
Д. Д. Котельников 
А.И.Конюхов 

ГЛИНИСТЫЕ 
МИНЕРАЛЫ 

ОСАДОЧНЫХ 
ПОРОД 

МОСКВА „НЕДРА" 1986 



УДК 552.52 : 552.14 

Котельников Д. Д., Конюхов А. И. Глинистые минералы осадочных по
род.—M.: Недра, 1986. 247 с, с ил. 

Рассмотрены кристаллохимические и структурные особенности, классифи
кация и диагностика глинистых минералов. Описаны условия их образования 
в корах выветривания и изменения на отдельных этапах литогенеза. Освещены 
основные факторы, определяющие особенности глинистых минералов в осадоч
ных породах. Приведена методика геологической интерпретации результатов 
изучения глинистых минералов для решения различных практических задач. 

Для геологов и других специалистов, занимающихся изучением осадочных 
пород, поисками и разведкой месторождений полезных ископаемых осадочного 
происхождения. 

Табл. 6, ил. 80, список лит.— 50 назв. 

Р е ц е н з е н т : Н. В. Котов, д-р геол.-мин. наук (Ленинградский государ
ственный университет им. А. А. Жданова). 

К 
1904020000—291 
0 4 3 ( 0 1 ) - 8 6 

63—86 © Издательство «Недра», 1986 



П Р Е Д И С Л О В И Е 

Р а з в и т и е методов структурного и кристаллохимического изуче
ния глинистых минералов и, самое главное , экспериментальные 
работы по синтезу и твердофазовым п р е в р а щ е н и я м слоистых си
л и к а т о в позволяют считать , что р а з р а б о т а н н ы е к настоящему вре
мени схемы происхождения главнейших глинистых минералов в 
целом достаточно обоснованы. О д н а к о не все условия могут быть 
воспроизведены в модельных экспериментах . Поэтому ряд вопро
сов генезиса этих минералов пока не решен. В то же время необ
ходимо иметь в виду, что н а д е ж н а я геологическая интерпретация 
результатов изучения глинистых минералов , а т а к ж е использова
ние их в практических целях в о з м о ж н ы лишь на основе достовер
ной и научно обоснованной схемы их генезиса. 

К а к п о к а з ы в а ю т наши исследования ф р а к ц и й осадочных пород 
мельче 0,001 мм, природа глинистых минералов , а т а к ж е условия 
их постседиментационного изменения определяются специфически
ми особенностями ф о р м и р о в а н и я с о д е р ж а щ и х их отложений. От
сюда следует, что выяснение общих условий о б р а з о в а н и я и изме
нения глинистых минералов в осадочных породах д о л ж н о основы
ваться на м а т е р и а л а х изучения отложений разного возраста в 
р а й о н а х с ра зличным геологическим строением. В связи с этим 
н а м и обобщены д а н н ы е по изучению глинистых минералов в со¬ 
временных о с а д к а х и древних осадочных породах, начиная с ар¬ 
хея , распространенных во многих районах С С С Р . Н о в ы е данные , 
полученные в результате глубокого бурения, о природе и свойствах 
глинистых минералов в наиболее погруженных и сильно изменен
ных отложениях позволили нам р а з р а б о т а т ь схему эволюции глини
стых минералов на различных стадиях осадочного процесса, вклю
ч а я гипергенез , мотогенез, седиментогенез , диагенез , катагенез и 
метагенез . 

П р и р а з р а б о т к е глобальной схемы о б р а з о в а н и я глинистых ми
н е р а л о в мы основывались на трех принципах: 1) унаследованно¬ 
сти структурных особенностей глинистых минералов в процессе на
копления осадков и последующем изменении с ф о р м и р о в а в ш и х с я 
из них пород, а т а к ж е , в определенной степени, первичных усло
вий среды осадконакопления и протекающих при этом процессов 
на различных этапах литогенеза ; 2) тенденции к структурной упо
рядоченности минералов при возникновении их в оптимальных 
термобарических и геохимических условиях; 3) универсальности 
процессов при изменении первичных и образовании вторичных гли
нистых минералов на всех стадиях п р е о б р а з о в а н и я осадков и по
р о д как в древних, т ак и в современных морских и океанических 
бассейнах . 



