам, более высокое содержа
ние железа по сравнению с вмещающими породами. Средняя остаточная на
магниченность в желваках и конкрециях 250 х 10~* CGSM, а в яшмах и 
массивных железисто-кремнистых образованиях соответственно 17 - 10~* и 
35 - 10~* CGSM (замеры по образцам выполнены Д.М.Печерским, Институт 
физики Земли).

Соотношение разностей в составе отдельного тела хорошо прослежива
ется в детально изученном выходе железисто-кремнистых пород в отмытом 
цоколе террасы р. Шулдак (восточное крыло Берчогурской синклинали) 
(рис. 2 ). Горизонт имеет мощность 0,3—0,8 м, залегает непосредственно на 

лавах, повторяя очертания подушек, но иногда подстилается маломощными 
(первые сантиметры) слоистыми кремнистыми осадками бурого цвета, 

обогащенными вулканомиктовым материалом. По простиранию горизонта 
наблюдается смена преимущественно массивных железисто-кремнистых по
род слоистыми, плитчатыми разностями. Породы с массивной текстурой 
часто имеют бугристые поверхности напластования, которыми пласт разде
ляется на линзообразные слои мощностью до 20 см. Слои различаются по 
количеству чешуйчатого гематита, распределенного в виде гнезд, линз, 
слойков и пленок.

В подошве описанного горизонта, в 2 км севернее, среди подушечных

Рис. 2. Выходы железисто-кремнистых пород на правобережье р. Шуя дек (зарисовка 
Е.В. Займовой и ПА. Бакланова)

Силур: 1 — толейтовые базальты; 2  — фрагменты подушечного сложении; 3  — 
гиалокластиты; 4 — кремнистое, часто брекчиевидное выполнение меж подушечных 
пространств и трещин в подушках; 5  — бурые кремнистые осадки с примесыо продук
тов разрушении базальтов; 6  — кремнистые переплелмюслоистые осадки; 7—9 — 
железисто-кремнистые породы: 7 — массивные, ярко-красные, 8  — с бугристыми 
поверхностями, покрытыми гематитовыми пленками, с линзочками гематита, 9  — 
плитчатые темного лилово-красного цвета, с примесью вулкаиомиктового материала; 
10 — диабазы; девонские субвулканические интрузии: 11 — диориты, 12 — диориты 
ельбитизированные с вкрапленностью молибденита; 13 — задернованные участки



Окисел
Западное крыло Берчогурекой синкли
нали (западнее, юго-западнее ст. Берчо- 
гур)

Восточное крыло 
Берчогурской син
клинали (левый 
борт р. Пшенсай)

S i02 44ДО 83,64 76,06 85,10 78,42 78,12 78,20 80Д2 75Д8
т ю , 0,47 Неолр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. 0,10 0,06 0,29
А 1 ,0 , 2,27 " 0Д7 0,77 0.52 2,28 0.47 4Д1

43,73 7,58 12.18 9,59 13,98 12,99 8,79 9.19 11Д8
FeO 2,15 6,47 3,23 3,23 5,02 6Д2 ЗД9 4,66 2,15
MnO 0,21 0,06 0,29 0Д 6 0,12 0.11 0.09 0,06 0,14
MgO 2,18 Не олр. Не опр. Не опр. Не опрНе опр. Не опр. Не опр. 0Д 9
CaO 3,03 0,56 7,99 0,28 0,28 0,28 2,48 1ДЗ 0,56
Na20 0,05 0,02 0,03 0Д2 0,02 0,02 0,10 0,07 0Д 6
K 20 0,02 0,03 ОДЗ 0,03 0.03 0,03 0,26 0,09 0,05
H 20 0,47 1,09 0,49 0,65 1,13 0Д9 1,81 1,06 2,74
CO, 0,42 0,24 0.17 0,18 0,09 0,08 2,10 1,12 0,46
£ 99ДО 99Д9 100,47 99,51 99Д6 99 Д6 99 ДО 99,63 99,71
Fe 32,30 10ДЗ 11,03 9,22 13,68 14,39 8,94 10,05 10.05
(Fe + Mn)/Ti 116 > 346 > 375 >  324 > 459 > 4 8 2 150 252 60
S iO ,/A lj 0 , 20 > 8 4 0 > 760 230 102 150 34 172 16
S i0 2 -  1ДА120 3 29 84 76 84 76 76 70 79 59

лав мугоджарского комплекса установлены зоны гематито-кремнистых 
метасоматитов. Они имеют воронкообразную форму "глубиной" 250 м и 
поперечником 550 м. По составу метасоматиты сходны с гематито-кремнис
тыми породами, слагающими охарактеризованный выше горизонт, имеют 
с ним постепенные переходы и, вероятнее всего, фиксируют рудоподводя
щие каналы.

Микроскопическое изучение железисто-кремнистых пород показало их 
существенное отличие от яшм и кремнистых аргиллитов, слагающих основ
ную часть куркудукского комплекса. Для них свойственны эффектные 
сферолитовые, глобулярные, кокардовые микроструктуры, тогда как для 
яшм характерно однородное криптокристаллическое сложение. Основные 
компоненты породы — кварц, гидроокислы железа, гематит, соотношение 
между которыми различно в зависимости от концентрации железа и степени 
преобразования породы. Наименее метаморфизованные разности сложены 
кварцем и гидроокислами железа, находящимися обычно в тонком сраста
нии и в виде сферолитов, глобулей или в микрогранобластовой основной 
ткани. В незначительном количестве присутствуют чешуйки гематита. Поро
ды, претерпевшие перекристаллизацию, имеют гранобластово-сферолито- 
вую кварцевую основную массу с обособленным железистым веществом. 
Последнее представлено гидроокислами железа и гематитом, образующими 
"венчики" вокруг сферолитов, кокарды, сгустки неправильной 4юрмы и 
полосы. При малых концентрациях железа фиксируются теневые сфероли- 
ты в гранобластовой массе, различимые только в проходящем свете по жел
товатой окраске. Строение породы осложняется вторичными процессами: 
брекчированием, вторичной гематитизацией и окварцеванием вдоль тре
щин.
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А/с. 3 . Соотношение Fe и Si О, ■ современных и ископеемых окввиичвских осадках 
(оостаамла Е.В. Зайкове)

Поли: I — рудных осадков Красного моря, II — металлоносных осадков Тихого 
океана. III  — пелагических красных глин

Осадки современных океанов: 1 — красные пелагические глины, 2  — металлонос
ные осадки Тихого океана, 3  — рудные илы Красного моря (средний состав!; ископае
мые осадки: 4 — кремнисто-гематитовая руда, 5  — гематито-кремнистая порода мас
сивная, 6 — слоистая яшма, 7 — сургучная яшма "бугулыгырского горизонте", обога
щенная марганцем, 8  — "пестрая" яшма (ксенолит в диабазах), 9  -  яшма Юрский 
район), 10 — яшмы из марганцевых месторождений Армении

1—3 по данным Ми г ди сова и др. (1979); 4—6 по данным Зайко вой, Берчогурская 
синклиналь; 7—8 по данным Аринштейна; 9 — по данным Красновой; 10 — по дан
ным Андрущенко, Суслова (1978)

Данные по химическому составу описанных пород суммированы в табли
це. Основной рудный компонент — железо с содержанием от 9 до 14%, а в 
наиболее обогащенных разностях до 32%. Заметим, что фоновая концентра
ция железа в красноцветных яшмах, по данным В.Н.Красновой, М.Б.Арин- 
штейна, Е.В.Зайковой, составляет 1—5%.

Соотношение кремнезема и железа в железисто-кремнистых породах и 
яшмах иллюстрируется рис. 3, на котором для сравнения вынесены данные 
по содержанию этих компонентов в осадках Тихого океана и Красного мо
ря [Мигдисов и др., 1979]. На построенной диаграмме выделяется три по
ля: пелагических красных глин, металлоносных осадков и рудных илов



(с границами по содержанию железа, равному соответственно 8 и 30%). В 
первое поле попадают силурийские и девонские красноцветные яшмы Ура
ла, во второе — железисто-кремнистые породы с содержанием железа 9 -  
13%, в третье — наиболее обогащенные железом разности типа полосчатых 
и комковатых кремнисто-гематитовых руд. Однако по содержанию никеля, 
кобальта, меди, цинка (тысячные доли процента) и марганца (десятые доли 
процента) изученные образования отличаются от бескарбонатных метал
лоносных осадков Тихого океана, в которых концентрации этих элементов 
на порядок выше.

Железисто-кремнистым породам свойственны высокие отношения крем
незема к  глинозему, суммы железа и марганца к титану. Первый показатель 
свидетельствует о малой примеси в породе терригенной глинистой состав
ляющей, поскольку для последней это соотношение равно 3,5 [Геология 
океана..., 1979]. Второй показатель характеризует определяющую роль эн
догенных источников рудного вещества. Как установлено Н.М.Страховым 
[1976], такой источник имеют отложения со значением железо-марганец- 
титанового модуля более 25.

Заканчивая описание железисто-кремнистых пород, отметим, что они 
имеют сходство с металлоносными осадками по положению в разрезе (зале
гают на толще толеитовых базальтов) и концентрации железа. Кроме того, 
обилие сферолитовых и глобулярных микротекстур, широкое развитие 
желваковых и конкрециевидных обособлений и бугристой поверхности на
пластования свидетельствуют об образовании их за счет гелеобразной мас
сы, подобной современным металлоносным илам, которые часто имеют 
глобулярное сложение. Безусловно, сопоставление вещественного состава 
отложений силурийского возраста с рыхлыми водонасыщенными осадками 
затруднено многими обстоятельствами. В частности, при литификации геле
образной массы происходит обезвоживание и перераспределение микро
компонентов, а также резкое уменьшение мощности осадка.

АНАЛОГИ ЖЕЛЕЗОМАРГАНЦЕВЫХ КОНКРЕЦИЙ

Конкреции известны в различных обстановках: в окраинных и пелагичес
ких частях океанов, во внутренних морях и озерах. В соответствии с усло
виями осадконакопления и эндогенного режима эти образования в перечис
ленных типах водоемов отличаются по вещественному составу и вмещаю
щим отложениям [Волков, Штеренберг, 1981 ].

Наша задача — сопоставление конкреций, развитых в Сакмарекой зоне 
Южного Урала, представлявшей собой окраинное море, с продуктами совре
менного седиментогенеза.

Марганцевые конкреции выявлены на Кос-Истекском и Губерлинском 
участках [Гаврилов, 1967]. В обоих случаях они ассоциируют с горизонта
ми яшм, являющихся составной частью осадочно-вулканогенного разреза 
(рис. 4 ) .  Рудовмещающая пачка кремнистых отложений залегает в верхах 
косистекской свиты раннесилурийского возраста (по находкам граптоли- 
тов она принадлежит к  среднему лландовери) [Кориневский, 1975]. Кроме 
того, в яшмах рудоносной пачки Б.М.Садрисламов определил остатки ра
диолярий лландоверийского яруса.

Основной объем косистекской свиты слагают пепловые туффиты бирю
зового цвета, чередующиеся с вулканоъмктовыми конгломерато-брекчия- 
ми, гравелитами, туфогенными аргиллитами с характерной клиновидной и 
спичечной отдельностью. Присутствуют отдельные прослои красных яшм 
и песчаников. Конгломератобрекчии образуют пачки мощностью от первых
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toe. 4. Гм логичекм  позиция амргаицзиосиых силурийских пород Кос-Истекского 
участка Сакмарской зоны Урала (составил BLT. КорииевсквА)

А — схематическая геологическая карта правобережья р. Коо Истек; Б — обобщен
ный разрез косистекской свиты. 1 — кремнисто-фтанитовая толща (сакмарская сви
та); коо-истекская свита: 2  — пепловые туффиты, 3  — вулканомиктовые конгло- 
мерато-брекчии (микситы), 4 — рудоносная кремнистая пачка, 5 — серые кремнистые 
породы; 6  — линии разрывных нарушений; 7 — направления падения пород; 8  — 
места находок ископаемой фауны нижнего силура в косистекской свите

метров до 10—15 м. Обломки пород размером от долей сантиметров до 2 0 -  
30 см, редко до 1 м, имеют угловатые очертания, нередко обтертые, обко
лотые ребра и грани. Они располагаются хаотично. Примечательно, что об
ломки чаще всего состоят из тех пород, которые слагают косистекскую 
свиту, т.е. из пепловых туффитов, аргиллитов, конгломератобрекчий. Вул
каногенный материал также является местным продуктом разрушения вул
канических построек. Резко преобладают обломки липаритовых порфиров, 
реже андезитов и дацитов. Таким образом, источником материала для гру
бообломочных образований стали вулканогенно-осадочные морские отло
жения самой косистекской свиты, располагавшиеся в более возвышенных 
участках морского дна и переносимые к месту захоронения в виде зерно
вых, турбидидных и суспензионных потоков [Вознесенская, 1975].

Взаимоотношение рудоносной кремнистой пачки с обломочными отло
жениями долгое время трактовалось как опрокинутое, т.е. яшмы относи
лись к  нижней части разреза кос-истекской свиты. Выполненные В.Г.Кори- 
невским [1975], наблюдения над изменением степени зернистости в пластах 
осадочных пород (градационная слоистость), отчетливые текстурные приз
наки кровельных и подошвенных частей пластов (гиероглифы, следы раз
мывов) не оставляют сомнения в нормальном, неопрокинутом залегании 
пород на правобережье р. Кос-Истек. Отложения кос-истекской свиты де
формированы относительно просто с преобладающим падением пластов в 
северных румбах под углами 20—60°. По контактам рудовмещающей пач
ки проходят межпластовые срывы, и лишь в обрывах правого борта р. Кос- 
Истек видны стратиграфические взаимоотношения с вмещающими порода-
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Рис. 5. Popes рудовмощающвй пачки Кос-Истек- 
скот о участка (составила Е.В. Зайкова)

1 — железомарганцевые конкреции; 2 — линзо- 
видные пропластки; 3  — кремнистые конкреции;
4 — красноцветные кремни (яшмы и яшмоиды);
5 — омарганцевание разной степени интенсивности;
6 — серые кремни; 7 -  кремнистые аргиллиты; 
8  — разно зернистый песчаник; 9 — мелкообломоч
ная вулканогенно-осадочная брекчия

ми. Подстилают пачку маломощный (до 
15 см) прослой разнозернистых песчаников 
и осадочная брекчия с псефитовой и агло
мератовой размерностью обломков, среди 
которых преобладают зеленые кремнистые 
туффиты, встречаются красные яшмы, 
алевролиты со спичечной отдельностью. Пере
крывающими являются серые кремни и 
кремнистые аргиллиты и алевролиты с 
одиночными прослоями брекчий. Рудо
вмещающая пачка красноцветных яшмоидов, 
имеющая мощность 20—50 м, прослежена на 
5 км  от р. Кос-Истек до р. Жаксы-Карагала. В 
этом направлении сокращается ее мощность 
и количество конкреций. Разрез пачки 
составлен по правому берегу р. Кос-Истек 
(рис. 5 ), где она делится на три горизонта. 
Нижний сложен яшмами лиловато-краснова- 
то-бурыми, неяснополосчатыми, с пятнами 
осветления и желтыми охристыми примаз- 
окислов марганца. Присутствуют кремнистые 

дисковидной и булкообразной формы диа
метром 3—15 см с уплощенной подошвой. Средний горизонт мощностью 
20—30 м представлен красными яшмами однотонными, слоистыми с железо
марганцевой минерализацией в виде конкреций, реже линз и пропластков. 
Повсеместно гипергенное омарганцевание в виде пленок, дендритов и ко
рок по трещинам. Обычны дискообразные кремнистые конкреции, покры
тые часто сверху марганцовистыми корками. Распределение рудных и крем
нистых конкреций неодинаково, количество первых — 1—3, а вторых - 
3—10 на 1 м2 поверхности выходов, причем максимумы развития тех и 
других не совпадают. Неодинаковы и их преобладающие размеры: для 
рудных примерно одинаково соотношение конкреций с диаметром 1—10 и 
10—20 см, для кремнистых это соотношение близко 3 : 1 .  Верхний горизонт 
сложен чередующимися красными и серыми яшмами со следами вторично
го окремнения. В яшмах рудовмещающей пачки А.А. Гаврилов обнаружил 
также единичные круглые фосфатные конкреции с диаметром до 9 см.

Рудные конкреции имеют поперечник ог первых сантиметров до 1,5 м 
при толщине, не превышающей 30 см. Форма их различна: дисковидная, 
эллипсоидальная, лепешкообразная, веретенообразная, булковидная, шаро
образная. Встречаются отдельные караваеподобные образования диаметром 
около 0,5 м, в подошве которых имеется овальное углубление, заполненное 
кремнистым материалом. Очевидно, в данном случае зародышем была 
кремнистая конкреция, которая с поверхности обрастала марганцевой кор
кой зонального строения. Нижняя зона этой корки представлена слоем мел

ками, редкими дендритами 
красноцветные конкреции



ких гороховидных конкреций мощностью 1 -2  см, затем следует слой 0 ,5 -  
4 см серой пористой породы, выщелоченной, имеющей охристо-кремнистый 
состав. Внешняя, наиболее мощная зона, сложена плотными черными гидро
окислами марганца. Особый вид конкреций представлен грибообразным те
лом со шляпкой диаметром 30 см и сужающейся книзу ножкой длиной 
более 20 см, имеющей поперечник Б—10 см. Конкреция покрыта плотной 
черной коркой, бугристой на шляпке и с продольными бороздками на нож
ке. Судя по форме, эта конкреция была слепком рудоподводящего канала, 
заполненного рудной массой, и напоминает "термитники", обнаруженные в 
океанах на местах выхода гидротермальных струй.

Кроме одиночных конкреций, в рудовмещающей пачке присутствуют и 
сростки лепешковидных и дисковидных форм, представленные бугристы
ми пластинами в поречнике до 1 м и толщиной несколько сантиметров.