Систематизация накопленного на протяжении последних 20 л е т 
обширного м а т е р и а л а по изучению глинистых минералов в поро
дах осадочного чехла земной коры д а е т возможность : 

выяснить основные ф а к т о р ы , определяющие особенности вывет
ривания главнейших типов пород на континенте (изверженных, ме
таморфических , осадочных разностей) и частично на дне морей и 
океанов (в основном эффузивных и мантийных р а з н о с т е й ) ; оце
нить кинетику и м а с ш т а б ы изменения глинистых минералов на пу
тях переноса и при накоплении их к а к в континентальных усло
виях, в к л ю ч а я с у б а э р а л ь н ы е и с у б а к в а л ь н ы е отложения , т а к и в 
мелководных и глубоководных частях морских бассейнов п л а т ф о р 
менного или геосинклинального типа. Закономерности распростра 
нения глинистых минералов , особенно с учетом типоморфных при
знаков их (в зависимости от генезиса) в отложениях древних кон
тинентов и современных морей и океанов , могут явиться допол
нительным критерием д л я уточнения палеогеографических условий 
осадконакопления как в течение крупных геологических эпох, т а к 
и кратковременных этапов геологического развития определенных 
регионов. Соответственно, установление пределов устойчивости при 
переносе и накоплении отдельных глинистых минералов и п а р а -
генетических связей м е ж д у ними, а т а к ж е с их неглинистыми ана 
логами д о л ж н о способствовать повышению эффективности поисков 
в континентальных и прибрежно-морских осадках р я д а россыпных 
месторождений, а т а к ж е диагенетических образований в н о р м а л ь 
но морских осадках (фосфоритов и Fe -Мn-конкреций) ; 

выяснить направленность преобразования аллотигенных р а з н о 
видностей глинистых минералов при погружении пород на различ
ные глубины, в том числе в районах с неодинаковым геотермиче
ским градиентом, и, самое главное , установить закономерности об
р а з о в а н и я определенных типов аутигенных глинистых м и н е р а л о в , 
в зависимости от химизма и термобарических п а р а м е т р о в среды. 

Изучение последовательности изменения особенностей глини
стых минералов на всех этапах о б р а з о в а н и я осадочных пород по
зволяет рассмотреть у к а з а н н ы й процесс с позиций стадиального 
а н а л и з а . Особенно в а ж е н такой подход к решению генетических 
вопросов в области минералогии глин. Так, например , решение 
вопросов, связанных с битумообразованием, формированием и пе
рераспределением з а л е ж е й нефти и газа , а т а к ж е эксплуатацией 
месторождений, необходимо непосредственно у в я з ы в а т ь с историей 
глинистых минералов , с о д е р ж а щ и х с я в нефтегазоносных т о л щ а х . 
Т а к а я у в я з к а д о л ж н а проводиться с единых теоретических пози
ций при интерпретации генезиса, а т а к ж е выяснении роли глини
стых минералов при решении вопросов о механизме накопления 
в осадочных породах нефти и газа и проведении научно обосно
ванной методики их добычи. 

Отсюда следует, что р а з р а б о т к а у к а з а н н ы х выше вопросов гео
логической интерпретации результатов изучения глинистых мине
р а л о в имеет большое теоретическое и в а ж н о е практическое зна
чение. 



I . К Р И С Т А Л Л И Ч Е С К О Е С Т Р О Е Н И Е 
И К Л А С С И Ф И К А Ц И Я ГЛИНИСТЫХ М И Н Е Р А Л О В 

1. ОБЩИЕ СВЕДЕНИЯ 

Н е с м о т р я на большой объем проводимых исследований, многие 
вопросы строения, свойств, номенклатуры и классификации глини
стых минералов п р о д о л ж а ю т оставаться предметом дискуссии. 
Это о с л о ж н я е т с я еще тем, что до сих пор отсутствует общеприня
тое определение понятия «глинистый минерал» , хотя р а з л и ч н ы е 
в а р и а н т ы его специально о б с у ж д а л и с ь на р я д е м е ж д у н а р о д н ы х 
конференций по глинам, в частности в Брюсселе (1958 г.) и Ко
пенгагене (1960 г . ) . 

По н а ш е м у мнению, к глинистым м и н е р а л а м следует относить 
природно дисперсные слоистые и слоисто-цепочечные силикаты , 
о б р а з у ю щ и е с я преимущественно при химическом выветривании по
род, накоплении осадков , а т а к ж е при их постседиментационном 
преобразовании в к л ю ч а я возможность н а л о ж е н и я на сформиро
вавшиеся тем или иным путем толщи процесса гидротермальной 
деятельности . Одной из в а ж н е й ш и х особенностей кристаллического 
строения глинистых минералов является их способность активно 
взаимодействовать с водой. 