Пластовые и линзовидные тела марганцевых руд имеют мощность 3 -  
15 см и разделены слоями яшм мощностью 0 ,5 -1  м. Они сложены, как пра
вило, серой, черной и желтовато-бурой охристой массой, пропитанной гид
роокислами марганца. В одной из таких линз установлен прослой микро- 
зернистой фосфатно-кремнистой породы с неравномерно рассеянными в 
ней округлыми скоплениями окислов марганца диаметром 2 - 3  мм.

Описываемые рудные образования претерпели интенсивное выветрива- 
ние,часто имеют кавернозное, ячеистое строение и сложены двумя группами 
минералов [Гаврилов, 1967].

Первая группа, более ранняя, представлена манганитом, гаусманитом, 
браунитом и бикс бинтом, образовавшимися, по-видимому, за счет первона
чально отлагавшихся гидроокислов марганца. Гаусманит обычно находится 
в виде аллотриоморфнозернистых агрегатов в сочетании с манганитом, ко 
торый представлен скоплениями крупных призматических зерен. Биксбиит 
образует агрегаты мелких кристаллических зерен изометричной формы и 
вкрапленники короткопризматического облика. Браунит сохранился лишь 
местами в виде реликтов среди вторичных окислов марганца. В тесной ас
социации с этими минералами находится апатит, присутствующий в виде 
идиоморфных кристаллов и агрегатов кристаллических зерен среди крем
нистого материала.

Во вторую группу входят минералы зоны окисления, представленные 
рансьеитом (кальциевым псиломеланом), криптомеланом и вернадитом, 
встречается гидрогетит. Криптомелан развивается по всем минералам пер
вой группы, слагая землистые массы, прожилки, округлые микроконкре- 
ционные скопления. Рансьеит образует тонкопластинчатые агрегаты, нахо
дящиеся в тесном срастании с гидрогетитом и вернадитом. Последний обыч
но развит в виде колломорфных и сферолитоподобных образований, а так
же слагает бурые мягкие землистые скопления.

Содержание марганца в конкрециях 20-40% , железа — 1—3% при сред
нем отношении этих металлов около 20. Непременная составляющая руд 
(в %) — кремнезем до 14—40 при содержании глинозема 2—5, окиси магния 

0,4—1,3, суммы щелочей 0,7—2,2, окиси кальция 2—3. При повышенном 
содержании апатита в рудах содержание Р20 5 достигает 7%, СаО — 12%. 
Концентрация меди — до 0,1%, никеля и кобальта в конкрециях — сотые и 
тысячные доли процента. Следует заметить, что зафиксированный состав 
конкреций лишь приблизительно отражает первоначальные соотношения 
компонентов. Особенно это относится к  железу, соединения которого обыч
но подвергались выщелачиванию.

Сравним руды Кос-Истекского участка с различными типами конкреций 
современных водоемов, охарактеризованных в ряде работ [Страхов, 1976; 
Волков, Штеренберг, 1981; Calvert, Price, 1977; Meulan, 1974,’ Lange, 1975].
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При ассоциации с красноцветными кремнистыми породами, резкому пре
обладанию в их составе марганца над железом, некоторым особенностям 
морфологии они более всего сходны с железомарганцевыми конкрециями 
пелагических частей океанов. Однако имеются и факты, противоречащие 
этому предположению: существенное отличие в концентрациях цветных 
металлов й присутствие фосфоритов. Для последних считается более веро
ятным образование в относительно мелководных условиях [Геология океа
на..., 1979].

Своеобразны и подстилающие рудоносную пачку вулканомиктовые 
брекчии с обломками плагиолипаритов, образовавшиеся на склонах вулка
нов островодужного типа. Совокупность перечисленных данных, а также 
палеогеографических реконструкций [Хворова и др., 1978] позволяют вы
сказать предположение, что образование рудовмещающей толщи происхо
дило в условиях окраинного моря. Накопление кремнистой пачки осущест
влялось после прекращения вулканической деятельности и обвально-ополз
невых явлений, снивелировавших по диодный рельеф. Формирование рудно
го слоя шло при крайне незначительном привносе обломочного материала 
в условиях хорошей аэрации, создававшей окислительную обстановку.

Приведенный материал показывает, что в составе геологических форма
ций Уральского складчатого пояса присутствуют образования, сопостави
мые с металлоносными осадками и железомарганцевыми конкрециями 
океанического типа. В связи с актуальностью изучения этих ценных в прак
тическом отношении объектов, важностью познания эволюции осадкона- 
копления и рудообразования очевидна целесообразность дальнейшего ис
следования ископаемых океанических руд. Решение этой проблемы потре
бует, с одной стороны, выявления новых участков развития рудных конк
реций, железисто-кремнистых пород и других типов металлоносных осад
ков среди вулканогенно-осадочных комплексов. Особое внимание обратим 
на целесообразность детального изучения по вещественному составу крас
ноцветных яшм и фтанитов, расчленения, казалось бы, однородных толщ, 
сложенных этими породами. С другой стороны, для более объективного со
поставления современных и ископаемых руд необходимо получение пред
ставительного материала для исследования первичного состава последних, 
что возможно при проведении достаточного объема буровых работ и соот
ветствующей кооперации усилий научных и производственных коллекти
вов.
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A.A. Озон

ЭВОЛЮЦИЯ ЭКЗОГЕННОГО МИНЕРАЛООБРАЗОВАНИЯ БОРА
И ОСНОВНЫЕ ЭПОХИ ЕГО РУДООТЛОЖЕНИЯ

Находки экзогенных минералов бора известны в отложениях почти 
всех систем фанерозоя. В морских толщах, накопившихся в кембрии, 
силуре, девоне, карбоне, триасе, юре и неогене, как и в озерных комплек
сах каменноугольного возраста, борная минерализация проявлена весьма 
слабо и обычно представлена боросиликатами, борофосфатами и (или) 
одним-двумя видами боратов. В морских отложениях, накопившихся в 
перми, в озерных, сформировавшихся в неогене, а также в палеогеновый 
и четвертичный периоды, борная минерализация развита более интенсивно 
и представлена разнообразными по составу боратами (см. таблицу), обра
зующими местами рудные концентрации. Осаждение и накопление борных 
минералов в течение каждого из названных периодов знаменует собой 
определенные этапы в эволюции экзогенного минералообразования бора.

В пермский и неогеновый периоды разнообразие минеральных видов 
боратов достигли своих максимальных значений, причем характер борной 
седиментации приобрел в это время качественно новые черты, проявившие
ся прежде всего в образовании промышленных месторождений. Поэтому 
пермский и неогеновый этапы представляют собой своеобразные скачки в 
истории экзогенного минералообразования бора.

Между масштабами проявления борной минерализации и разнообразием 
минеральных видов, в составе которых бор присутствует в отложениях, 
существует прямая зависимость. Эта зависимость проявляется и в отложе
ниях различных регионов, и в отложениях разного возраста. Так, в перм
ских отложениях Донбасса, где содержание бора не превышает 0,05%, 
установлены четыре разновидности борных минералов, в Приуралье в тех



Возраст боро- 
иосиых отло
жений

Литолого-минералогический состав 
отложений

Борные минералы, обнаруженные в морских (I) и озерных (II) отложениях различно-

I II

Четвертич
ный

Неогеновый

Палеогено
вый

Юрский
Триасовый
Пермский

Каменно
угольный
Девонский
Силурийский
Кембрийский

Глины, известняки, гипсы, камен
ная соль, трона, сове, глауберит, 
мирабилит, келий но-магниевые 
соли,чилийская селитре 
Глины, мергели, известняки, гипсы, 
каменная соль, глауберитовея, ас- 
трахаиитояая, тенврдитоаая поро
ды, калийно-магниевые соли (каи
нит и карналлит)

Глины, известняки, доломиты

Доломиты, ангидриты, гипсы 
Доломиты, ангидриты, гипсы 
Доломиты, ангидриты, гипсы, ка
менная и калийно-магниевые соли 
с прослоями кизерита, поли галита, 
каинита, леигбейпита

Ангидриты, гипсы, каменная соль

Неизвестны

Люнебургит, сульфоборит, калиборит, 
(улексит), зрикаит, чемберсит

Не установлены

Деибурит, (улексит), (пробертит) 
Дднбурит

Сирлезит, сассолин, ти плоит, люнебургит, то- 
руг гит, буре, тинкалконит, корпит, хуичже- 
оит, улексит, иньоит, коломоюгг, гидроборвцит, 
куривкоцит, индерит, гидрохлорборит 
Бекерит, сирлезит, гаррелсит, говлит, (соссо- 
лин), пииноит, кербоборит, канит, (сборммт), 
стронциодхмнорит, джинорит, амегинит, ри- 
ведавит, зристаренит, (нобпеит), мвкаллиств- 
рит, таиелит, твруггит, закурит, (говорит), 
витчит, бура, танкалкоиит, кернит, хуичжаоит, 
улексит, пробертит, пандермит, иньоит, мейор- 
гофферит, колеманит, иидерборит, гидроборацит, 
куриакоеит, индарит, гидрохлорборит, торчит 
Сирлезит, ридмариеюрит, лейкосфенит, гар
релсит, говлит, витчит, улексит, пробертит, 
иньоит, колеменит 
Не установлены

Деибурит, сирлезит, говлит, (сасоо- 
лин), метаборит, сульфоборит, пин- 
ноит, люнебургит, стронциоборит, 
стронциоджинорит, д мы норит, вол- 
ковскит, аксаит, сети молит, витчит, 
а шарит, кернит (?), галургит, калибо
рит, (улексит), (пробертит), (паидер- 
мит), (стронциохильгардит, хильгардит, 
иньоит|, (колеменит!, (иидерборит), 
гидроборвцит, (куриакоаит), (инде- 
рит), борацит, зрикаит, чемберсит, 
преоброженскит, альджвиит, чалкарит
Говлит, (улексит), брайтчит установлены

То же
Кремнисто-глинистые сланцы 
Известняки, магнезиты, доломиты, 
ангидриты, соли

Деибурит, борацит 
Люнебургит
Деибурит, стронциохильгардит, 
борецит. преоброженскит

к В скобках — борные минералы, образование которых в рассматриваемых отложениях заведомо свезено с процессами вы-П ри моча  
ветривания.



же отложениях -  восемь, на севере ФРГ, ГДР и в Великобритании, где 
содержание бора на порядок выше по сравнению с Донбассом, но значи
тельно ниже, чем в Северном Прикаспии, -  16 и, наконец, в Северном При- 
каспии — 32. В неогеновых отложениях Средиземноморья, Сицилии, Пред- 
карлатья, Туркмении, Каракалпакии и Тянь-Шаня, где содержание бора 
очень низкое, установлено не более двух-четырех разновидностей борных 
минералов, тогда как на западе Северной и Южной Америки и в Малой 
Азии, где локализованы крупные месторождения бора, — 34. В целом в 
кембрийских отложениях выявлены 4 разновидности борных минералов, 
в силурийских -  1, в девонских — 2, в каменноугольных — 3, в пермских -  
36, в триасовых -  1, в юрских — 3, в палеогеновых — 10, в неогеновых -  
42 и в четвертичных1 — 16. Картина изменится, но очень незначительно, 
если исключить из рассмотрения борные минералы, заведомо образовав
шиеся в зоне выветривания. Тогда в кембрийских отложениях окажется 
четыре разновидности борных минералов, в девонских и каменноуголь
ных -  по 2, в пермских -  27, в юрских и триасовых -  по 1, в палеогено
вых -  10, в неогеновых — 38 и в четвертичных по-прежнему — 16. Из при
веденных данных следует, что в течение фанерозоя на фоне незначительно
го изменения характера развития борной минерализации отчетливо выде
ляются два максимума, проявившиеся в пермский и неогеновый периоды, 
которые рассматриваются в качестве основных эпох экзогенного рудо- 
отложения бора. Неогеновая эпоха, во время которой накопилось около 
1 млрд, т боратов, представляется особенно грандиозной.

В истории фанерозоя четко прослеживаются две ветви минерал ©образо
вания бора: первая отвечает морским, вторая — озерным условиям осадко- 
накопления. Минералообразование бора в морских условиях, начавшееся 
в кембрии, несколько ослабло в девоне и карбоне, достигло своего макси
мального развития в пермский период, затем снова резко уменьшилось 
и полностью завершилось в неогеновом периоде. Минералообразование 
бора в озерных условиях, очень слабо проявившееся в карбоне, вспыхнуло 
в палеогене, достигло своего наибольшего развития в неогеновый период 
и продолжалось, с затуханием, до настоящего времени. Залехм боратов, 
образовавшиеся в морских бассейнах, приурочены к галогенным отложе
ниям, представленным в основном калийно-магниевыми солями сульфат
ной линии. В отличие от них месторождения бора, сформировавшиеся в 
озерных бассейнах, приурочены к вулканогенно-осадочным -  глинистым 
или карбонатно-глинистым отложениям, в меньшей мере — к континенталь
ным эвапоритам, главным образом содовой группы. В соответствии с этим 
среди экзогенных месторождений бора традиционно выделяются два основ
ных генетических типа: галогенный и вулканогенно-осадочный. К последне
му из них относятся крупнейшие в мире месторождения Крамер, Кырка- 
Сарикайа и др., и поэтому он наиболее важен в промышленном отношении.

Образование в пермскую эпоху галогенных месторождений бора про
исходило в тыловых частях крупных солеродных бассейнов, располагав
шихся в глубине материка Пангея и отделявшихся от Палео-Тетиса окраин
ноконтинентальным Евразийским вулканическим поясом. Рудоотложению 
бора в этих бассейнах, характеризующихся сильно затрудненными связями 
с открытыми морями, способствовало глубокое испарение морской воды 
в условиях дополнительного притока бороносных растворов, в частности 
по глубинным разломам. В неогеновую эпоху формирование вулканогенно
осадочных месторождений бора происходило в небольших бессточных или

1 Среди четвертичных образований, кроме озерных комплексов, рассматриваются 
осадки термальных источников, грязевых вулканов и заливов внутренних морей.



слабопроточных осолоняющихся бассейнах, располагавшихся в пределах 
Тихоокеанского и Альпийско-Гималайского вулканических поясов. Рудо- 
отложение бора протекало в позднеорогенных межгорных впадинах и 
депрессиях, часто по окраинам фрагментов древних континентальных кор 
в результате разгрузки по глубинным разломам бороносных гидротерм.

Развитие галогенного борнорудного процесса происходило на фоне 
общей эволюции морского галогенеза и во многом определялось объемны
ми соотношениями галогенных пород в солеродных бассейнах, выявлен- 
ными недавно М.А. Жарковым, Т.М. Жарковой и Г.А. Мерзляковым [1978]. 
Основная линия в развитии морского галогенеза была связана с сульфат
ной седиментацией, которая с наибольшей отчетливостью иллюстрирует 
необратимость изменения вещественного состава соленосных отложений. 
Сульфатная седиментация зависела как от степени изолированности соле
родных бассейнов, регулировавшей обратный отток тяжелых высоко
концентрированных рассолов, так и от изменения содержания углекислого 
газа в палеоатмосфере, сопровождавшегося изменением содержания кальция 
в морской воде [Жарков и др., 1978]. Прекращение обратного оттока 
рассолов при одновременном уменьшении содержания кальция в морской 
воде способствовало формированию сульфатно-магниевых и других ассо
циирующих с ними солей сложного состава.

Эволюция галогенного борнорудного процесса также во многом опре
делялась сульфатной седиментацией. Так, из-за широкого рассеяния бора в 
ангидритах избыточный объем сульфатно-кальциевых пород относительно 
объема каменной соли препятствовал осаждению боратов из маточных 
рассолов. Но избыточный (по отношению к объему ангидритов и гипсов) 
объем каменной соли, обусловленный прекращением обратного оттока 
рассолов, не только привел к значительному развитию сульфатно-магние
вых солей, но и способствовал накоплению бора в маточных рассолах и его 
выделению в осадок преимущественно в составе магниевых боратов. 
Уменьшение содержания углекислого газа в палеоатмосфере, сопровождав
шееся возрастанием значения pH среды осадконакопления, благоприят
ствовало преобразованию слабокислых растворов (рассолов), обычных 
для конечных стадий соленакопления, в нейтральные или слабощелочные, 
которые необходимы для садки боратов.

Из сказанного можно сделать вывод, что осаждение боратов, как и 
формирование сульфатно-магниевых и других ассоциирующих с ними солей 
сложного состава, по-видимому, было следствием одних и тех же явлений. 
И тесный парагенезис рассматриваемых минералов и пород, наблюдаемый 
в пермских отложениях, мог быть вызван в конечном итоге одними и 
теми же причинами: изменением палеогеографической обстановки соле
накопления в сочетании с изменением газового состава палеоатмосферы.

Однако далеко не повсеместное присутствие боратов в сульфатно-маг
ниевых солях ясно показывает, что интенсивность галогенного минерало- и 
рудообраэования бора зависела не только от сульфатной седиментации, но 
и от других причин. Одной из них мог быть окраинно-континентальный 
вулканизм и сопряженная с ним гидротермальная деятельность, выступав
шие в качестве поставщика кремнезема и бора. Кремнезем, поступавший 
в солеродные бассейны с пепловым материалом, при разложении послед
него переходил в раствор и в результате взаимодействия с бором, содер
жавшимся в рассолах, давал борокислородные гетерополианионы, тре
буемые для осаждения боросиликатов. Бор, поступавший в солеродные 
бассейны с гидротермальными растворами, концентрировался вместе с 
бором, содержащимся в рассолах, в результате чего его содержания резко 
возрастали вплоть до величины, требуемой для осаждения боратов. По- 
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ступление в те или иные участки солеродных бассейнов пеплового материа
ла происходило почти на всем протяжении фанерозоя, тогда как значитель- 
ное количество гидротермальных растворов имелось лишь в перми. Этим и 
объясняется частая встречаемость в галогенных отложениях боросиликатов 
и редкая — высоких концентраций боратов.

Развитие вулканогенно-осадочного борнорудного процесса также про
текало на фоне общей эволюции аридного литогенеза, но в отличие от 
галогенного боронакопления определялось главным образом глобальными 
процессами превращения океанической коры в континентальную, которые 
сопровождались активной вулканической и сопряженной с ней гидротер
мальной деятельностью. Анализ условий формирования борных место
рождений в зависимости от стадии развития земной коры, времени и спо
соба формирования континентального ее типа, проведенного на основании 
анализа тектонической карты Северной Евразии, составленной под редак
цией А.В. Пейве и А.Л. Яншина [1980], показал, что образование вулка
ногенно-осадочных месторождений бора, так же как и постмагматических 
(скарновых), происходило в начале континентальной стадии развития 
земной коры. Месторождения приурочены к окраинно-континентальным 
орогенным вулканическим поясам, маркирующим границу областей с 
вновь образованной континентальной корой. Вулканогенно-осадочные 
месторождения находятся в областях с континентальной корой, сформи
рованной в конце миоцена преимущественно аллохтонным способом, 
проявляющимся в надвигании на океаническую кору блоков древних 
гранитно-метаморфических масс. При таком способе окончательное заме
щение океанических бассейнов обычно приводит к  столкновению конти
нентов и возникновению ареалов вулкано-плутонических комплексов 
[Тектоника..., 1980]. Вулканогенно-осадочные месторождения локали
зуются в регионах, где распространены фрагменты древних континенталь
ных кор, связаны с вулкано-плутоническими комплексами и приурочены 
к  ассоциирующим с ними континентальным молассам, которые выполняют 
внутренние впадины. В отличие от них постмагматические месторождения 
известны в областях с развитием типичной континентальной коры, сформи
рованной к  началу девона, к середине карбона, к  середине триаса, в позд
нем мелу и в конце миоцена как автохтонным, так и аллохтонным способа
ми. В качестве основного источника бора при образовании месторождений 
того и другого типа выступали коровые постмагматические гидротер
мальные растворы.

Из изложенного становится очевидным, что эволюцию вулканогенно- 
осадочАэго борнорудного процесса следует связывать не только с возмож
ным изменением во времени состава гидротермальных растворов, но и с 
возникновением на земной поверхности в то или иное время благоприят
ных условий для осаждения боратов. К таким условиям наряду с аридным 
климатом, по-видимому, следует отнести фрагменты древних континен
тальных кор, которым в рельефе обычно соответствуют отчетливо выра
женные депрессии или отдельные локальные грабены, заполненные кон
тинентальными молассами. Вследствие этого образование вулканогенно- 
осадочных месторождений бора было возможным лишь при совпадении 
площадей, занимаемых аридными зонами и окраинно-континентальными 
орогенами, особенно в случае, если последние включали фрагменты древ
них континентальных кор. В областях с континентальной корой, сформи
рованной к середине карбона и в позднем мелу, к  таким площадям, на 
которых аридный климат совмещался с о к рай нно-континентальным вул
канизмом, относились соответственно значительная часть Джунгаро-Бал
хашского и Забайкальский сегмент Монголо-Охотского регионов, а в 
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областях с континентальной корой, сформированной в конце миоцена, — 
многие районы Альпийско-Гималайского пояса. Если это действительно 
так, то в областях с континентальной корой, сформированной в палеозое 
и мезозое, можно ожидать открытия вулканогенно-осадочных месторожде
ний бора, хотя, по-видимому, и в меньших масштабах, но во многом сход
ных с теми, которые уже известны в областях с континентальной корой, 
сформированной в конце миоцена, также далеко еще не исчерпавшей 
своих ресурсов.
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ЦЕОЛИТОНОСНОСТЬ ПАЛЕОЗОЙСКИХ ОТЛОЖЕНИЙ СИБИРИ

Природные цеолиты — один из важнейших новых видов неметалли
ческого минерального сырья, все возрастающий интерес к которому обус
ловлен широкими перспективами использования его в народном хозяйстве. 
Особую ценность они приобретают в связи с усилением мероприятий* по 
охране окружающей среды. Велика также их роль как индикаторов фаци
альных обстановок осадконакопления. Этим объясняется исключительное 
внимание, уделяемое изучению этих образований в последние годы как в 
нашей стране, так и за рубежом.

Цеолиты широко распространены в осадочных и вулканогенно-осадоч
ных толщах различных структурно-фациальных зон. Особенно часто они 
встречаются среди аутигенных минералов эвапоритовых формаций.

В Сибири цеолиты известны в девонских, каменноугольных и в меньшей 
степени в пермских отложениях. Наибольшее распространение цеолитов 
установлено на западной окраине Вилюйской синеклизы. Здесь они при
урочены к красноцветным соленосным и гипсоносным отложениям, отно
сящимся к наиболее важному в промышленном отношении вулканогенно
осадочному типу пород, которые представлены анальцимизированными, 
гейландитизированными и клиноптилолитиэированными туфами.

Анальцимизированные туфы встречаются в нижней соленосной части 
разреза, соответствующей кыгылтууской свите, и в над солевой гипсонос- 
ной намдырской свите верхнего девона. Они слагают прослои мощностью 
от нескольких сантиметров до нескольких метров и содержат от 50 до 
80% анальцима. В качестве второстепенной примеси анальцим отмечается 
во многих туфах этого стратиграфического интервала. Туфы, замещенные 
анальцимом, выявлены также в алтаноттохской свите Верхне-Синского 
поднятия и в вилючанской свите Ыгыаттанской впадины, где они слагают 
маломощные (около 0 ,1 - 0 ,2  м) прослойки.

Гейландитизированные и клиноптилолитизированные туфы распростра-



йены преимущественно в нижнекаменноугольных отложениях сероцветной 
слабогипсо- и ангидритоносной курунгуряхской свиты в Кемпендяйской 
впадине и в меньшей степени в породах эмяксинекой и онкучахской свит 
в Ыгыаттанскои впадине.

В наиболее полных разрезах курунгуряхской свиты насчитывается до 
18 прослоев туфов и туффитов суммарной мощностью около 120 м. В 
хр. Хонгуруу цеолитизированные туфы образуют естественные выходы, 
пригодные для промышленного освоения. Отдельные пласты туфов здесь 
достигают 50 м мощности. Немалый интерес представляют цеолитизирован
ные туфы онкучахской свиты, обнажающиеся по рекам Вилюй и Вилючан, 
где они образуют несколько пластов мощностью от 0,2 до 3,5 м. При более 
детальном исследовании возможно обнаружение более мощных пластов. 
Здесь возможно нахождение прослоев палыгорскитовых глин. В туфах 
присутствие палыгорскита установлено рентгеноструктурным анализом. 
Он встречается как продукт изменения вулканического стекла в щелоч
ных трахитовых туфах, пользующихся широким распространением в 
среднепалеозойских отложениях Ыгыаттанской впадины. Парагенез палы
горскита с цеолитами, в частности с клиноптилолитом, — широко развитая 
ассоциация аутигенных минералов в океанических осадках. Совместное 
нахождение палыгорскита и клиноптилолита весьма характерно для мело
вых осадков Тихого океана, обогащенных вулканическим пеплом [Coutu
re, 1977]. В онкучахской свите названный парагенез обусловлен измене
нием пеплового материала щелочного трахитового состава в бассейне с 
гидрохимическим режимом аридной климатической зоны, о чем свидетель
ствуют прослои гипса, ангидрита и доломита.

Цеолиты установлены нами в девонских отложениях Рыбинской впади
ны. Здесь они представлены ломонтитом или морденитом (?), служащими 
поровым и порово-базальным цементом в аркозовых песчаниках карымов- 
ской свиты нижнего девона. Иногда ломонтит совместно с кальцитом 
образует небольшие жилы мощностью до 10 см. Содержание ломонтита в 
породе 15—18%. В перекрывающих отложениях павловской (D2) и кугус- 
ской (D3) свит ломонтит встречается в брекчированных известняках и 
известняковых гравелитах (кальцирудитах), иногда в мергелях и извест
ковых аргиллитах, где образует вкрапления, мелкие гнезда и микрокон
креции размером до 5 мм. Содержание ломонтита в породе небольшое -  
10-12% . На этих же уровнях встречаются редкие неправильные зерна и 
идиоморфные кристаллики анальцима, также образующие мелкие вкрап
ления и иногда выполняющие прокат ки в ассоциации с кальцитом.* Кроме 
того, павловская свита характеризуется широким распространением палы
горскита, достигающим 30% от состава породы.

В надсолевых отложениях среднего девона горы Туз-Тага (Тува) цеоли
ты встречаются в незначительных количествах. Они представлены анальци- 
мом и ломонтитом. Анальцим встречается преимущественно на эйфельском 
уровне, в толщах, сложенных комковатыми доломитами, известковисты- 
ми аргиллитами или туфами, в которых он образует агрегаты мелких 
(0 ,03-0 ,06  мм) зерен, сросшихся в гроздевидные обособления. Ломонтит 

обнаружен только в аркозовых туфопесчаникаххошетского возраста. 
Совместно с кальцитом он слагает поровый цемент. Содержание его не
большое — около 1 0 % объема породы.

В пермских отложениях цеолиты установлены в угленосных отложениях 
северо-запада Сибирской платформы и в бассейне р. Ангары. Натролит, 
ломонтит и анальцим выполняют поры в литокластических, чаще всего 
шлаковых, и витро-литокласти чески х туфах и туффитах, образующих 
пласты мощностью до 3 м. Содержание их колеблется от нескольких до
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20%. Иногда цеолиты встречаются в цементе песчаников в виде вкрап
ленников в карбонатных породах, в которых они играют второстепенную 
роль.

Цеолиты пользуются широким распространением в каменноугольных 
отложениях Минусинского и Тувинского прогибов [Бровков и др., 1967]. 
Здесь они распространены как вторичные минералы, развитые по пепловым 
туфам. Анальцимиэированные и гейландитиэированные туфы слагают про
слои мощностью от десятков сантиметров до 6  м.

Анальцимиэированные туфы на 60—70% сложены анальцимом, пред
ставленным неправильными и субоктаэдрическиш  скоплениями средне- и 
крупнопсаммитовой размерности, слабо разобщенными криптокристалли
ческой массой сложного состава, в который входят альбит, кварц, гидро
слюда с незначительной примесью кальцита и доломита. Замещенные аналь
цимом пепловые частички часто оконтурены тонкой гидрослюдистой 
оторочкой. Постоянно присутствуют пирокластические осколки полевых 
шпатов, реже кварца, а также мусковит и биотит (до 7 -1 0 % ). Среди аналь- 
цимизированных туфов выделяются альбитиэированные и глауконитизи- 
рованные разновидности. Первые характеризуются присутствием в основ
ной массе мельчайших агрегатов альбита с примесью кварца и иногда аду
ляра. Содержание анальцима в этих разностях пород снижается до 25-30% . 
Во вторых разновидностях скопления зерен анальцима цементируются 
глауконитоподобной массой (до 1 0 %) с примесью небольшого количества
альбита, адуляра, гидрослюды, изредка ломонтита. Местами глауконит 
образует линзы мощностью до 6—7 мм. Анальцимиэированные туфы широ
ко распространены в разрезах нижнего кабона Минусинской впадины. В 
районе Тувы они были описаны ранее на хр. Ак-Таг и по р. Шивелиг. Здесь 
наряду с анальцимом в связующей массе отмечены также ломонтит и 
элистильбит (?).

Пласты и прослои гейландитизированных туфов мощностью от 0,2 до 
2  м установлены в разрезах самохвальской и кривинской свит нижнего 
карбона по левому берегу р. Чулым, ниже с. Парново. Они представляют 
собой алевролитовидные массивные породы с хорошо сохранившейся 
пепловой структурой. Основная масса породы состоит из криптокристал
лического розоватого гейландита с заметной примесью альбита и иногда 
селадонита. Гейландит образует крустификационную оторочку из крис
талликов, ориентированных во внутрь пепловых фрагментов, центральная 
часть которых часто заполнена альбитом или селадонитом. Нередко села- 
донит в виде пленки обволакивает пирокластические частицы.

Таким образом, даже на современном уровне изученности цеолитов 
можно говорить о весьма широком их распространении в палеозойских 
отложениях Сибири. Дальнейшее специальное изучение данной проблемы 
позволит выявить временные и пространственные закономерности их 
локализации, что определит не только прогнозную оценку территории, 
но и направление поисковых работ.
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М.И. Карпова, В.Н. Силантьев, В.Ф. Крутиков

ОСОБЕННОСТИ ФОСФАТОНАКОПЛЕНИЯ В МЕЗОЗОЕ
И КАЙНОЗОЕ НА РУССКОЙ ПЛАТФОРМЕ
И ТУРАНСКОЙ ПЛИТЕ

В пределах Русской платформы и Ту райской плиты фосфатонакопление 
происходило в широком стратиграфическом диапазоне -  от кимериджа до 
палеогена включительно и характеризовалось различным типом и масшта
бом рудообразования. Наиболее интенсивно оно протекало на Русской плат
форме в волжское, берриас—валанжинекое, сеноманское и сантон-кампан
ское время, на Туранской плите -  в альб—сеноманское и эоценовое.

Залежи фосфоритовых руд связаны с глауконитово-терригенной и тер- 
ри генно-карбонатной формациями. Фосфоритоносная глауконитов о-терри- 
генная формация распространена на Русской платформе и Туранской пли
тах. Она охватывает мощный комплекс верхнеюрских, меловых и палео
геновых отложений. Формация слагается глинами, песками, песчаниками 
и алевролитами с подчиненными прослоями мергелей и горючих сланцев. 
Фосфоритовые серии в данной формации образованы преимущественно 
кварц-глауконитовыми песками и песчаниками, содержащими от одного до 
пяти-шести прослоев фосфоритов мощностью от 0,05 до 1 , 2  м, редко более. 
В сторону открытой части моря породы фосфоритовых серий постепенно 
замещаются мел-мергельными (Актюбинский бассейн) или глинистыми 
осадками (Волжский бассейн), а по направлению к береговой линии — раз- 
ноэернистыми кварцевыми песками и песчаниками. Наиболее крупные 
концентрации фосфоритов сосредоточены на Русской платформе в мелко
зернистых кварц-глауконитовых слабо известковистых песках, сформиро
вавшихся в мелководно-морской фациальной зоне (Вятско-Камское, 
Егорьевское, Чилисайское и другие месторождения). На Туранской плите 
основные скопления фосфоритов приурочены к мелко-среднезернистым 
глауконит-полевошпат-кварцевым известковым песчаникам прибрежно- 
морских фаций. Продуктивные горизонты характеризуются линзовидной 
и линзовидно-пластовой формой залегания. Фосфатные образования пред
ставлены в них желваками и зернами.

Содержание фосфата кальция в составе желваков колеблется от 2 0  до 
90%; количество зерен обломочных и аутигенных минералов, главным 
образом, кварца и глауконита, варьирует от 5 -1 0  до 50—60%. Кроме того, 
в фосфоритах постоянно отмечаются кальцит, пирит, опал, сидерит, цеоли
ты, гидрослюда, монтмориллонит, гидрогетит. Содержание Р2 0$ в рудах 
составляет в основном 12—14%, в концентрате — 16—22%.

Зерна фосфоритов состоят из скрытокристаллического фосфата каль
ция, в котором постоянно отмечаются включения кварца, полевых шпатов, 
глауконита, кальцита, сгустки гидрогетита и стяжения пирита. Количество 
включений чаще всего находится в пределах 15-25% , а содержание Р2 О 5 -  
24—26%.

Терригенно-карбонатная фосфоритоносная формация распространена 
только на Туранской плите; ее возраст — палеогеновый. В составе форма
ции доминируют органогенные известняки, мергели, глины, песчаники, 
второстепенное значение имеют доломиты и гипсы. Фосфоритовые серии 
слагаются разнообразными породами: глинистыми известняками, мерге
лями, доломитами, опоками, местами песчаниками и глинами. В них заклю- 
••ено до 3—4, иногда 8 -1 2  прослоев фосфоритов мощностью 0 ,1 -1  м и с о -
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держанием Р2 О 5 12—29%. По простиранию фосфоритовые серии переходят 
в карбонатные, сульфатно-карбонатные или песчано-глинистые толщи, а в 
вертикальном разрезе почти повсеместно сменяются в различной степени 
известковыми глинами. В данной формации в отличие от глауконитово-тер- 
ригенной ведущий тип руд — зернистый, желваковый — распространен 
ограниченно. Большая часть месторождений и проявлений зернистых фосфо
ритов локализована в Центрально-Кызылкумском и Фергано-Таджикском 
бассейнах. Фосфориты состоят из фосфатных компонентов размером от 
0 ,1  до 5—7 мм, заключенных в карбонатном, глинистом, опал-халцедоно
вом цементе, и представляют собою фосфатизированные первично-карбо
натные остатки фораминифер, гастропод, пелеципод, копролитов, а также 
разнообразный костный детрит. Содержание Р2 О 5 в них составляет 26—32%. 
Нефосфатные включения представлены главным образом кальцитом, иног
да кварцем и полевыми шпатами (Фергано-Таджикский бассейн). В комп
лексе минералов, сопутствующих фосфату кальция, отсутствует сидерит и 
198
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появляется доломит и полыгорскит. Количество кальцита и пирита увеличи
вается, а глауконита резко снижается. Содержание последнего редко пре
вышает 5%.