2. СТРУКТУРНЫЕ ОСОБЕННОСТИ 
СЛОИСТЫХ СИЛИКАТОВ 

Строение полиэдрических сеток 

Основными полиэдрами структуры слоистых силикатов являют
ся кремнекислородные т е т р а э д р ы и алюминий- или магний-кисло¬ 
родно-гидроксильные октаэдры. Соединяясь через общие анионы 
кислорода , они образуют непрерывные двухмерные тетра- (рис. 1, 
а) или октаэдрические (рис. 1, б) сетки, в которых катионы р а с 
положены по гексагональному мотиву. 

В т е т р а э д р а х ионы Si находятся м е ж д у четырьмя а т о м а м и О, 
р а с п о л о ж е н н ы м и в их вершинах , что обеспечивает прочную связь 
у к а з а н н ы х ионов м е ж д у собой. Три связи между катионом и анио
нами в т е т р а э д р а х н а п р а в л е н ы к атомам кислорода , общим д л я 
других с м е ж н ы х тетраэдров и расположенным в плоскости их ос
нований. Эти связи обозначаются к а к «мостиковые» rbr ( T - О ) . 
Ч е т в е р т а я связь н а п р а в л е н а к атому кислорода в вершине тетра
эдра и относится к «немостиковой» гпы ( T - О ) . Тетраэдрические 
сетки, с о д е р ж а щ и е только S i 0 4 - r p y n n b i , я в л я ю т с я электронейтраль 
ными. Кремний в т е т р а э д р а х может быть т а к ж е частично з а м е щ е н 
Al и F e 3 + . При наличии в т е т р а э д р а х элементов с более низкой 



Рис. 1. Тетра- (а) и октаэдрическая (б) сетки, по Л. П о л и н г у . 
Расстояния в тетраэдрах: l t

e — между базальными анионами, / ,в — между базальными и 
вершинными анионами, d (6 _ между тетраэдрическим катионом и базальным анионом, 
dt в — между тетраэдрическим катионом и вершинным анионом. Длины ребер октаэдра: 

/ 0

Н — неподеленного, lQn — поделенного 

валентностью их сетки приобретают отрицательный з а р я д , величи
на которого зависит от степени з а м е щ е н и я Si соответствующим ка
тионом. 

По мере увеличения ионного радиуса катионов линейные раз 
меры тетраэдров возрастают . М е ж а т о м н ы е расстояния (длины свя
зей) тетраэдрического катиона — кислорода (dt) з ависят от сте
пени з а м е щ е н и я Si другими катионами , а т а к ж е д е ф о р м а ц и и тет
раэдров . Обычно в неискаженных т е т р а э д р а х dsi-o составляет 
0,161—0,162 нм, а ^А1_о — 1,175—0,177 нм. Расстояние кислород— 
кислород (It) равно 0,26 нм. П р и наличии замещений Si на Al 
д л я тетраэдров состава S i i - * А 1 ж д л и н у связи катион—анион мож
но определить по ф о р м у л е dt = dsi-o(l—x)-\-dM.oX. 

В о к т а э д р а х катионы Al и Mg о к р у ж е н ы шестью анионами О 
или О Н ( F ) . Д л я октаэдров х а р а к т е р н ы более широкие , чем д л я 
тетраэдров , м а с ш т а б ы изоморфных замещений . Так , Al ч а щ е всего 
з а м е щ а е т с я F e 3 + , M g — F e 2 + . З а м е щ е н и я могут быть смешанными, 
в к л ю ч а я такие катионы, к а к Cr, Li и некоторые другие . 

О к т а э д р ы , с о д е р ж а щ и е двухвалентные катионы, вследствие 
большей величины их ионного радиуса , по сравнению с трехвалент
ными, х а р а к т е р и з у ю т с я более значительными линейными р а з м е р а 
ми, в частности д л и н а м и связей. Среднее м е ж а т о м н о е расстояние 
катион—кислород (do) в о к т а э д р а х с двухвалентными катионами 
составляет 0,206—0,211 нм, тогда к а к с Al — 0,191—0,195 нм. Д л и 
ну ребер октаэдров (Z 0) можно вычислить по ф о р м у л е l 0

c p = ]f 2d0. 
Общие боковые ребра , которыми соединяются октаэдры, называ 
ются поделенными, а остальные — неподеленными. Д л и н ы послед
них (/о н) обычно больше, чем первых (1оп). 