Фосфат кальция в желваковых и зернистых фосфоритах обеих форма
ций имеет в основном скрытокристаллическое строение, в меньшей степе
ни микрозернистое, радиально-лучистое или волокнистое (костные облом
ки) . Основные его физико-химические константы — показатель преломле
ния, параметры элементарной ячейки, величины соотношений СО2 /Р 2 О 5 » 
F/P2Os, Н 20 + /Р20 5, -  приведенные в таблице, соответствуют гидроксил
содержащему фторкарбонатапатиту, что подтверждается результатами ИК- 
и ЭПР-спектроскопии. В И К- спектрах поглощения отчетливо проявляются 
полосы абсорбции в области деформационных р 4 (570, 572, 605 см ) и 
в валентных vy (1040, 1110 см"’ ) колебаний аниона Р 04~ и колебания vл 
структурного СОд”-иона (1420, 1460 см"1) . В области ОН-валентных коле
баний фиксируется широкая полоса с максимумом при 3400 см . При



исследовании фосфата методом ЭПР выявлено присутствие парамагнит
ных дефектов типа СО3”, обусловленных замещениями в структуре апати
та аниона РО3” на СОз~. Облучение фосфатов рентгеновскими лучами в 
течение 4 -7  ч при комнатной температуре привело к появлению спектра 
ЭПР атомарного водорода Н ° , что, скорее всего, определяется наличием 
ОН-группировок в апатитовой части образцов. Известно, что облучение 
рентгеновскими лучами веществ, имеющих в своем составе молекулы или 
группы атомов, содержащие водород, часто приводит к потере его.

Высокая подвижность атомов водорода в решетке при высоких темпе
ратурах часто приводит к рекомбинации, в связи с чем спектры ЭПР атомов 
водорода наблюдаются редко и чаще всего при низких температурах.

Наблюдение спектра ЭПР Н °  при комнатной температуре указывает на 
то, что кристаллическая матрица, в которой стабилизировался атомарный 
водород, должна быть достаточно жесткой, чтобы свести к нулю подвиж
ность Н ° , образующегося при облучении. В апатитовой части осадочных 
фосфоритов могут присутствовать как минимум три типа протонов: про
тоны адсорбированной и протоны молекулярной (структурной) воды и 
протоны ОН'-групп [Вахрамеев, Занин, 1979]. Исходя из вышеизложен
ного, в изученных фосфатах наиболее вероятной представляется стабили
зация атомов водорода, принадлежащих гидроксильным группам ОН", 
которые возможно входят в состав радикала С 0 30 Н ”.

Из данных таблицы следует, что фторкарбонатапатит изученных фосфо
ритов неоднороден по количеству структурно связанного СО2” и других 
изоморфных примесей. В желваковых фосфоритах Русской платформы 
он характеризуется наиболее высоким содержанием С 0 2 и сравнительно 
высоким Н 20 * В структуре фосфатного вещества зернистых фосфоритов 
альб-сеномана и палеогена Туранской плиты появляется сульфат-ион, о 
чем свидетельствуют дополнительные связи Р20 *  и F с Na20  и SO* и 
Na20  с S O i. Максимальные значения сульфат-иона, а также Н 20* присущи 
фосфатным минералам эоценовых фосфоритов терригенно-карбонатной 
формации.

Рассмотренные особенности распределения фосфатных осадков в мезо
зое и кайнозое Русской платформы и Туранской плиты, специфика пород
ных и минеральных ассоциаций в рудоносных формациях, кристаллохими
ческие свойства самого фосфата кальция и другие факторы дают основа
ние полагать, что геохимические условия среды фосфатонакопления в те
чение поздней юры-палеогена изменялись в определенной последовательно
сти. Формирование мезозойских желваковых фосфоритов, судя по их при
уроченности к терригенному комплексу осддков, парагенезу фосфата каль
ция с глауконитом, кальцитом, пиритом, сидеритом, отсутствию в апатито
вой части фосфоритов сульфат-иона и другим признакам, осуществлялось 
в мелководном морском бассейне при умеренных Р( 0 и слегка повышен
ных pH в неустойчивой окислительно-восстановительной среде. Образова
ние зернистых фосфоритов палеогеновой терригенно-карбонатной форма
ции происходило при более высоких значениях pH на фоне карбонатной се
диментации при возросшей концентрации Са2* , Мд2* и сульфат-иона в фос
форитоносном бассейне.
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В. И. Власов

ЭВОЛЮЦИЯ ПАЛЕОЗОЙСКОГО УГЛЕОБРАЗОВАНИЯ
И ОСАДКОНАКОПЛЕНИЯ НА ТЕРРИТОРИИ КАЗАХСТАНА

На территории Казахстана распространены угленосные отложения средне- 
го-верхнего девона, нижнего карбона и верхнего палеозоя. Нижнекарбо- 
новые угленосные отложения развиты преимущественно в Северном, Цент
ральном и Южном Казахстане, верхнепалеозойские в Восточном (Иртыш- 
Зайсанский регион и Южный Алтай) и частично в Центральном Казахстане, 
девонские только в Центральном Казахстане. К этим отложениям приуроче
но более 200 месторождений и проявлений каменных углей, из которых в 
настоящее время разрабатываются Карагандинский и Экибастузский уголь
ные бассейны, Куу-Чекинское и Борлинское месторождения.

Характер, масштабы и эволюция палеозойского углеобразования и осад- 
конакопления определялись палеотектонически ми и палеогеографическими 
особенностями развития разновозрастных структурных элементов Казах
стана. К началу формирования палеозойских угленосных формаций на рас
сматриваемой территории существовал крупный эли каледонский Казах- 
станско-Северо-Тяньшаньский срединный массив, представлявший в сред
нем и позднем палеозое микроплатформу, сопряженную с тектонически 
активными Урало-Южно-Тяньшаньской, Джунгаро-Балхашской и Иртыш- 
Зайсанской герцинскими геосинклиналями. Тектонические движения в 
геосинклиналях вызвали и на срединных массивах тектоно-магматическую 
активизацию в средне-позднепалеозойское время, проявившуюся на обшир
ных площадях и с различной степенью интенсивности. Наиболее энергичной 
переработке подверглись позднекаледонские структуры массива, гранича
щие с Джунгаро-Балхашской геосинклинальной областью.

В среднем палеозое на площади срединного массива углеобразование и 
осадконакопление происходило в спокойных условиях полуплатформенно- 
го режима, что способствовало накоплению на больших площадях морских 
и прибрежно-морских субплатформенных терригенно-карбонатных и угле
носных формаций. В краевых частях срединного массива, испытавших в 
среднем палеозое тектоно-магматическую активизацию и переработку, 
в обстановке предгорных и межгорных впадин формировались сининвер- 
сионные карбонатно-вулканогенно-терригенные и молассоидные угленос
ные формации. В позднем палеозое в крупных внутренних впадинах Тениз- 
ской и Чу-Сарысуйской в континентальных условиях накапливался сино- 
рогенный молассоидный, преимущественно красноцветный, комплекс по
род, в Карагандинском краевом прогибе — сероцветный угленосный.

В Джунгаро-Балхашской герцинской области углеобразование происхо
дило преимущественно в инверсионный (ранний карбон) этап, в Иртыш- 
Зайсанской — отчетливо проявилось позднепалеозойское углеобразование, 
синхронное ранне-и позднеорогенной стадиям ее геосинклинального разви
тия. Особенности тектонических режимов и палеогеографических обстано
вок в упомянутых структурах Казахстана нашли отражение в литолого
фациальном составе, мощности, характере и степени угленасыщенности 
угленосных формаций, в катагенетических изменениях и качестве углей.

Палеозойский цикл углеобразования в Казахстане начался на фоне зату
хающей ранне-среднедевонской тектоно-магматической активизации. Вул
каногенно-осадочной толще предположительно эйфельского яруса, разви
той в Северном Предчин>изье, подчинена слабоугленосная субформация с 
прослоями углистых пород и углей (углепроявление Карабиик). В Север- 
14. З а к .1620 201



ном Прибалхашье к вулканогенно-осадочной толще живетского яруса 
островодужного типа приурочены мелководно-морские песчаники мощ
ностью до 40 м с горизонтом углистых аргиллитов и линзами угля. В Ере- 
ментауском и Баянаульском районах (северо-восточная часть срединного 
массива) в начале франско—фаменской трансгрессии моря сформирова
лась субплатформенная слабоугленосная формация мощностью около 
100 мг заключающая до четырех пластов углистых аргиллитов мощностью 
от 4 до Ю м е  линзами угля. На углепроявлении Ерементау обнаружен 
пласт липтобиолитов (типа барзасита) мощностью до 0,4 м. Фаменско- 
турнейское время отвечало максимальному развитию морской трансгрес
сии и преимущественно карбонатному осад кона коп л ению. Субплатформен
ная прибрежно-континентальная угленосная формация раннетурнейского 
возраста мощностью до 450 м известна только на западе Казахстана, где 
она входит в состав квазиплатформенного чехла Северо-Устюртского 
срединного массива. Из 25 пластов и прослоев зольного угля только пять 
имеют мощность 0,6—1,5 м.

На юго-востоке Казахстана в Заилийском, Кунгейском и Кетменском 
хребтах развита турнейская слабоугленосная континентальная моласса 
мощностью 200—300 м с линзами и прослоями зольных углей и углистых 
пород. Она накапливалась в межгорных и предгорных прогибах юго-восточ
ной части Казахстанско-Северо-Тяньшаньского срединного массива в усло
виях тектонической активизации. В ранне-визейское время начинается поч
ти повсеместная регрессия моря (кроме Иртыш-Зайсанской и внутренней 
части Джунгаро-Балхашской геосинклинальных областей) и смена морских 
условий осадконакопления прибрежно-континентальными, что в значитель
ной мере благоприятствовало углеобразованию на обширных площадях. 
В пределах Казахстанско-Северо-Тяньшаньского массива формировались 
региональные субплатформенные угленосные формации, к которым при
урочены многочисленные угольные месторождения. На юге Казахстана ниж- 
невизейская угленосная формация простиралась от Юго-Западного Прибал
хашья до северо-восточных отрогов Малого Каратау. К востоку она заме
щалась континентальными безугольными часто красноцветными отложе
ниями, к западу — мелководно-морским и терригенно-карбонатными. Круп
ные эрозионные останцы этой формации сохранились в синклинальных 
структурах Юго-Западного Прибалхашья (Кашкен-Тениз, Каракамыс, 
Кулан-Кетпес, Алаколь) и в Чуйской депрессии, где угленосные отложения 
прослежены скважинами под покровом верхне-палеозойских и мезозой- 
каин озойских пород от Чу-Илийских гор (месторождения Каракол, Алек
сандровское) до хр. Малый Каратау.

В Северном и Центральном Казахстане широко представлена нижне- 
средневизейская угленосная формация, сохранившаяся в эрозионных 
структурах Кокчетавского поднятия, Тенизской депрессии, Селетинского, 
Шидертинского и Карагандинского синклинориев и Чингиз-Тарбагатайского 
антиклинория. Она занимала громадную площадь, распространяясь от вос
точных периферических районов Кокчетавского поднятия и Тенизской деп
рессии на всю северно-восточную часть Казахстанско-Северо-Тяньшаньско- 
го массива, ограниченную с юго-востока Спасской (Южно-Карагандинской) 
зоной разломов, и продолжалась далее на юго-восток в пределы Чингиз- 
Тарбагатайского региона. В составе формации преобладают алевролиты, 
песчаники и аргиллиты с подчиненными горизонтами мергелей, известня
ков, туффитов, углистых пород и пластами высокозольных углей. Мощ
ность ее колеблется от 150 до 450—500 м и увеличивается до 900—1200 м 
в Кипчакском и Карагандинском прогибах; образование происходило в 
условиях морских лагун, приморских низменностей и аллювиально-озерно- 
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дельтовых равнин, временами заболачиваемых или заливаемых морем. 
Степень угленасыщенности обычно увеличивается снизу вверх, достигая 
максимальных значений в Карагандинском прогибе, где в ашлярикской 
свите присутствует до 20 пластов зольных углей.

В Южном Казахстане мощные пласты высокозольных углей обнаружены 
на Куланском месторождении. В периферических частях Джунгаро-Бал- 
хашской геосинклинальной области и зонах сопряжения ее с эпикаледон- 
ским срединным массивом углеобразование сопровождалось значительной 
вулканической деятельностью, что крайне отрицательно повлияло на качест
во и выдержанность угольных пластов. В Иртыш-Зайсанской и внутренней 
части Джунгаро- Бал хашской геосинклиналях сформировались морские 
карбонатно-терригенные, местами вулканогенные отложения мощностью 
до 2000 м.

В поздневизейском и серпуховском веках происходит значительное со
кращение площади углеобразования при резком увеличении интенсивности 
угленакопления. Максимальная угленасыщенность связана с карагандин
ской свитой северо-восточной части эпикаледонского массива, ограничен
ного с запада Целиноградским, с юга Спасским и с востока Центрально- 
Казахстанским разломами. К отложениям этой свиты приурочены основные 
угольные пласты Карагандинского, Экибастузского и Тениз-Коржункуль- 
ского бассейнов и месторождений Принуринской, А к жаре кой и Жамантуз- 
ской групп. Угленосная формация представлена прибрежно-континенталь
ными разнозернистыми песчаниками и алевролитами, содержащими в Ка
рагандинском прогибе до 30 угольных пластов мощностью 1—8 м каждый. 
К северу наблюдается сокращение мощности формации от 600—800 до 
450 м и менее и резкое уменьшение числа угольных пластов до двух-трех 
при возрастании их мощности до 25—30 м. Местами угольные пласты сбли
жаются и образуют единый сложнопостроенный угольный горизонт мощ
ностью от 60—80 (Тениз-Коржункульский бассейн) до 200 м (Экибастуз- 
ский бассейн). К западу от Целиноградского разлома происходит быстрое 
снижение угленасыщенности формации и замещение нижней ее части без- 
угольными прибрежно-морскими карбонатно-терригенными, а верхней кон
тинентальными терригенными пестроцветными отложениями. В небольших 
масштабах углеобразование происходило на севере Джунгаро-Балхашской 
провинции, где в континентальных условиях при активном вулканизме 
накапливалась грубообломочная терригенно-вулканогенная мол асе а с про
слоями и линзами углистых пород и высокозольных углей.

В позднем палеозое область углеобразования сместилась в Восточный 
Казахстан, где в орогенный этап развития Иртыш-Зайсанской геосинкли
нали образовались континентальные средне-верхнекарбоновая (нижняя) и 
пермская (верхняя) угленосные молассоидные формации. Первая из них 
мощностью до 2000 м сохранилась в небольших приразломных грабенах, 
мульдах и брахисинклиналях. В пестром и невыдержанном составе угле
носной формации преобладают разнозернистые песчаники с горизонтами 
алевролитов, гравелитов, конгломератов, туфов и углистых пород с линза
ми, прослоями и редкими (один—три) пластами угля мощностью 1— 3 м. 
Максимальная угленасыщенность формации отмечается на Белокаменском 
месторождении Рудно-Алтайской зоны, где образовалось до 15 невыдержан
ных угольных пластов сложного строения мощностью от 2,5 до 25 м. В Саур- 
ской зоне в разрезе формации появляются пласты горючих сланцев (Кен- 
дерлыкское месторождение). На остальной территории Казахстана средне
позднекарбоновое углеобразование происходило только в Карагандинском 
бассейне и соседних угленосных структурах Принуринской группы, содер
жащих в долинской и тентекской свитах до 25 пластов угля, из которых
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12 имеют рабочую мощность 0 ,7 -6  м. Во внутренних впадинах и депрессиях 
Казахстанско-Северо-Тяньшаньского срединного массива в условиях се
миаридного и аридного климата формировались континентальные синоро- 
генные молассоиды. В областях тектоно-магматической активизации и на 
большей части Джу нгаро- Балхаше кой герцинской структуры накаплива
лись вулканиты кислого и среднего состава с подчиненными пластами кон
гломератов, песчаников и алевролитов.

Пермские угленосная и сланценосная формации развиты только в При- 
иртышской и Призайсанской зонах Иртыш-Зайсанской геосинклинали, 
где выполняют относительно спокойные брахисинклинальные структуры. 
В Прииртышской зоне среди нижнепермских песчаников, алевролитов и 
аргиллитов мощностью до 850 м встречено до 20 угольных пластов, из 
которых два-четыре имеют рабочую мощность 1—5,4 м. В Призайсанье 
нижнепермская сланценосная молассоидная формация мощностью до 
1100 м заключает десятки маломощных пластов горючих сланцев, а верхне
пермская угленосная (500 -840  м) до 50 угольных пластов, из которых 
7 -1 0  имеют рабочую мощность.

УДК 551.3.051 : 55398 (470.4)

А .К. Замаренов, Д.Л. Федоров

ЭВОЛЮЦИЯ ПАЛЕОЗОЙСКОГО ОСАДКОНАКОПЛЕНИЯ  
НА ДРЕВНЕЙ ПЕРИКОНТИНЕНТАЛЬНОЙ ОКРАИНЕ  
ВОСТОЧНО-ЕВРОПЕЙСКОЙ ПЛАТФОРМЫ 
В СВЯЗИ С НЕФТЕГАЗОНОСНОСТЬЮ

На юго-востоке древней Восточно-Европейской платформы роль пери- 
континентальной окраины в палеозое играла Прикаспийская впадина 
с ее северным и западным обрамлениями, а также примыкающие с вос
тока и юга миогеосинклинальные зоны Уральских и Южных варисцид. 
Всю эту обширную территорию, в пределах которой на ряде этапов седимен
тации существовали условия шельфов, континентальных подножий и крае
вых частей абиссалей, по ряду особенностей развития [Хайзен, 1978], 
по-видимому, можно отнести к атлантическому типу континентальных 
окраин.

Эволюция палеозойского (докунгурского) осадконакопления на н а 
сматриваемой окраине во многом определялась особенностями тектони
ческого развития как самого кратона, так и соседних варисских геосинкли
налей и носила довольно сложный характер.

После завершения авлакогенной стадии на большей части территории 
периконтинентальной окраины наступил перерыв в осадконакоплении, дли
тельность которого в разных районах была различной. На северо-востоке 
(Оренбургский участок) новый седиментационный этап достоверно зафик

сирован в ордовике (Макарова и др., 1975], а западнее (Волгоградский 
участок) — в силуре — раннем девоне [Батанова и др., 1976], причем по 
характеру отложений можно констатировать усиление трансгрессии во 
времени с переходом от мелководного терригенного к морскому терри- 
генно-карбонатному осадконакоплению. В центральной части окраины, 
соответствующей Прикаспийской впадине, судя по заметному увеличе
нию мощности докунгурской части осадочного чехла, можно предпола
гать также присутствие в разрезе более древних додевонских отложений



и, таким образом, констатировать раннепалеозойский этап осадконакопле- 
ния. Вполне вероятно при этом формирование здесь существенно карбо
натных формаций, особенно на ордовик-раннедевонском этапе вследствие 
латерального замещения более мелководных отложений на периферийных 
участках.

В последние годы авторы статьи вместе с группой сотрудников НВНИИ ГГ 
(М.Г. Шебалдина, С.В. Яцкевич, Т.А. Сипко) выполнили широкие форма
ционные исследования, создав целую серию седиментационных моделей 
рассматриваемой территории от среднего девона (живетский этап) до ар- 
тинского века ранней перми включительно. Эти модели позволили выявить 
общие закономерности пространственного размещения палеозойских фор
маций и тем самым с большей определенностью наметить особенности эво
люции осадконакопления периконтинентальной окраины в среднем и верх
нем палеозое.

В среднем — начале позднего девона на территории периконтинентальной 
окраины преобладал терригенный тип седиментации с формированием 
континентально-морских терригенных и морских терригенно-карбонат- 
ных формаций, сменяющихся с северо-запада на юго-восток по мере пе
рехода во внутренние районы Прикаспийской впадины. Особенно широ
кое развитие терригенные формации получили в пашийскую трансгрес
сивную стадию, когда крупные выступы восточной и южной периферии 
окраины (Соль-Илецкий, Караулкельдинский, Биикжальский, Астра
ханский и др.) превратились в островную сушу и, интенсивно размываясь, 
стали поставлять на соседние площади обломочный материал. В моменты 
расширения трансгрессий (ардатовское и мулинское время) на отдель
ных приподнятых участках (таких, как Оренбургский) шло накопление 
морских карбонатных осадков. На данном этапе обособляется миогеосин- 
клинальная зона Уральских варисцид, где шло накопление более тонких 
и более глубоководных терригенных формаций за счет поступления ма
териала из внутренних районов.

В позднем девоне -  раннем карбоне в связи с расширением трансгрес
сии на большей части периконтинентальной окраины (платформенная 
часть) преобладающим становится карбонатный тип осадконакопления 
с формированием мелководных слоистых морских карбонатных, терри- 
генно-карбонатных и бассейновых формаций (в том числе кремнисто- 
глинисто-карбонатных) , приуроченных к периферии и к внутренним райо
нам Прикаспийской впадины. Исключение составляют районы Задонского 
и Соль-Илецкого выступов, где для позднего девона характерно накопле
ние терригенных осадков.

В северо-западной части окраины на позднедевонском этапе седимен
тации обособляются карбонатные шельфы (средне-позднефранский, фа- 
менско-раннекаменноугольный) с развитием в их краевых частях рифо- 
генных субформаций. Характерно появление карбонатной мелководной 
слоистой формации на крупных выступах южной и, возможно, восточ
ной периферии окраины (Каратонский, Тенгизский, Астраханский, Хар- 
камысский, Темирский выступы). В Уральской миогеосинклинальной 
зоне (включая и Южно-Эмбенский участок) на данном этапе формирова
лась мощная горно-прибрежная терригенная формация, вследствие пере- 
компенсации захватившая и прилегающую платформенную полосу к се
веро-востоку от Каратонского выступа. Для зоны Южных варисцид (рай
он кряжа Карпинского), по аналогии с Донбассом, в позднем девоне -  
раннем карбоне есть основание предполагать накопление терригенно- 
карбонатной субплатформенной формации.

На последующих этапах каменноугольного осадконакопления для пе-
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риконтинентальной окраины характерно чередование периодов терригенной 
и карбонатной седиментации с большей продолжительностью последних.

Наиболее древний этап терригенного осадконакопления связан с нача
лом средневизейской трансгрессии и более четко фиксируется по бобри- 
ковскому времени. Для этого этапа устанавливается развитие двух тер- 
ригенных формаций: континентально-морской на северо-западе окраины 
и горно-прибрежной на юго-востоке, между которыми располагалась об
ширная зона развития морской терригенно-карбонатной формации. На 
Каратонском выступе наблюдается переход последней в карбонатную 
мелководную формацию, что, по-видимому, свойственно и другим высту
пам южной периферии рассматриваемой территории.

Второй этап преимущественно терригенного осадконакопления на пери- 
континентальной окраине падает на довольно значительный период поздне- 
башкирско-раннемосковского времени. На этом этапе особенно широкое 
развитие получила платформенная терригенная формация, занимающая боль
шую северо-западную часть окраины, центральную часть Прикаспийской 
впадины и район Сарпинского прогиба. Другой тип терригенных форма
ций — морская терригенная флишоидная — приурочен к миогеосинкли- 
нальным зонам Уральских и Южных варисцид. Широкое развитие на дан
ном этапе получила и морская терригенно-карбонатная формация, на 
Оренбургском и Южно-Эмбенско-Жанажольском участках частично или 
полностью замещающаяся карбонатной мелководной формацией.

Карбонатный этап коменноугольного осадконакопления наиболее зна
чительно проявился на отрезке поздневизейско-раннебашкирского вре
мени, обусловив на значительной северо-западной и северной частях окраи
ны формирование карбонатной мелководной слоистой формации. Для 
этого этапа характерно довольно четкое выражение карбонатного шельфа 
с развитием на его краю рифогенной субформации, определявшей в то 
время границы Прикаспийской впадины. Не менее характерно распростра
нение карбонатной мелководной формации на целом ряде поднятий Астра- 
ханско-Актюбинской краевой зоны (Астраханский свод, Каратонский, 
Тенгизский выступы, Жаркамысский, Темирский своды) и приуроченность 
к ним биогермных образований. На значительной территории Прикаспий
ской впадины данная формация, по-видимому, замещена бассейновой 
кремнисто-глинисто-карбонатной формацией.

Качественно новый этап осадконакопления на пери континентальной 
окраине связан с позднекаменноугольно-раннепермским орогенезом в со
седних геосинклиналях и соответствующим образованием на их периферии 
краевых (предгорных) прогибов, обусловивших появление здесь новой тер
ригенной нижнемолассовой формации. На данном этапе особенно четко 
обозначилась граница раннепермского (докунгурского) карбонатного 
шельфа и Прикаспийской впадины как области интенсивного прогибания 
и накопления на большей части ее территории бассейновых кремнисто- 
глинисто-карбонатных и кремнистых формаций. Вместе с тем, как это 
можно наблюдать на Карачаганакском участке, недалеко от карбонатного 
шельфа в зоне развития бассейновых формаций могли отлагаться мелко
водные карбонатные образования, связанные с крупными рифовыми 
банками, развивающимися на отдельных поднятиях.

Таким образом, древняя периконтинентальная окраина, соответствую
щая в современном плане крупным геоструктурным элементам, лежащим 
по обе стороны от зоны сочленения эпикарельской Восточно-Европейской 
платформы и эпиварисской Скифско-Турайской плины, характеризуется 
исключительно благоприятным для нефтегазоносное™ набором литоло
гических формаций. Обширные поля развития карбонатных формаций, 
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включающих биогермные образования, граничат здесь с мощными клино- 
формами и линзами терригенных формаций, обогащенных гумусовым 
и сапропелевым РОВ.

Не менее благоприятны в рассматриваемой зоне и тектонические усло
вия нефтегазоносное™, контролировавшие описанный ход осадконакоп- 
ления. Особенно примечательна система краевых выступов фундамента 
и соответствующих поднятий в осадочном чехле, располагающихся на юж
ной и восточной периферии Прикаспийской впадины. Они соответствуют 
остаточным выступам между двумя эпицентрами прогибания земной ко 
ры — внутри платформенным, обусловливающим образование перикратон- 
ных впадин (в данном случае Прикаспийской), и геосинклинальным (Дон
басс ко-П ром ысловская и Уральская геосинклинали). Мощность пород, 
накопившихся в пределах краевых поднятий, получивших название Астра- 
хано-Актюбинских, составляет 2 -4  км , тогда как в центральной части 
Прикаспийской впадины, с одной стороны, и в осевых частях, обрамляю
щих платформу геосинклиналей, — с другой, она дос™гает 8 —10 и даже 
12 км  [Федоров, Кононов, 1981]. В этих краевых ловушках происходило 
формирование таких газоконденсатных и нефтегазовых месторождений, 
как Астраханское, Тенгизское, Жанажольское, Кенкиякское, которые, 
очевидно, составляют лишь какую-то часть от обширной зоны нефтегазо- 
накопления в юго-восточной краевой зоне Восточно-Европейской плат
формы.

Таким образом, понятие о главной области нефтегазообразования, сфор
мулированное В.Ф. Горбачевым [1977], с полным правом может быть при
менено как к современным, так и к древних периконтинентальным окраи
нам. Выявление и классификация последних на базе изучения условий 
осадконакопления и литолого-формационного анализа нам представляется 
важнейшей задачей теории и практики нефтегазопоисковых работ.
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В.А. Ермоленко, И.И. Урьев

К ЭВОЛЮЦИИ ПРОЦЕССА ФОСФАТООБРАЗОВАНИЯ
НА ЗАПАДЕ РУССКОЙ ПЛИТЫ

Эффективность поисковых работ на фосфориты и наиболее резуль
тативная их прогнозная оценка достигаются с учетом ряда геологических 
признаков: геотектонических, структурных, формационных, литологи
ческих, стратиграфических и тд . Решающее значение в прогнозировании 
и поиске фосфоритов многие видные геологи [Страхов, 1971; Шатский, 
1965; Яншин, 1964] придают формационному и фациально-палеогеогра
фическому анализу.

Вместе с тем решение этой задачи осложняется неоднозначной, часто 
противоречивой трактовкой многих теоретических проблем фосфатной 
геологии. Прежде всего до настоящего времени неоднозначны критерии 
выделения фосфоритоносных формаций, определение их границ и объемов. 
К дискуссионным вопросам относится недостаточно изученная проблема 
связи фосфоритов с трансгрессивно-регрессивными этапами развития 
фосфоритоносных бассейнов. В связи с этим остается невыясненной при
чинность многоярусности фосфоритоносных серий. Недостаточно исследо
ван вопрос и о скорости фосфатонакопления. Кроме того, до сих пор с 
генетических позиций не объяснена тесная парагенетическая связь между 
фосфоритами и кремнями [Соколов, 1976].

Изложенный выше далеко не полный перечень проблематичных поло
жений фосфатной геологии наглядно свидетельствует о большой слож
ности решения комплекса вопросов, связанных с прогнозированием, по
иском и разведкой промышленных залежей фосфоритов. Тем не менее 
накопленный опыт по выявлению наиболее перспективных площадей 
дает возможность в рамках определенной фосфоритоносной формации 
выделить основные природные типы руд и более целенаправленно вести 
их поиски с выделением залежей промышленного значения.

Значительное разнообразие фосфоритоносных формаций ставит в ка
честве важнейшей задачи как теоретического, так и прикладного значе
ния выяснение генезиса фосфоритов (с учетом их тектонической пози
ции) и эволюции фосфоритоносных отложений (с изучением постседимен- 
тационных преобразований, существенно изменяющих первоначальный 
состав и структурно-текстурные особенности фосфоритоносных толщ ).

В пределах запада Русской плиты выделяются две наиболее характер
ные фосфоритоносные формации платформенного типа: зернисто-ракушни- 
ковые фосфориты Прибалтийского фосфоритоносного бассейна (Эстония, 
Ленинградская область) и желваковые фосфориты востока Белоруссии.

Особенность фосфоритоносных отложений в Прибалтике — значитель
ное содержание первичнофосфатных створок оболид (до 30% и более) 
в кварцевых песках пакерортского горизонта нижнего ордовика. Общие 
закономерности осадконакопления в это время определялись унаследо
ванными с кембрия тектоническими структурами (часть Финского высту
па, северо-западное крыло Московской синеклизы, примыкающее к юж
ному склону Балтийского щита, и северный склон Белорусской анте- 
клизы ). Геологическое развитие, контролировавшее процесс осадкона
копления в кембрии -  начале ордовика, происходило следующим обра
зом. В начале ладожского времени (ранний ордовик) резко сократились 
размеры морского бассейна. Регрессия сопровождалась размывом и пе- 
реотложением подстилающих пород. На это время приходится бурный 
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Рис. 1. Характер залегания фосфоритовых руд Кингисеппского месторождения
1 — подстилающие фосфорита но сную толщу тонкозернистые плотные сабли некие 

пески (кембрий, ижорская свита); породы ладожской свиты: 2 — базальный обога
щенный детритом слой, 3 — обо лов ый песок мелкозернистый, 4 — песчаник плот
ный, ожелезненный, 5 — оболов ый песок (разно- и средне зернистый) с конкре
циями; породы тосненской свиты: 6  — оболов ый песок, среднеэернистый, 7 — обо- 
ловый песок, разнозернистый; 8 — глауконитовый песчаник, покрывающий фосфо- 
ритоносную толщу (нижний ордовик, волховско-кундаские отложения)

расцвет оболид, причем наиболее благоприятные условия для их сущест
вования были на севере Эстонии. В результате перерыва в осадконакопле- 
нии (конец ладожского времени) накопившиеся осадки претерпели зна
чительную подводную эрозию, а в ряде районов (запад Ленинградской 
области) оказались полностью уничтоженными. Впоследствии ладожские 
отложения были перекрыты песками тосненской свиты. Последователь
ность фациальных зон тосненских песков свидетельствует о том, что бе
реговая линия занимала положение несколько южнее Балто-Ладожского 
глинта, что подтверждается расчетами показателей относительной измен
чивости мощностей фосфоритовых отложений в различных направлениях 
[Ермоленко, 1973]. По этим данным наибольшая изменчивость мощностей 
фосфюритоносных отложений отмечается в направлении с севера на юг, 
т.е. перпендикулярно береговой линии бассейна седиментации.

В целом пески тосненской свиты представляют собой отложения регрес
сирующего водоема. Существование течений и непрерывное перемеши
вание вод в мелких частях тосненского бассейна (о чем свидетельствует 
характер косой слоистости отложений) препятствовали формированию 
зон повышенной концентрации фосфора. Вследствие этого образовались 
не ракушечниковые конгломераты, а мелкодетритовый тип органогенных 
фосфоритов. Первичноотложенный раковинный материал ладожской сви
ты в тосненское время дробился и перемешивался с кварцевым песком; 
обломки раковин в тосненской свите, как правило, хорошо отшлифо
ваны и отполированы и, занимая наиболее устойчивое положение, ориен
тированы выпуклой стороной вверх. Оптимальные условия обитания бра- 
хиопод были связаны с мелководной зоной шельфа, где количество 
фосфора в воде было достаточным для формирования раковин. При пе- 
ремыве осадков в активной гидродинамической среде обломочный ма
териал и целые створки раковин сортировались по крупности и измельча
лись. Характерно, что более крупные обломки оболид накапливались в 
относительно крупнозернистых песках вблизи береговой линии, т.е. на 
участках обитания организмов. В результате промышленные локальные 
эалежи фосфоритов в зоне шельфа приурочены к приглинтовой полосе 
береговой линии.
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Рис. 2. Строение разреза фосфоритовой фоции Мстислаельского месторождения 
(по скв. 169)

Более поздняя доломитизация пород фосфоритоиосной толщи привела 
к возникновению вторичных литологических разностей на базе исходной 
кварцевой песчаной породы (пески с конкрециями, конкреционные и 
плотные песчаники). Интенсивная доломитизация фосфоритной толщи 
отмечается только на Кингисеппском месторождении (рис. 1 ). К западу 
и востоку от него доломитизация практически затухает (Ермоленко, 
1973]. Это свидетельствует о том, что фосфатная серия Кингисеппского 
месторождения образовалась в специфических условиях, отличных от 
условий формирования фосфоритов в остальной части Прибалтийского 
бассейна. По-видимому, процесс доломитизации оболовых песков был 
связан здесь с зонами тектонических нарушений.

Фосфоритоносные отложения востока Белоруссии более молодые по 
возрасту. Здесь фосфориты содержатся в отложениях меловой, палеогено
вой и четвертичной систем [Богомолов, Ермоленко, 1981]. Практический 
интерес представляют фосфоритоносные отложения сеноманского яруса 
меловой системы. Геологическая история меловых отложений в области 
развития сеноманских фосфоритов достаточно хорошо известна [Архан
гельский, 1927]. На территории Белоруссии фосфоритоносные отложения 
выявлены в долине р. Сож на глубине от 5 до 5 0 -6 0 , местами до 80 м. 
Фосфоритовая фация наиболее полно представлена на Мстислвельском 
месторождении (рис. 2 ) .

Характер и состав фосфоритоносных отложений в Белоруссии говорит 
о том, что это типичные мелководноморские образования платформен
ного типа. Наблюдаемая ритмичность в строении продуктивной толщи 
обусловлена чередованием трансгрессивных и регрессивных фаз. При



этом, судя по составу отложений и заключенной в них фауне, галечнико- 
вые фосфориты связаны с трансгрессивными, а желваковые (местами 
переходящие в фосфоритовую плиту) -  с регрессивными частями рит
мов. Фосфориты, по-видимому, концентрировались в верхней части шель
фа. Небольшая глубина их накопления подтверждается значительным ко 
личеством обуглившихся растительных остатков и присутствием в фосфо
ритах и вмещающих породах скелетных обломков кремнеорганизмов. 
Наличие зубов и чешуи рыб, копролитов, кокколитофорид, форамини- 
фер, иноцерамов, губок и их детрита, а также микробобовое строение 
фосфатного цемента на отдельных участках указывают на довольно спо
койную гидродинамическую обстановку, нормальную соленость воды, 
теплый климат осаждения фосфатоносных илов [Копысов, Михайлова, 
1979]. Эти осадки интерпретируются как образования зоны смешения 
речных и подземных вод суши с глубинными водами открытого моря, 
обогащенными биогенными элементами [Ермоленко, Урьев, 1981].