Взаимное сочетание полиэдрических сеток 

Слоистые силикаты, в зависимости от валентности катионов 
и степени з а м е щ е н и я ими октаэдрических позиций в структуре , 
р а з д е л я ю т с я на ди- и триоктаэдрические разновидности . В диок-
таэдрических структурах трехвалентные катионы, в соответствии с 
правилом Л. Полинга о соблюдении б а л а н с а валентностей тетра-
и октаэдрической сеток, з а н и м а ю т 2/3 в о з м о ж н ы х положений, т. е. 



Рис. 2. Типы октаэдрических сеток: ди- (б) и триоктаэдрическая 
(а), по Л. Полингу 

к а ж д ы е два заселенных октаэдра чередуются с одним пустым 
(рис. 2 , 6 ) . В триоктаэдрических структурах для о б р а з о в а н и я элек
тростатически скомпенсированных пакетов двухвалентные катио
ны з а п о л н я ю т все октаэдрические позиции (рис. 2 , а ) . П р и соче
тании тетра- и октаэдрических сеток вершины тетраэдров примы
к а ю т только к 2/3 вершин октаэдров . Ч а с т ь свободных з а р я д о в 
октаэдрической сетки нейтрализуется в таком случае путем з а м е 
щения в анионном к а р к а с е О на ОН или F. П р и этом у 2/3 окта
эдров гидроксилы р а с п о л о ж е н ы на боковых ребрах , а у 1/3 — на 
диагонально противостоящих вершинах . Первые обозначаются к а к 
Ц И С - , а вторые — к а к Т Р А Н С - о к т а э д р ы . Соответственно в струк
турах большинства слоистых силикатов содержится 2/3 Ц И С - о к т а -
эдров и 1/3 Т Р А Н С - о к т а э д р о в . В структуре диоктаэдрических ми
нералов , к а к правило , з аселены только Ц И С - о к т а э д р ы . 

П р и сочленении тетра- и октаэдрических сеток соответствие их 
р а з м е р о в достигается в основном за счет разворота тетраэдров на 
угол а. В структурах триоктаэдрического типа этот угол обычно 
имеет меньшее значение, чем в диоктаэдрических , что связано с 
близостью у первых р а з м е р о в тетра- и октаэдрических сеток. Кро
ме того, в р е а л ь н ы х структурах слоистых силикатов индивидуаль
ные тетраэдры , к а к у к а з а н о выше, обычно и с к а ж е н ы , в связи с чем 
меняются м е ж а т о м н ы е расстояния U6 и It". В зависимости от сте
пени з а м е щ е н и я Si на Al и от положения и распределения компен
сирующего положительного з а р я д а , тетраэдрический катион м о ж е т 
быть смещен из геометрического центра либо к основанию, либо 
к вершине . О к т а э д р ы в структурах слоистых силикатов т а к ж е ис
к а ж е н ы . Так , в диоктаэдрических структурах , которые х а р а к т е р и 
зуются наибольшим р а з л и ч и е м в р а з м е р а х тетра- и октаэдриче
ской сеток, о к т а э д р ы растянуты в плоскости слоев и сплющены по 
нормали . В о з н и к а ю щ е е при этом уменьшение /о 1 1 з аселенных окта
эдров приводит к развороту их верхних и нижних крышек . Отме
ченный изоморфизм, в том числе и гетеровалентного типа, обуслов
ливает возможность возникновения в октаэдрических сетках не 
только отрицательного , но и положительного з а р я д а . Октаэдриче
ские сетки, с о д е р ж а щ и е двух- или трехвалентные катионы, имеют 
существенные кристаллохимические р а з л и ч и я , определяющие мно
гие свойства слоистых минералов . Главнейшие п а р а м е т р ы основ
ных элементов строения слоистых и псевдослоистых силикатов за 
висят от состава и строения с л а г а ю щ и х их тетра- и октаэдриче-



ских сеток, поэтому они д о л ж н ы р а с с м а т р и в а т ь с я с учетом в з а и м 
ного сочетания их в р е а л ь н ы х структурах . 

Главнейшие типы структур глинистых минералов 

Октаэдрические сетки, с о д е р ж а щ и е Al или Mg и имеющие со
став A l 2 ( O H ) 6 либо M g 3 ( O H ) 6 , представляют собой о д н о э т а ж н ы е 
слои типа 0 : 1 и я в л я ю т с я простейшими слоистыми структурами 
гидраргиллитового (гиббситового) и бруситового типа. Высота та
ких слоев в структуре первого типа 0,205, второго — 0,215 нм. 

О д н а к о более широкое распространение в природе имеют струк
туры, которые состоят либо из двух- или т р е х э т а ж н ы х слоев, либо 
из сочетания трех- и одноэтажного слоев, т. е. четырехэтажного 
типа, образующихся в результате определенного сочленения тетра-
и октаэдрических сеток. 

Д в у х э т а ж н ы е , или 1 : 1 , слои состоят из одной тетра- и одной 
октаэдрической сеток. 

У слоев, с о д е р ж а щ и х Al или Mg в о к т а э д р а х и Si в т е т р а э д р а х , 
т. е. у ди- (каолинитовый тип) или триоктаэдрических (серпенти-
новый тип) структур, у к а з а н н ы й п а р а м е т р составляет соответст
венно 0,715 и 0,730 нм. Отдельные , практически электронейтраль 
ные слои в структурах р а с с м а т р и в а е м о г о типа жестко соединяют
ся посредством электростатических сил сцепления (водородных 
с в я з е й ) . 

При частичном замещении в т е т р а э д р а х таких структур Si на 
Al, т . е . при составе типа Sii-aA!*, где х > 0 , возникающий отри
цательный тетраэдрический з а р я д компенсируется з а р я д о м окта
эдрических сеток. Вследствие этого катионы Al р а с п о л а г а ю т с я в 
т е т р а э д р а х б л и ж е к вершинным а т о м а м О, т. е. п р и б л и ж а ю т с я к 
«немостиковым» анионам д л я компенсации их валентности. Подоб
ное сочленение сеток определяет с ж а т и е кристаллической решетки 
перпендикулярно к их базальной плоскости, в частности у бертье-
ринов — минералов с Fe и частично Mg и Al в о к т а э д р а х — до 
0,705 нм. 

Т р е х э т а ж н ы е , или 2 : 1 , слои включают две тетраэдрические сет
ки и р а с п о л о ж е н н у ю м е ж д у ними октаэдрическую сетку. П р и от
сутствии гетеровалентных з а м е щ е н и й в тетра- и октаэдрических 
сетках, в зависимости от Al- либо Mg-состава последних, слои 2 : 1 
образуют соответственно структуры пирофиллитового или т а л ь к о 
вого типа. Отдельные электронейтральные слои в этом случае ж е 
стко соединяются , к а к в структуре близких (по составу тетра- и 
октаэдрических сеток) д в у х э т а ж н ы х минералов . Однако , в отли
чие от последних, связь м е ж д у слоями осуществляется с помощью 
ван-дер-ваальсовых сил. Высота слоя у ди- и триоктаэдрических 
структур рассматриваемого типа составляет соответственно около 
0,91 и 0,93 нм. 

З а м е щ е н и е Si на Al в т е т р а э д р а х сопровождается обычно р а з 
личными изоморфными з а м е щ е н и я м и в о к т а э д р а х с возникновени
ем к а к отрицательного з а р я д а преимущественно в сетках с диок-
8 