Материалы по фосфоритоносным отложениям Прибалтики и Белорус
сии, представляющим собой две разнотипные ф-формации на западе Рус
ской плиты, позволяют внести некоторые уточнения и дополнения в пред
ставления о генезисе и эволюции ф-формаций.

Как известно, различные представления о природе фосфатного вещества 
в фосфоритах и закономерностях распределения фосфора в морских 
водоемах предопределили возникновение двух основных гипотез обра
зования морских фосфоритов: биолитную [Архангельский, 1927; Самой
лов, 1921] и хемогенную [Казаков, 1939]. Последняя, как известно, в 
свое время получила широкое признание как в СССР, так и за рубежом. 
Однако океанические исследования 60 -80 -х  годов ставят под сомнение 
ряд ее положений. Установлено, в частности [Бушинский, 1969], что восхо
дящие течения со значительным перепадом парциального давления С 0 2 
с глубиной возможны только в океанах, тогда как ни один из фосфорито
носных бассейнов геологического прошлого не отвечает сколько-нибудь 
бесспорно этому местоположению. Более того, в океанах химическая 
садка фосфатов отсутствует даже в областях восходящих течений [Бату
рин, 1978]. Доказана также невозможность существования морской фау
ны в зоне химического осаждения фосфатов вследствие избытка С 02 и 
недостатка 0 2; не установлены гибельные последствия для бентоса хо
лодных глубинных вод в зоне их подъема на шельф [Либрович, 1965]. 
Остается спорным осаждение чисто химическим путем каких-либо соеди
нений за исключением карбонатов и легко растворимых солей. Кроме 
того, хемогенная гипотеза не может объяснить связь между образова
нием залежей фосфоритов и колебаниями уровня моря. Идеи хемог^н- 
ной гипотезы оказываются особенно несостоятельными для объяснения 
накопления фосфоритовых залежей во внутриконтинентальных морях 
[Страхов, 1971]. Исследования зернисто-ракушечниковых фосфоритов 
Прибалтики и желвековых фосфоритов Белоруссии также позволяют 
усомниться в правомерности ряда ее положений.

Охарактеризованная выше фосфоритоносная толща Прибалтийского 
бассейна представляет собой сложную совокупность рудных залежей, 
сформированных в несколько последовательных этапов, соответствую
щих сменам условий осадконакопления, и отражает заметное влияние 
многочисленных вторичных факторов. Обширный геологический мате
риал позволяет утверждать, что фосфоритоносная толща образовалась в 
условиях отступающего моря, обусловивших резкую фациальную измен
чивость пород как по площади, так и в разрезе. В пользу этого свидетель
ствуют значительное разнообразие состава пород в разрезе продуктивной
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толщи, различия в составе и степени сохранности фауны, наличие в раз
резе поверхностей размыва, указывающих на дискретный характер седи
ментации. Накопление остатков обол ид происходило в прибрежной зоне 
относительно мелководного бассейна, где на перераспределение и транс
портировку обломочного материала существенно влияла волноприбойная 
деятельность моря, что подтверждается характерной для верхних слоев 
фосфоритоносной толщи косой слоистостью, прослойками конгломератов 
и седиментационных брекчий, присутствием на контакте с подстилающими 
породами хорошо окатанных галек песчанистого фосфорита. Песчано-алев
ритовый состав осадков, характер их залегания, а также изменение степени 
окатанности и сортировки зерен свидетельствуют об интенсивности раз
мыва и переотложении осадков в условиях колебания уровня моря. При
сутствие глинистых и алевритовых частиц в зернах фосфатов (при их 
отсутствии в цементе пород) в сочетании со степенью сохранности фауны 
указывает на то, что некоторая часть фосфоритов могла образоваться за 
счет интенсивного перемыва фосфоритовых залежей во время штормов.

Все эти факты никак не объяснимы с точки зрения хемогенной гипо
тезы, тем более если учесть, что химическая садка фосфатов в зоне фото
синтеза весьма ограничена ввиду быстрого поглощения фосфатов планкто
ном. В условиях Прибалтийского бассейна наглядно выступает связь между 
фосфорсодержащими организмами и залежами фосфоритов, представляю
щими собой типичные биолитные осадочные породы. Желваковые фосфо
риты Белоруссии образовались в условиях внутри континентального мор
ского бассейна также в зоне мелкого шельфа, для которого были харак
терны локальные переотло^ения осадков, неоднократный их перемыв, 
конкрециеобразование, приведшее к формированию в определенных сло
ях разреза желваков.

Предполагается, что фосфор на дно водных бассейнов поступал с отмер
шими организмами [Бушинский, 1979], а не химическим путем. И обра
зование фосфоритов происходило не в результате каких-то неблагоприят
ных условий для жизни организмов, а, наоборот, вследствие таких усло
вий, которые способствовали расцвету органической жизни. Естественное 
отмирание организмов, содержащих фосфор, приводило в конечном счете 
к  фосфоритообразованию. При этом области, благоприятные для расцвета 
биоса, существовали в местах восходящих течений на шельфах вблизи 
устьев больших рек, обеспечивавших приток значительных количеств 
питательных веществ, прежде всего растворенного фосфора, что способ
ствовало развитию значительных биомасс планктона. В условиях северо- 
востока Белоруссии, по-видимому, поставщиком фосфатного материала 
в палеоводоем была р. пра-Сож.

Таким образом, вышеизложенные обстоятельства свидетельствуют 
в пользу биохимической теории происхождения фосфоритоносных пород 
Г.И. Бушинского [1979]; она, пожалуй, наиболее убедительно объясня
ет некоторые вопросы фосфоритообразования и в первую очередь форми
рование фосфоритовых залежей в связи с размывом и переотложением 
осадков.

Рассмотренные выше отдельные аспекты фосфоритообразования, его 
эволюции, помимо научного, имеют важное практическое значение. Кри
тический анализ этих аспектов (как спорных, так и бесспорных) будет 
способствовать выработке поисковых критериев на фосфориты, что осо
бенно важно для таких районов, как Белоруссия, где фосфоритоносные 
формации еще недостаточно изучены.

В образовании различных фосфоритоносных ф-формаций и их распро
странении наблюдается определенная стратиграфическая приуроченность, 
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свидетельствующая о существовании эпох, благоприятных для фосфато- 
накопления в крупных регионах. Причины этого явления еще недостаточ
но изучены. Полиформационное положение фосфоритов позволяет пред
положить возможность образования фосфоритоносных формаций различ
ными путями. Научно обоснованная теория фосфоритонакопления, созда
ние которой -  дело будущего, должна учитывать не отдельные аспекты 
фосфатной геологии, а весь комплекс ее вопросов.
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Н.А. Созинов, О.В. Горбачев

УГЛЕРОДИСТЫЕ ФОРМАЦИИ И ИХ ЭВОЛЮЦИЯ
В ИСТОРИИ ЗЕМЛИ

Принципиальное значение в формационном анализе осадочных образо
ваний имеет сопоставление однотипных, но разновозрастных формаций, 
неоднократно возникавших в течение геологической истории, что позво
ляет выявить характерные черты их эволюционного развития. Одним из 
наиболее благоприятных объектов для исследований подобного рода 
могут стать отложения, обогащенные углеродистым веществом и целым 
комплексом рудных и рассеянных элементов, которые возникали в опре
деленных историко-геологических условиях на протяжении всей истории 
Земли.

Наиболее древние углеродсодержащие породы, биогенная природа 
которых подтверждается палеобиологическими и изотопными данными, 
отмечаются уже в раннем архее [Brooks et al., 1973; Shopf, 1975].

В современную эпоху процесс накопления углеродистого (органическо
го) вещества можно наблюдать в акваториях внутри континентальных 
морей, например Черного и Балтийского, и на шельфе ряда окраин мате
риков, например на шельфах Калифорнийском и Юго-Западной Африки.

В зависимости от главных членов парагенезисов выделяются четыре 
формационных типа углеродистых отложений: терригенно-углеродистый, 
кремнисто-углеродистый, карбонатно-углеродистый и вулканогенно-крем
нисто- (карбонатно) -углеродистый [Созинов, Сидоренко, 1976].

Как показали исследования последних лет, углеродистые и углерод
содержащие породы являются широко распространенной и неотъемлемой 
составляющей осадочно-метаморфических толщ в пределах практически 
всех известных нам докембрийских регионов [Св.А. Сидоренко, А.В. Си
доренко, 1975; Созинов, Сидоренко, 1981]. Изотопные соотношения уг
лерода позволили достаточно отчетливо показать биогенную природу уг
лерода этих отложений, причем в большинстве случаев соотношения изо
топов углерода в докембрийских карбонатах, ассоциирующих с углеро
дистыми породами, близко к  таковому для среднего современного мор
ского карбоната [Сидоренко и др., 1974; Schidlowski et al., 1975].

Количественные подсчеты показывают, что наиболее характерная ассо
циация пород, содержащая свободное углеродистое вещество в раннем до
кембрии, — глинистые сланцы и обычные или высокоглиноземистые гней
сы. Относительно реже углеродсодержащие породы встречаются в ассоциа
ции с карбонатными породами. Еще реже углеродсодержащими бывают 
кварциты и кварцито-песчаники. Намечается аналогия с эмпирически 
установленным фактом встречаемости органического вещества в глинах, 
карбонатных породах и в песчаниках, который известен для осадочных 
пород фанерозоя [Св.А. Сидоренко, А.В. Сидоренко, 1975].

Тем не менее в докембрии присутствуют все перечисленные выше фор
мационные типы биогенных углеродистых отложений. По-видимому, 
наиболее представительными докембрийскими породами являются высо
коглиноземистые сланцы, обогащенные тонкорассеянным графитоподоб
ным веществом. Примером могут служить кианитовые сланцы свиты кейв 
на Кольском полуострове, являющиеся метаморфизованными аналогами 
каолинитовых глин.

Для карбонатно-углеродистых отложений докембрия отмечается посте
пенное увеличение степени карбонатности углеродистых пород от архей-
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Рис /. Состав глинистых компонентов металсяитов из углеродистых отложений рез- 
Л1 МИЫХ формационных типов

А — терригенно-углеродистый тип: подтипы: 1 — высокоглиноэемистый, 2  — 
гидрослюдистый; Б — к ар бонатно-углеродистый тип; В — кремнисто-углеродистый 
тип

ских формаций к верхнедокембрийским, отражающее общую тенденцию 
к  дифференцированности состава пород осадочных формаций во времени, 
обусловленную, по-видимому, характером эволюции тектонического режи
ма развития земной коры.

В целом, несмотря на ряд отличий в условиях формирования докем- 
брийских и фанерозойских углеродистых отложений, основные группы 
породных ассоциаций (формационных типов углеродистых пород) просле
живаются от раннего докембрия до современных отложений.

Необходимо более детально остановиться на анализе состава глинистого 
компонента углеродистых пород как одного из главных составляющих 
углеродсодержащих сланцев. Как показано в целой серии работ (Фациаль
ные типы..., 1973; Акульшина и др., 1976; Зхус, 1966], состав глинистых 
компонентов тесно связан с условиями формирования углеродистых 
осадков. Так, по данным Дж. Гринсмита [1981], на профиле морского 
осадконакопления (от прибрежных условий к  глубоководным) соотноше
ние между основными группами глинистых минералов, таких, как каоли- 
нит+гид рос люда (иллит) — монтмориллонит-хлориты (+глауконит), до
статочно постоянны, и их ассоциации приблизительно соответствуют 
условиям осадконакопления терригенно-углеродистых (гидрослюда+каоли- 
нит с незначительной примесью монтмориллонита), карбонатно-углеро
дистых (гидрослюды со значительной примесью монтмориллонита) и крем
нисто-углеродистых (гидрослюда + монтмориллонит с существенной при
месью хлорита и глауконита) осадков.

Реконструкция первичного состава глинистой составляющей докембрий 
ских углеродистых формаций по методике информативных компонентов 
[Предовский, 1976] доказала (рис. 1 ), что для отложений терригенно- 
углеродистого типа (см. рис. 1, А) характерны пелиты каолинитового 
типа (А, 1) и гидрослюдистые гл й .н ы  с незначительной примесью монтмо
риллонита (А, 2 ). В отложениях углеродисто-карбонатной формации 
(см. рис. 1, £>) преобладают пелиты существнно-гидрослюдистого соста
ва нередко со значительной примесью монтмориллонита. Для пород крем-



нисто-углеродистой формации (см. рис. 1, В) наряду с гидрослюдистым 
компонентом существенное место занимают глауконит и хлориты желе
зистого ряда.

Аналогичный характер распределения глинистых компонентов фик
сируется и в неметаморфизованных углеродсодержащих отложениях 
фанерозоя [Акульшина и др., 1978; Баженова и др., 1978; floor, 1978]. 
Сходство состава глинистых компонентов в докембрийских отложениях 
(по расчетным данным) и в отложениях фанерозоя свидетельствует об 
отсутствии принципиальных отличий в условиях формирования углеро
дисто-глинистых осадков в фанерозое и докембрии.

Примеры геологических разрезов неметаморфизованных отложений 
фанерозоя и их метаморфических аналогов, относимых к терригенно
углеродистому формационному типу, приведены на рис. 2 (А ) .

Комплекс пород описываемого формационного типа представлен пе
реслаивающимися высокоуглеродистыми алевролитами, аргиллитами, гли
нистыми сланцами и их метаморфизованными эквивалентами. Харак
терные особенности этого формационного типа — смешанный минераль
ный состав глинистого материала (гидрослюда, каолинит, монтморил
лонит) и обилие тонкорассеянного углеродистого вещества, пигментирую
щего основную ткань породы (до 10% и более). Как правило, осадки рас
сматриваемых формаций залегают на размытой поверхности подстилающих 
пород и являются отложениями мелководных бассейнов начальных цик
лов трансгрессий. Характерно накопление осадков в обстановке серово
дородного заражения придонных вод.

Общая тенденция для отложений терригенно-углеродистой формации — 
уменьшение общего объема этого типа углеродистых отложений как инди
видуализированных геологических тел в интервале от докембрия до кай
нозоя. Одновременно отмечается, что удельный вес высокоуглеродистых 
отложений в целом для фанерозойских отложений выше, чем для докем
брийских, что, вероятно, связано с общей тенденцией эволюции плактоно- 
генного и бентогенного накопления органического вещества в морских 
осадках [Страхов, 1963].

Существенно меняется и морфология бассейнов, в которых отлага
лись углеродистые осадки. Локальные мелководные докембрийские бас
сейны, сформированные на жестком основании, сменяются в фанерозое 
обширными мелководными бассейнами пассивных окраин платформ.

Карбонатно-углеродистые формации представляют собой также устой
чивую во времени породную ассоциацию. Примеры отложений этого типа 
приведены на рис. 2 (Б ) .

Как видно из приводимого материала, отложения карбонатно-углеро
дистой формации имеют тенденцию изменения во времени, аналогичную 
отмеченной ранее для терригенно-углеродистой формации: общее сокраще
ние мощностей формации от докембрия к кайнозою при одновременном 
увеличении удельного веса высокоуглеродистых пород в составе форма
ций. Обширные водоемы протомиогеосинклинального типа, в которых 
формировались углеродистые отложения, характерные для докембрийско- 
го этапа, начиная с палеозоя сменяются внутриконтинентальными морски
ми и озерными бассейнами платформенного типа.

Кремнисто-углеродистый тип формаций также пользуется широким 
распространением в отложениях докембрия и фанерозоя всех континентов 
(см. рис. 2, В ). Особенность этого формационного типа — нередко рит
мичное чередование кремнистых и кремнисто-углеродистых сланцев при 
подчиненном значении сланцев глинистого состава.

Для большинства пород характерны тонкослоистые текстуры, высокое 
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содержание органического вещества (до 50—70%), небольшое количество 
терригенного материала. Очень характерна тесная приуроченность углеро
дистых сланцев к участкам развития фаций, переходных между кремнисты
ми и карбонатными, хотя удельный вес карбонатных осадков в этом типе 
формаций невелик.

Анализ палеофациальных условий формирования докембрийских (ниж
непротерозойских) наиболее типичных образований этого типа [Ждано
ва, 1971; Goodwin, 1962] показывает, что, как правило, бассейны, где 
происходило накопление углеродистого вещества, были мелководными, 
зачастую лагунного типа, с низким окружающим рельефом. В сносимом 
материале преобладали продукты интенсивного химического выветрива
ния.

Максимального развития отложения кремнистомуглеродистого типа по
лучили в позднем докембрии и палеозое (протяженные полосы металло
носных черных сланцев в Евразии и на других континентах), что связано 
с реализацией нового тектонического стиля развития земной коры с появ
лением обширных континентальных окраин. В мезозое и кайнозое наме
чаются значительные сокращения этого типа формации.

Современное накопление кремнистых осадков, обогащенных орга
ническим веществом, отмечается, например, в районе Перуанского по
бережья Тихого океана.

Апвеллинговая модель накопления углеродисто-кремнистых осадков, 
по-видимому, имела место и в более ранние геологические эпохи. В наибо
лее полном виде — как сочетание двух фациальных зон — морской шель
фовой фации, обогащенной органикой и континентально-лагунной с приз
наками аридности климата на континенте, — эту модель можно наблюдать 
в отложениях формации Фосфория.

Начиная с верхнего протерозоя достаточно четко различаются платфор
менный и геосинклинальные типы кремнисто-углеродистых формаций. 
Первый, как правило, представлен отложениями эпи- и внутриконтинен- 
тальных мелководных бассейнов с мощностью, не превышающей первых 
десятков метров. В геосинклинальных разрезах углеродистые породы 
несут признаки глубоководности (фации подводного склона и т. д .) . 
Суммарная мощность формаций здесь сотни метров, реже — тысячи.

Характерная особенность ряда протерозойских и палеозойских крем
нисто-углеродистых формаций — переход по латерали кремнисто-угле
родистых осадков в фосфоритовые. В раннем докембрии такие фациаль
ные замещения не отмечаются. Можно предположить, что фосфатонакоп- 
ление, тесно ассоциирующее с накоплением углеродистых толщ, тесно свя
зано с механизмом формирования геосинклинальных структур и связан
ных с ними континентальных окраин.

Вулканогенно-углеродистые формации также достаточно широко рас
пространены как в докембрии, так и в более поздние эпохи (см. рис. 2, Г ) . 
Этот тип формаций характерен для ранних стадий развития геосинкли
нальных зон.

Комплекс пород формации обычно представлен переслаиванием угле
родистых кремнистых или карбонатных сланцев, яшм, известняков, до
ломитов, иногда грубых пластических пород с продуктами подводного 
вулканизма; характерно наличие многих горизонтов углеродистых сланцев.

Несмотря на достаточно четкую связь углеродистых отложений с вулка
ногенными образованиями, детальный анализ эпох накопления углеро
дистого вещества показывает, что наиболее тесная ассоциация углеродисто
го вещества отмечается не с вулканогенными, в с карбонатными, крем
нистыми и глинистыми фациями. В эпохи интенсивного накопления вулка- 
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ногенного материала, т. е. в периоды максимальной тектонической актив
ности, накопление органического вещества сокращалось или прекраща 
лось совсем.

В целом, так же как и предыдущий формационный тип, вулканогенно
углеродистый тип формаций наибольшого распространения достигает в 
эвгеосинклинальных отложениях нижнего палеозоя. В мезозойских гео- 
синклинальных отложениях роль этого формационного типа также замет
но снижается.

Особого внимания заслуживает геохимический аспект проблемы эволю
ции углеродистых формаций в истории Земли.

Углеродистые “отложения перечисленных формационных типов обычно 
содержат в повышенных концентрациях комплекс таких элементов, как 
фосфор, марганец, ванадий, серебро, золото, молибден, редкие земли и 
ряд других элементов и могут рассматриваться в качестве уникальных 
геохимических аккумуляторов указанных элементов. Общеизвестно, 
что в процессе жизнедеятельности и после захоронения органическое ве
щество способно усваивать из морских вод ряд малых и рассеянных 
элементов [Вернадский, 1955; Виноградов, 1935—1944; Майская, Дроз
дова, 1964].

Естественный интерес вызывает характер изменения содержания пе
речисленных элементов в составе ископаемого органического вещест
ва в течение геологической истории Земли. Для этой цели были исполь
зованы как литературные данные, так и материалы авторов по распре
делению малых элементов в углеродистых (с содержанием COJ,r >  10%) 
формациях в возрастном интервале от архейских пород с абсолютным 
возрастом более 2,6—3 млрд, лет до современных осадков (рис. 3 ). Как 
видно из приводимой диаграммы, такие элементы, как никель, кобальт, 
хром, молибден, медь, серебро, цинк, ванадий, свинец, уран, фосфор и 
стронций, содержатся в повышенных концентрациях. В неметаморфи- 
зованных формациях фанерозоя содержания отдельных элементов (ва
надий, уран, серебро, молибден и ряд других) обнаруживают количествен
ную взаимосвязь с органическим веществом. Абсолютные содержания

ftjc  2. Относительны распространенность углеродистых отложений различных фор
мационных типов в докембрии и фаиерозое

(Цифры и буквы на схеме) А — терри ген но-углеродистый тип: 1 -  графитовые 
гнейсы Украинского щита [Семененко, Жуков, 1955], 2 — свита кейв [Бельков. 
1963], 3  — графитовые сланцы Ярогинского грабена [Березкин. 1971], 4  — угле
родистые сланцы Сино-Корейского щита [Геология Кореи, 1964], 5 — сланцы Нан- 
свч [Whit, Wright, 1954], 6  — граптолитовые сланцы Прибалтики [ Кивимяги, Лоог, 
1973], 7 — баженовская свита Западно-Сибирской плиты [Плуман, 19716]. Б — 
карбонатно-углеродистый тип: 1 — углеродисто-карбонатная подсвита верхней сви
ты ( К , ) криворожской серии [Каляев, 1966], 2  -  шунгитовая толща [Харитонов, 
1938], 3  — шарыкская свита Кокчетавского массива [Созинов, 1975), 4 — сланцы 
Мансфельд (Kautzsch, 1942], 5  — Общесыртское месторождение горючих сланцев 
(Явхунта, 1973], 6  — современные осадки Черного моря [Страхов, 1962]. В — 
кремнисто-углеродистый тип: 1 — графитовые сланцы серии Симанду [Михайлов, 
1969], 2  — серия Анимики [James, 1968], 3 — район Джебаглы [Холодов, 1973], 
4 — свита Шинсай, Северный Казахстан, 5 — Северный Телек, Казахстан (Королев, 
1962], 6  — формация Фосфория [McKelvey et al., 1953], 7 — кремнистые илы Охот
ского моря [Жузе. 1962]. Г — вулканогенно-у г леродостый тип: 1 — Лабрадорский 
трог (Harrison, 1953), 2  — свита Претория [Дю-Тойт, 1957], 3 — шунгиты Карелии 
[Галдобина. Горлов, 1975], 4 -  тамалыкская свита (Мкртычьян, 1971], 5 -  Куз
нецкий Алатау [Мкртычьян, 1971]

1 —  углеродистые сланцы; 2 — высокоуглеродистые породы; 3 — песчаные по
роды; 4 —  глины и глинистые сланцы; 5 —  карбонатные породы; 6  — кремнистые 
породы; 7 -  вулканиты; 8  —  среднее содержание СорГ; 9 — периоды накопле
ния Об
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Рис. 3. Распределение малых элементов в углеродистых формациях докембрия и 
фаивроэол

Цифры на схеме: 1 — серил Судан, Канада [Cloud et ah, 1965], 2  — графито
вые сланцы Прибайкалья [Остапенко и др.( 1970], 3  — графитовые сланцы При
азовья, 4 — тимекая свита КМА, 5 — сланцы Оутокумпу [Peltola, 1960], 6 — угле
родистые сланцы нагорья Сангилен [Боровская и др., 1966], 7 — серия Винхья 
(Индия) [Murty et al., 1962], 8  — сланцы Нансач [Vine, Tourtelot, 1970], 9 — Ал
тае-Саянская область [Жданова, 1971], 10 — углеродистые сланцы Центральной Азии, 
11 — Си но-Корейский щит, 1 2 — Кольм Швеции [Bates, Strahl, 1957], 13 — сланцы Чат
тануга [Vine. Tourtelot, 1970], 14— Фосфория 1там же Vine, Tourtelot, 1970], 15— Kyn- 
фершифер (ГДР, ФРГ) [Веделоль, 1964], 16— Грин-Ривер [Vine, Tourtelot, 1970], 17— 
современные осадки, обогащенные Соог [Батурин и др., 1967]. Кларки концентраций: 
7 — 2—5; 2 - 5 - 1 0 ;  3 - >  10

элементов могут значительно варьировать в зависимости от условий на
копления и последующих вторичных преобразований формаций, тем не 
менее характерный набор элементов остается постоянным. Эти данные 
подтверждают мысль В.И. Вернадского [1955] о постоянстве химического 
состава живых организмов в течение геологической истории Земли.

Заметное влияние на изменение состава и содержаний малых элементов 
в углеродистых отложениях оказывают факторы, связанные со вторичны
ми изменениями и метаморфизмом органического вещества. Кларк кон
центрации свинца, мышьяка, германия, урана, фосфора, стронция, бария, 
цинка, молибдена для метаморфиэованных докембрийских формаций 
оказывается значительно ниже, чем для неметаморфизованных пород 
фанерозоя. Более того, для формаций, прошедших амфиболитовую и гра- 
нулитовую фации метаморфизма, отмечаются минимальные концентрации 
указанных элементов. Метаморфизм приводит к разрушению металлоор
ганических соединений этих металлов и их сорбци*онных связей, что вызы
вает их перераспределение, а иногда и формированЯе вторичных рудных 
скоплений.



Другие элементы (никель, кобальт, хром, медь, серебро, торий, вана
дий), т. е. элементы, обладающие наиболее прочной связью с органической 
составляющей пород, оказываются более консервативными по отноше
нию к метаморфическим преобразованиям осадков.

Таким образом, можно констатировать достаточное единообразие в 
спектре элементов, обладающих повышенными концентрациями в поро
дах углеродистых формаций на всем обозримом интервале геологической 
истории Земли. Последнее, по-видимому, связано с тем, что основными 
накопителями органического вещества в этих отложениях были низшие 
морские организмы, обладавшие удивительным постоянством состава 
макро- и микроэлементов, практически не обнаруживая региональных 
колебаний [Moore, Bostrom, 1978]. Такая консервативность их состава 
связана, по-видимому, с тем фактом, что их эволюционное развитие завер
шилось на самых ранних этапах геологической истории.

Возвращаясь к вопросу об эволюции накопления углеродистых отложе
ний на протяжении геологической истории, следует остановиться на масшта
бах этого процесса. На приводимой диаграмме (см. рис. 3) видна относи
тельная распространенность углеродистых формаций в докембрии и фане- 
розое. Учитывая все вышесказанное с учетом проводимой диаграммы, 
можно констатировать, во-первых, что распространенность свободного 
биогенного углерода в различных типах осадочно-метаморфических пород 
докембрия вполне сопоставима с распространенностью органического уг
лерода в основных типах осадочных горных пород фанерозоя, во-вторых, 
в докембрии, как и в последующие эпохи, процесс формирования толщ, 
обогащенных органогенными углеродом, носил периодический характер, 
причем периодичность этого процесса тесно связана с тектонической жиз
нью Земли [Страхов, 1963; Св.А. Сидоренко, Теняков, 1978].

Таким образом, выявляются две группы факторов, влияющих на харак
тер развития углеродистых формаций во времени. К первой относятся 
факторы, связанные с общим эволюционным развитием геологических 
процессов земной коры: режим тектонического развития геоструктур, 
соотношение между седиментацией и вулканизмом, эволюция биосферы. 
Эти факторы контролировали масштабы проявлений углеродистых форма
ций и соотношения между отдельными формационными типами в различ
ные геологические эпохи. Ко второй группе относятся факторы, опре
деляющие специфическое единообразие углеродистых формаций на про
тяжении всей геологической истории, что и позволяет отнести их к  группе 
сквозных формаций. Сюда относятся: 1) универсальность биохимических 
процессов, приводящих к концентрации химических элементов в биоген
ных осадках, что по-видимому, связано с преобладающей ролью в этих 
процессах низших морских организмов, эволюция которых практически 
завершилась на ранних этапах геологической истории Земли; 2) постоян
ство основных геохимических систем, приводящих к накоплению углеро
дистого вещества в осадках и представленных ассоциациями: карбонат* 
углерод, аморфный кремнезем — углерод, высококоллоидные системы 
(глинистые минералы) — углерод, — систем, существовавших уже на 
ранних этапах докембрийской истории. Сочетанием этих двух групп факто
ров и объясняется как сквозной характер углеродистых формаций в исто
рии литосферы, так и те специфические особенности их состава и рас
пространенности, которые выявляются при их рассмотрении в истори
ческом аспекте.
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В.Н. Х о л о д о в .  Проблемы формирования эпох рудогеназа в осадочном про
цесса. — В кн.: Эволюция осадочного рудообраэования в истории Земли. -  
М.: Наука, 1984, с. 5 -3 3 .

Установлены два типа рудных эпох в истории Земли. Один из них характе
ризуется статистической приуроченностью месторождений к определенным 
интервалам геологического времени при отсутствии определенного региональ
ного контроля. Другой отмечается тем, что проявляется в седиментационных 
системах на определенном этапе их развития. Приводятся примеры. Табл. 2. 
Ил. 6. Библиогр. 2 9 -3 3  с. (139 наэв.)

УДК 553.43,44

Г.Н. Б р о в к о в, А.Е. М и р о ш н и к о в .  Эволюция условий формирова
ния стратиформиых полиметаллических месторождений. — В кн.: Эволюция 
осадочного рудообраэования в истории Земли. -  М.: Наука, 1984, с. 34—41.

Осуществлен анализ филогении стратиформиых месторождений меди, 
свинца и цинка, опирающийся на исторический анализ изменений их геологи
ческой позиции (архей—фанерозой), состава руд и рудоносных породных 
ассоциаций. Обосновывается положение о существовании единого филогене
тического ряда развития стратиформиых полиметаллических месторождений, 
представленного последовательно формировавшимися во времени колчедан
ными, медными и медно-цинковыми месторождениями (зеленокаменные 
пояса позднего архея), колчеданными, полиметаллическими (вулканогенно- 
терригенно-сланцевые и вулканогенно-карбонатно-черносланцевые рудоносные 
ассоциации раннего протерозоя), месторождениями медистых песчаников и 
сланцев (аридная терригенная породная ассоциация протерозоя) и свинцово
цинковыми в карбонатных породах, ассоциирующих с эвапоритами (позд
ний протерозой). Полный эволюционный ряд главных типов СПМ, сформи
ровавшийся в докембрии, прослеживается затем в металлогенических цик
лах фанерозоя. Наблюдается необратимая эволюция, выражающаяся в изме
нении во времени масштабов проявления типов оруденения, некоторых осо
бенностях изотопного состава свинца и серы и др. Ил. 2. Библиогр. 40—41 с.
(23 назв.).

УДК 553.067.9:551.461.8

Е.Г. Г у р в и ч, Ю.А. Б о г д а н о в ,  А.П. Л и с и ц ы н .  Т ипы гидротермаль
ных образований на дне океана и их эволюция. -  В кн.: Эволюция осадоч
ного рудообраэования в истории Земли. — М.: Наука. 1984, с. 41—65.

В зависимости от физико-химических обстановок выделены следующие 
классы гидротермальных и гидротермально-осадочных образований на дне 
океана: 1) сульфидные образования в толще океанской коры; 2) сульфид
ные тела на поверхности океанского дна; 3) железо-марганцевые гидротер
мальные корки; 4) гидротермально-осадочные металлоносные образования 
(металлоносные осадки) морей и открытого океана. Табл. 2. Ил. 5. Биб
лиогр. 61—65 с. (112 назв.).

УД К 553.32:551.7

Г.А. М а ч а б е л и ,  Д .Г. С а п о ж н и к о в ,  Е.А. С о к о л о в а .  Основные 
этапы развития марганцевого рудного процесса в истории Земли. -  В кн.: 
Эволюция осадочного рудообраэования в истории Земли. — М.: Наука, 1984, 
с. 65--71.

Марганцеворудный процесс протекал с одинаковой интенсивностью как  
в платформенных, так и в геосинклинальиых областях. В зависимости от 
того, с какой стадией геосинклинального развития связано формирование 
месторождений, изменялся общий характер продуктивности ассоциаций, 
генетические способности и масштабы оруденения. Библиогр. 70-71 с. 
(12 назв.).



Л.Ф. Н а р к е п ю и ,  В.С. С а л и х о в .  А.И. Т р у б а ч е в .  Эволюция осадоч
ного мадеиакоплеиия. -  В кн.: Эволюция осадочного рудообраэования в ис
тории Земли. — М.: Наука. 1984, с. 71—78.

Осадочное медное рудное оруденение, хотя и отмечено на всех стратигра
фических уровнях, образует следующие эпохи усиленного накопления: ран- 
недокембрийскую, позднедокембрийскую (вендскую), пермо-карбоновую, 
меловую и палеоген—неогеновую. Эпохи меденакопления связываются с глав
ными циклами тектоногенеза в истории Земли. Наибольшее эволюционное 
и необратимое развитие испытывает вещественный состав медных руд. Глав
ные закономерности эволюции состава заключаются в его усложнении начи
ная от древних эпох меденакопления к более молодым. Табл. 1. Ил. 1. 
Библиогр. с. 78 (7 наэв.).

УДК 551.583.7+553.64

Ю.Н. 3 а н и н. Вопросы эволюции фосфоритообразования в истории Земли. —
В кн.: Эволюция осадочного рудообраэования в истории Земли. — М.: Наука, 
1984, с. 79s- 86.

Рассматривается эволюция масштабов фосфатонакопления в истории Зем
ли, эволюция важнейших типов фосфоритоносных формаций и основных ти
пов фосфоритов. Сделана попытка классификации бассейнов фосфатонакоп
ления по палеогеографическому признаку и намечены черты их эволюции. 
Устанавливается одновозрастность эпох образования фосфоритов и некото
рых других осадочных полезных ископаемых. Библиогр. 86—86 с. (33 назв.).

УД К 551.8:553.64

Н.И. Юд и н .  Эволюция фосфатонакопления. — В кн.: Эволюция осадочного 
рудообраэования в истории Земли. — М.: Наука, 1984, с. 87—94.

Рассмотрена эволюция фосфатонакопления в зависимости от изменения 
источников фосфора; осадочных, биологических, климатических и географи
ческих факторов. Ил. 1. Библиогр. 93-94.С. (30 назв.).

УД К 553.3:551.71-72
Н.Б. В а с с о е в и ч ,  Н.В. Л о п а т и н ,  Е.И. Т а р а н е н к о .  Эволюция неф- 
теобраэоваиия в древних отложениях. — В кн.: Эволюция осадочного рудо
обраэования в истории Земли. — М.: Наука, 1984, с. 9 6 -1 0 1 .