таэдрическим, т а к и более слабого положительного — в сетках с 
триоктаэдрическим мотивом их заселения . С у м м а р н ы й отрицатель
ный з а р я д компенсируется в слоях этого типа межслоевыми катио
нами К, Na и Ca . Т а к а я структура , в которой отдельные слои со
единяются ионной связью, свойственна с л ю д а м . П р е д е л ь н а я вели
чина отрицательного з а р я д а , нейтрализуемого К, который наибо
л е е часто выполняет роль связующего катиона в структурах наи
более распространенных в природе слюд (мусковит, биотит, флого
пит и л е п и д о л и т ) равна 1, тогда к а к в Маргаритах — 2, а в ксан-
т о ф и л л и т а х — 3. Поэтому при увеличении степени з а м е щ е н и я Si 
на Al в т е т р а э д р а х избыточный отрицательный з а р я д д о л ж е н ком
пенсироваться положительным з а р я д о м октаэдрической сетки. В 
этом случае «немостиковые» анионы тетраэдров с увеличением за
р я д а последних нейтрализуют свою валентность в значительной 
мере за счет октаэдрических катионов, а тетраэдрические катио
ны «аномально» п р и б л и ж а ю т с я к основаниям тетраэдров . В иде
альных структурах слюдистого типа межслоевой катион ( M ) дол
ж е н находиться в 12-кратной координации, т. е. в гексагональной 
призме, образованной кислородами двух смежных тетраэдриче-
ских сеток. Т а к а я координация строго не достигается и лишь с р а в 
нительно редко н а б л ю д а е т с я б л и з к а я к ней, главным образом , в 
структурах некоторых триоктаэдрических (высокожелезистый био
т и т ) и диоктаэдрических (селадонит и д р . ) слюд. У большинства 
ди- и триоктаэдрических минералов р а с с м а т р и в а е м о г о типа м е ж 
слоевой катион, вследствие дитригонального разворота основании 
тетраэдров , имеет шестерную координацию в структуре . Толщина 
межслоевого промежутка (r i ) , т . е. расстояние О — О в слюдах , 
определяется природой с о д е р ж а щ е г о с я в нем катиона , а т а к ж е 
структурными особенностями минерала . В диоктаэдрических слю
д а х с крупным катионом К в межслоевых п р о м е ж у т к а х , в частно
сти в мусковитах , т ) « 0 , 3 4 нм. В селадоните оно уменьшается до 
0,32 нм, что объясняется отсутствием дитригонального разворота 
оснований тетраэдров в его структуре . Триоктаэдрические слюды 
с катионом К в м е ж с л о я х т а к ж е характеризуются небольшими уг
л а м и разворота оснований тетраэдров , однако относительное при
б л и ж е н и е протонов H октаэдрической сетки к катионам К обус
ловливает увеличение межслоевых промежутков до 0,34—0,35 нм. 
Меньший р а з м е р катиона Na по сравнению с К приводит в пара
гонитах к сокращению толщины межслоевых промежутков до 
0,3 нм. Соответственно при близком к Na р а з м е р е катиона Ca 
возрастание силы взаимодействия катион—кислород , вследствие 
увеличения валентности последнего, приводит в Са-слюдах , напри
мер в Маргаритах, к дополнительному уменьшению величины ц 
примерно до 0,28 нм. 

Одним из в а ж н ы х свойств слюд является возможность выноса 
из их структуры межслоевых катионов, особенно К, с заменой их 
на Na, Ca и Mg и молекулы воды. Кроме того, у частично гидра-
тированных слюд м е ж д у слоями может , вероятно, находиться гид-
роксоний — H 3 O . Среди слюд легче теряют К триоктаэдрические 



разновидности , что связано с более значительным расстоянием 
К — О в их структуре и образованием в межслоевом п р о м е ж у т к е 
крупных дитригональных пустот. Д л я ди- и триоктаэдрических 
структур р а с с м а т р и в а е м о г о типа высота элементарного слоя (опре
д е л я е м а я толщиной октаэдрической и двух тетраэдрических сеток, 
а т а к ж е межслоевого п р о м е ж у т к а ) в зависимости от р а з м е р а ка
тиона возрастает от 0,975 нм с Na катионом (парагонит) и 0,997 с 
Ca катионом (Маргарит, ксантофиллит) до 1 нм с К катионом 
(мусковит, биотит, флогопит, лепидолит и другие с л ю д ы ) . 

Т р е х э т а ж н ы е слои, кроме того, могут не иметь жесткой связи . 
В таком случае м е ж д у слоями могут р а с п о л а г а т ь с я молекулы во
ды и обменные катионы ( главным образом , Na , Ca и M g ) , причем 
х а р а к т е р распределения водных группировок в межслоевом про
странстве зависит от природы октаэдрической сетки (ди- или три-
октаэдричности ее) и типа обменного катиона . 

В частности, разновидности отдельных слоев трехэтажного типа 
в р а с с м а т р и в а е м ы х структурах , преимущественно с триоктаэдри-
ческим мотивом заселения октаэдрических сеток, характеризуются 
относительно высокой степенью з а м е щ е н и я Si на Al в т е т р а э д р а х , 
что определяет довольно значительную величину их отрицательного 
з а р я д а (0 ,6—0,9) . Компенсация этого з а р я д а обеспечивается на
личием в межслоевых п р о м е ж у т к а х их структуры сочетаний (при
мерно в равном количестве) упорядоченных группировок преиму
щественно Mg с шестью м о л е к у л а м и H 2 O и свободных молекул 
воды. Т а к и е структуры относятся к вермикулитовому типу. Высо
та элементарного слоя этой структуры составляет 0,144 нм. 

Б л и з к и е к рассмотренным выше слои т р е х э т а ж н о г о типа (по 
составу и х а р а к т е р у октаэдрического з а п о л н е н и я ) , но с более низ
ким з а р я д о м тетраэдров (0,25—0,6) с о д е р ж а т относительно мень
шее количество в межслоевых п р о м е ж у т к а х молекул H 2 O , нахо
д я щ и х с я в октаэдрической координации с M g . Это приводит к не
которому уменьшению общей высоты слоя (до 0,143 н м ) и значи
тельному снижению прочности связи м е ж д у силикатными слоями. 
У к а з а н н ы е особенности этих слоев, и особенно межслоевых про
межутков , приводят к о б р а з о в а н и ю структуры сапонита . 

В то же время т р е х э т а ж н ы е слои при отсутствии или весьма 
низкой степени з а м е щ е н и я Si и Al в тетраэдрах , однако при ши
роком гетеровалентном изоморфизме в октаэдрических сетках (на 
основе Al и F e 3 + ) могут с о д е р ж а т ь в межслоевых п р о м е ж у т к а х 
один или два молекулярных слоя воды соответственно с Na и Ca 
в качестве обменных катионов. У к а з а н н ы й состав и способ соеди
нения этих низкозарядных (от 0 до 0,25) слоев соответствуют 
структуре монтмориллонита , т. е. минерала диоктаэдрического ти
па. Высота слоев у этого минерала с Na и одним молекулярным 
слоем воды равна 1,24, а с Ca и двумя слоями воды — 1,54 нм. 

Следует отметить, что наибольшее влияние на особенности 
взаимодействия слоев оказывает отрицательный з а р я д , располо
женный б л и ж е к поверхности трехэтажного слоя , т. е. связанный 
с тетраэдрическими сетками. При этом в структурах вермикули-



тового, и особенно монтмориллонит-сапонитового , типа связь м е ж 
ду слоями за счет наличия в межслоевых п р о м е ж у т к а х водных 
группировок или прослоек значительно ослаблена и такие проме
ж у т к и могут менять свою высоту, т . е . структуры я в л я ю т с я л а 
бильными, или р а з б у х а ю щ и м и . 

Ч е т ы р е х э т а ж н ы е , или 2 : l-f-0 : 1 ( 2 : 2 ) , пакеты состоят из ж е 
стко соединенных м е ж д у собой одного трехэтажного (талькоподоб-
ного) и дополнительного одноэтажного (бруситоподобного) слоев, 
о б р а з у я структуру хлоритового типа. Компенсация з а р я д о в отдель
ных сеток этой структуры имеет тот же х а р а к т е р , что и в бертье-
рине. Это обусловлено тем, что в структуре хлорита б а з а л ь н ы е 
кислороды Si -Al-тетраэдров т а к ж е п р и б л и ж е н ы к ОН-группам ок
таэдрических гидроксильных сеток, а тетраэдрические катионы сме
щены в сторону «немостиковых» анионов. Такие ч е т ы р е х э т а ж н ы е 
пакеты скрепляются м е ж д у собой в структуре хлоритовых минера
лов посредством Н-связей. Н а и б о л е е распространены среди 2 : 1 + 
-f-0 : 1 слоистых силикатов три-, р е ж е диоктаэдрический типы 
структур, в которых т р е х э т а ж н ы е слои имеют талько- либо пиро-
филлитоподобную, а о д н о э т а ж н ы е — брусито- либо гидраргилли-
топодобную природу. Кроме того, структуры на основе рассматри
в а е м ы х пакетов могут состоять из сочетания ди- и триоктаэдриче
ских слоев. Высота четырехэтажного пакета у триоктаэдрических 
разновидностей хлоритов составляет 1,42 нм, а у ди-три- (или три-
д и ) и собственно д и о к т а э д р и ч е с к и х — 1,4 нм или д а ж е несколько 
меньше. 