Нефтеобразование в докембрии качественно и количественно эволюциони
ровало под влиянием развития древнейшей жизни. Пробиониты в раннем ар- 
хее не обладали устойчивыми биокомплексами и не могли формировать скоп
лений фоссилизованной органики. В позднем архее -  среднем протерозое 

2 млрд, лет) господствовала прокариотическая биота, отмирание которой 
приводило к накоплению высокоуглеродистых толщ и к мощному нефтеоб- 
разованию. Допозднепротероэойские нефти уничтожены последующим глу
боким метагенезом. В позднем протерозое расцвет гетеротрофов снизил 
масштабы фоссилизации ОВ и нефтеобразования. Скопления позднепротеро
зойской нефти сохранились на некоторых древних платформах. Ил. 2. Биб
лиогр. с. 101. (22 назв).

УДК 553.9:519.25

В.С. В ы ш е м и р с к и й .  Эволюция каустобиолитов в истории феиерозоя. -
В кн.: Эволюция осадочного рудообраэования в истории Земли. — М.: Наука, 
1984, с. 102-113.

Изучено распределение мировых запасов угля, нефти и газа по стратигра
фическим подразделениям (с точностью до отдела), по фациально-палеогео
графическим обстановкам и по геотектоническим элементам. Выявлены 
статистические связи между запасами этих горючих ископаемых. Показано, 
что эволюция в накоплении и в составе горючих ископаемых в основном оп-



ределяется эко генетической экспансией различных групп лесной раститель
ности во внутренние области континентов. Максимумы запасов горючих 
ископаемых приходятся на начальные этапы освоения растениями новых об
ластей обитания, в которых гетеротрофные организмы пока не получили 
существенного развития. Ил. 6. Библиогр. 113 с. (9 наэв.).

УД К 552.578.3:551.464.671.1 +562

С.Г. Н е р у ч е в, В.М. Б е к е т о в .  Эволюция условий формирования слан- 
цвносиых отложений, богатых сапропелевым органическим веществом. —
В кн.: Эволюция осадочного рудообразования в истории Земли. — М.: Наука, 
1984, с. 114—123.

Выделяется около 30 эпох накопления осадков с высоким содержанием 
органического вещества, основным продуцентом которого начиная с архея 
были бактерии, акритархи, а с протерозоя до голоцена -  синезеленые фито
планктонные водоросли. В ходе эволюции биосферы к ним последовательно 
присоединялись и другие, более сложные организмы: фикомицеты, зеленые 
водоросли, граптолитоидеи, динофлагеллаты, евгленовые и диатомовые 
водоросли и др. Поступление биологически активных (Р, V и др.) и радио
активных мутагенных (U) элементов из древних рифтовых зон определяло 
серьезные перестройки в биосфере и вспышки биопродуктивности на гео
хронологических рубежах. Ил. 3. Библиогр. 123 с. (14 назв.).

УД К 550.42+553.061.32+553383

Ф.Г. Г у р а р и ,  В.М. Г а в ш и н. Плаиктоногеииые отложения фанероэоя 
как показатель устойчивости содержания в морской воде редких и радио
активных элементов. — В кн.: Эволюция осадочных рудообразований в ис
тории Земли. — М.: Наука, 1984, с. 123—133.

Существенно автохтонные морские план к тоно генные отложения — дома- 
Никиты различного возраста — сходны между собой по количеству и составу 
ОВ. Они формировались преимущественно на платформах, в краевых или 
внутренних морях в периоды тектонического покоя и максимальных транс
грессий, связанных с эв стати чески ми повышениями уровня Мирового океа
на. Содержание молибдена, урана, ванадия, никеля, меди и ряда других эле
ментов в доманчкитах возрастает с увеличением количества Сорг в той же сте
пени, что и в обогащенных ОВ осадках Черного и Средиземного морей. Отсю
да следует, что распределение урана и сопутствующих ему элементов между 
морской водой и планктоногенным ОВ оставалось постоянным по крайней 
мере от раннего кембрия до современности вопреки представлениям С.Г. Не- 
ручева о периодическом повышении концентрации урана в воде в истории 
Земли. Табл. 1. Ил. 6. Библиогр. 132—133 с. (33 назв.).

УД К  552.14:55334 (571.1)

А.Н. Ф о м и н ,  В.Ф. Ш у г у р о в. Вещественно-петрографический состав не
растворимого рассеянного органического вещества в доюрских отложениях 
на юго-востоке Западно-Сибирской плиты. — В кн.: Эволюция осадочного 
рудообразования в истории Земли. — М.: Наука, 1984, с. 134—139.

Количественное распределение и состав ОВ в отложениях палеозойского 
нефтегазоносного комплекса тесно связаны с фациальными условиями осад- 
конакопления. Концентрация ОВ в породах увеличивается вверх по разрезу 
палеозоя (от рифея-венда к пермо-карбоновым отложениям) и затем рез
ко снижается в пермо-триасе. В этом же направлении отмечается закономер
ная смена состава ОВ: от сапропелевого, гумусово-сапропелевого в отложе
ниях нижнего и среднего палеозоя к преимущественно гумусовому в обра
зованиях пермо-карбона и пермо-триаса. Табл. 1. Библиогр. 139 с. 
(5 назв.).



В.И. С е д л е ц к и й ,  Н.И. Б о й  к о , В.С. Д е р е  в я г и н .  Эволюция гало
генного и биогермного породообразованил и их взаимосвязь в истории Зем
ли. -  В кн.: Эволюция осадочного рудообраэования в истории Земли. -  М ■ 
Наука. 1984, с. 139-142.

Галогенная седиментация в истории Земли генетически и пространственно 
связана с карбонатным биогермообразованием. По своим экологическим 
особенностям рифостроящие организмы быстро компенсировали тектониче
ские подвижки любого знака и обеспечивали равномерную и постоянную 
связь питающей морской провинции с бассейном галогенной седиментации. 
Биогермообразование было, таким образом, своеобразным автоматическим 
природным регулятором, стабилизирующим гидродинамический режим 
галогенного бассейна. Библиогр. 142 с. (6 назв.).

УД К 554+553.4

Н.А. Р о с л я к о в .  Поведение золота при порообразовании и осад ко накоп
лении. — В кн.: Эволюция осадочного рудообраэования в истории Земли. — 
М.: Наука, 1984, с. 142—149.

Рассмотрены основные закономерности поведения золота при образовании 
гидрослюдистых, каолиновых и латеритных кор выветривания, сформиро
вавшихся за счет материнских пород с его кларковыми или аномальными 
концентрациями. Впервые приводятся данные о масштабах гипергенного пе
рераспределения золота в зависимости от интенсивности выветривания и эво
люции физико-химических условий корообразования. Показано, что при фор
мировании гидрослюдистых и каолиновых профилей в область осадконакоп- 
ления золото поступает главным образом с обломочным материалом эроди
рованных кор выветривания, обогащая верхние горизонты терригенных 
отложений осадочного цикла. При латеритном выветривании и выветрива
нии пород с аномальными концентрациями золота в область аккумуляции 
оно поступает хемогенным путем в начальный этап формирования осадков 
данного цикла, накапливаясь в основании осадочной толщи. Табл. 4. Биб
лиогр. 149 с. (6 назв.).

УД К  552.5:543.8

A . В. М а к е д о н о в ,  И.Б. В о л к о в а ,  А.Б. Г у р е в и ч ,  Н.В. И в а н о в ,
B. А.  К о т л у к о в ,  А.А. С е м е р и к о в .  Эволюция состава и распростра
нения органического вещества и твердых горючих ископаемых. -  В кн.: 
Эволюция осадочного рудообраэования в истории Земли. — М.: Наука, 1984, 
с. 149-152.

Кратко обобщены основные закономерности эволюции состава и распрост
ранения органического вещества в рассеянной форме и в форме пластовых 
концентраций (углей, горючих сланцев, торфов). Показана поступательно
циклическая эволюция, общая направленность процесса накопления ОВ в 
геологической истории. Выделено 10 основных стратиграфических макси
мумов, установлены закономерности пространственно-временного разме
щения и количественные соотношения максимумов для всех групп ОВ, а 
также связь с ними других полезных ископаемых. Библиогр. 152 с. 
(4 назв.).

УД К 553.445:551.7:(235.216)

Т.Д. Д ж у  м а л и е в ,  У.А. А с а н а л и е в ,  И.Д. Т у р д у к е е в . _  Эволюция 
литогенеза и стратиформного рудообраэования в рифей-фанерозойской исто
рии Тянь-Шаня. — В кн.: Эволюция осадочного рудообраэования в истории 
Земли. — М.: Наука, 1984, с. 000.

Стратиформные месторождения Тянь-Шаня представляют собой полигон
ные (экзогенные, эндогенно-экзогенные) и поли стадиальные (сингенети- 
чески-эпигенетические) образования, неразрывно связанные с эволюцией 
специфических типов литологических формаций во времени. Библиогр. 153— 
161 с. (18 назв.).



Р.Я. С к л я р о в .  Эволюция алюминиевого рудообразования в геологиче
ской истории Дальнего Востока СССР. -  В кн.: Эволюция осадочного рудо- 
образования в истории Земли. -  М.: Наука. 1984. с. 162—165.

Эволюция алюминиевого рудообразования проявилась в возрастании 
масштабов ее развития во времени и метаморфических преобразованиях 
глиноземистых минералов. Ил. 2.

УДК 553.43/44 (571.56)

Ю.В. Д а в ы д о в .  А.Л. Г а л я м о в, А.Г. Ч и р я е в. И.Г. В о л к о д а в .  
В.М. М и ш н и н. А.И. С т а р н и к о в .  Эволюция и закономерности рас* 
простраиеиил стратиформного оруденения свинца, цинка и меди в осадоч
ных толщах Якутии. — В кн.: Эволюция осадочного рудообразования в ис
тории Земли. — М.: Наука, 1984, с. 165—173.

Обнаруженные на территории Якутии стратиформные месторождения 
цветных металлов формировались в различные металлогенические эпохи. 
Наиболее продуктивной для медного оруденения была раннепротероэойская, 
позднекембрийско-ордовикская и среднепалеозойская эпохи; для свинцо
во-цинкового оруденения — рифейская, венд-раннекембрийская и средне- 
палеозойская эпохи. Выделяемые 16 площадей стратиформного оруденения 
свинца, цинка и меди закономерно расположены во внешних зонах склад
чатого обрамления Сибирской платформы и Колымского массива или окра
инах крупных платформенных структур. Ил. 2. Библиогр. 173 с. (6 назв.).

УД К 553.492.1:551.7

Ж.И. С е р г е е в а ,  Н. Г. Ш у б е н и н .  Образование высокоглиноэемистых по
род в ходе эволюции осадочного процесса. -  В кн.: Эволюция осадочного 
рудообразования в истории Земли. — М.: Наука, 1984, с. 174—178.

Рассматриваются типы месторождений бокситов от верхнего протерозоя 
до наших дней. Подчеркивается, что в ходе эволюции осадочного процесса 
Земли намечается ряд уровней бокситонакопления, однако источники алю
миния в них несколько различны: коры выветривания, поверхностный и 
подземный сток и в ряде случаев гидротермы. Обращается внимание на не
достаточную изученность роли последнего источника, особенно на ранних 
стадиях эволюции Земли. Ил. 1. Библиогр. 178 с. (9 назв.)

УДК 553.3(234.85)

В.В. 3 а й к о в, Е.В. 3 а й к о в а, В.Г. К о р е н е в с к и й .  О возможных 
аналогах океанических металлоносных осадков и железомарганцевых кон
креций в силуре Южного Урала. -  В кн.: Эволюция осадочного рудообразо- 
вания в истории Земли. — М.: Наука, 1984, с. 178—189.

Проведено сравнение железисто-кремнистых пород и марганцовистых 
конкреций, развитых в силурийских отложениях Южного Урала, с металло
носными осадками и железомарганцевыми конкрециями современных океа
нов. Железисто-кремнистые породы, развитые в Западно-Мугоджарской зо
не, образуют пласты и линзообразные тела на границе базальтовой и кремнис
то-диабазовой толщ. Они имеют содержание железа 9 —32%, марганца — де
сятые доли процента, никеля, кобальта, меди, цинка — тысячные доли про
цента. По геологической позиции и составу данные образования сопостав
ляются с бес карбонатными металлоносными осадками, развитыми в ниж
них частях склонов Восточно-Тихоокеанского поднятия. Марганцовистые 
конкреции, известные в Сак марс кой зоне, приурочены к пачке яшм, кото
рая залегает на толще вулканомиктовых терригенных пород. Конкреции 
подверглись интенсивному выщелачиванию, и в их составе резко преобла
дает марганец. Наиболее вероятно, что они соответствуют типу конкреций, 
образовавшихся в периферических частях океанических систем. Табл. 1. 
Ил. 5. Библиогр. 188—189 с. (17 назв.).



А.А. О з о л. Эволюция экзогамного мимаралообраэованил бора и основные 
эпохи его рудоотложеиия. — В кн.: Эволюция осадочного рудообразовамия 
в истории Земли. — М.: Наука, 1984, с. 189-194.

В течение фамероэоя на фоне незначительного изменения характера раз
вития борной минерализации отчетливо выделяется два максимума, проя
вившиеся в пермский и неогеновый периоды, являющиеся основными эпо
хами экзогенного рудоотложения бора. Табл. 1. Библиогр. 194 с. (2 назв.).

УДК 549.67:553.69 (571)

А.В. Ван,  Р.Г. М а т у  х и н .  Цеолитомосиостъ палеозойских отложений
Сибири. — В кн.: Эволюция осадочного рудообразования в истории Земли. — 
М.: Наука, 1984, с. 194—196.

В статье обобщены новейшие сведения по цеолитоносности палеозойских 
отложений Сибири и дана подробная их литолого-минералогическая характе
ристика. Библиогр. 196 с. (2 назв.).

УД К 553.64+551.76+551.71 :(47)

М.И. К а р п о в а ,  В.Н. С и л а н т ь е в ,  В.Ф. К р у т и к о в .  Особенности 
фосфвтоиакоплеиия в мезозое и кайнозое на Русской платформе и Туран- 
ской плите. — В кн.: Эволюция осадочного рудообразования в истории Зем
ли. -  М.: Наука, 1984, с. 197-200.

Рассмотрены особенности распределения в мезозое и кайнозое Русской 
платформы и Туранской плиты фосфатных осадков, специфика породных 
и минеральных ассоциаций в рудоносных формациях, кристаллохимические 
свойства фосфатного минерала, позволяющие судить о последовательном 
изменении геохимических условий среды фосфатонакопления в течение верх
неюрского—палеогенового времени. Табл. 1. Библиогр. 200 с. (1 назв.).

УД К 552.57:551.73:1574)

В.И. В л а с о в .  Эволюция палеозойского углеобраэовения и осадконакоп- 
л они я на территории Казахстана. — В кн.: Эволюция осадочного рудообразо
вания в истории Земли. — М.: Наука, 1984, с. 201—204.

Характер и масштабы палеозойского углеобразования и осад ко на ко пле
ни я определялись палеотектонически ми и палеогеографическими особеннос
тями развития разновозрастных структурных элементов Казахстана.

УД К 551.3.051:553.98 (470.4)

А .К. З а м а р е н о в ,  Д.Л. Ф е д о р о в .  Эволюция палеозойского осадко- 
накопления на древней пориконтииеитальной окраине Восточно-Европейской 
платформы в связи с нефтегеэокосностью. -  В кн.: Эволюция осадочного 
рудообразования в истории Земли. -  М.: Наука, 1984, с. 204—207.

На основе проведенного формационного анализа и соответствующего 
составления серии седиментационных моделей выявляются закономернос
ти пространственного размещения палеозойских докунгурских формаций 
на древней пери континентальной окраине Восточно-Европейской платформы и 
намечаются особенности эволюции осадконакопления в среднем и верхнем 
палеозое на этой обширной территории. По седиментационным и тектони
ческим условиям в качестве наиболее перспективной в нефтегазоносном 
отношении выделяется система краевых выступов фундамента и соответ
ствующих поднятий в осадочном чехле, расположенных по южной и восточ
ной периферии Прикаспийской впадины. Библиогр. 207 с. (5 назв.).



В .А. Е р м о л е н к о ,  И.И. У р ь е в .  К  эволюции процесса фосфатообраэо- 
ваиия на западе Русской плиты. — В кн.: Эволюция осадочного рудообразо- 
вания в истории Земли. — М.: Наука, 1984, с. 208—213.

Рассмотрены особенности фосфатонакопления в раннем ордовике При
балтийского и сеномане Белорусского бассейнов. В формировании фосфо
ритовых руд отмечается существенное влияние постседиментационных про
цессов. Доказывается, что накопление сложных фосфоритовых толщ на за
паде Русской плиты происходило полиэтапно в условиях мелкого шельфа 
с неоднократными перемывами осадков. Отмечается, что при прогнозирова
нии фосфоритовых руд ведущим является формационный подход, синтези
рующий данные литологического, стратиграфического и тектонического их 
изучения. Ил. 2. Библиогр. 213 с. (15назв.).

УД К 550.42:552.57 .5532

Н.А. С о з и н о в, О.В. Г о р б а ч е в .  Углеродистые формации и их эволю
ция в истории Земли. — В кн.: Эволюция осадочного рудообразования в ис
тории Земли. — М.: Наука, 1984, с. 214—224.

На основе анализа углеродсодержащих отложений, относимых к различ
ным формационным типам (терригенно-углеродистый, карбонатно-углеро
дистый, кремнисто-углеродистый и вулканогенно-углеродистый), выявлены 
основные факторы, влияющие на характер эволюционного развития угле
родистых формаций во времени, а также те факторы, которые позволяют 
относить эти отложения к группе "сквозных" формаций. Ил. 3. Библиогр. 
2 2 2 -2 2 4  с. (68 наэв.).