Среди глинистых минералов т а к ж е широко распространены 
структуры, представленные сочетанием различных типов нераз-
б у х а ю щ и х и р а з б у х а ю щ и х слоев, что обусловливает возникновение 
смешанослойных образований ( м и н е р а л о в ) . Это связано с поляр
ностью отдельных слоев в их структуре вследствие различной сте
пени з а м е щ е н и я Si на Al и неодинаковой величины отрицательно
го з а р я д а противоположных тетраэдрических сеток. 

По х а р а к т е р у сочетания слоев и межслоевых промежутков сме-
шанослойные о б р а з о в а н и я можно р а з д е л и т ь на два класса . К наи
более распространенному относятся минералы, в структуре кото
рых сочетаются однотипные а л ю м о с и л и к а т н ы е 2 : 1 слои и р а з 
личные по природе, составу и строению межслоевые промежутки , 
в к л ю ч а я слои 0 : 1 различного типа. Менее распространены смеша-
нослойные о б р а з о в а н и я из разнотипных слоев (2 : 1 и 1 : 1) . В пер
вом случае переслаиваются слюда-монтмориллонито-вермикули-
то- и талькоподобные пакеты; во втором — монтмориллонито- и 
каолинитоподобные слои. Известны, кроме того, трехкомпонентные 
смешанослойные о б р а з о в а н и я этого класса . 

По х а р а к т е р у чередования различных межслоевых промежут
ков среди смешанослойных образований выделяются неупорядо
ченные, строго упорядоченные и с тенденцией к упорядоченности 
разновидности . При неупорядоченном чередовании различных сло
ев в структуре к а к а я - л и б о закономерность в их повторяемости от
сутствует. Неупорядоченные смешанослойные о б р а з о в а н и я широ-



ко распространены в природе , особенно среди наиболее тонкодис
персных глинистых минералов в относительно молодых отложени
ях. Частично упорядоченные смешанослойные о б р а з о в а н и я часто 
присутствуют в осадочных породах древнего возраста . Р е ж е встре
чаются упорядоченные смешанослойные о б р а з о в а н и я , многие из 
которых имеют специальные названия (ректорит, тосудит, коррен-
сит и т. д . ) . 

К особому типу комбинации слоев относятся слоисто-цепочеч
ные, или слоисто-ленточные, структуры (группа сепиолита — палы-
горскита ) , которые состоят из сеток (с переменной обращенно
стью) кремнекислородных тетраэдров (аналогично пироксенам и 
а м ф и б о л а м ) , связанных с гидроксилами и кислородами Mg или 
Mg-Al октаэдрических лент. 

Политипизм 

В а ж н о й особенностью слоистых силикатов является , кроме того, 
возможность различного взаимного р а с п о л о ж е н и я слоев одного 
и того же химического состава в их структуре . При этом одно
типные слои могут иметь различную относительную ориентировку 
и смещение по отношению друг к другу . Структуры с ра зличным 
периодом повторяемости слоев определяют явление политипии, 
п р е д с т а в л я ю щ е е частный случай полиморфизма минералов . 

Возможность о б р а з о в а н и я политипных модификаций слоистых 
силикатов с в я з а н а с более низкой симметрией р а с п о л о ж е н и я ато
мов в целом всего слоя по сравнению с симметрией его поверх
ности (анионами к и с л о р о д а ) . Симметрия поверхности оснований 
тетраэдров допускает ра звороты гексагональных сеток на 60°, что 
не влияет на х а р а к т е р упаковки с м е ж н ы х кислородных сеток, но 
изменяет взаимное р а с п о л о ж е н и е катионов и других атомов от
дельных слоев. Политипизм минералов имеет исключительно в а ж 
ное значение, т ак к а к он о т р а ж а е т их генетические особенности и 
геохимические и термобарические условия среды минералообразо -
вания . Способ н а л о ж е н и я слоев определяет (при одном и том же 
составе ) форму и р а з м е р ы элементарной ячейки. П а р а м е т р ы эле
ментарной ячейки, которая при многослойном политипе м о ж е т 
включать целое число субъячеек , оцениваются линейными р а з м е 
рами осей а, Ь, с и углами м е ж д у ними: а ( м е ж д у b и с), р (меж
ду с и а), у ( м е ж д у а и Ь). Оси а и Ь в ы б и р а ю т с я п а р а л л е л ь н о 
слою, а с характеризует направление и период чередования слоев. 
У слоистых силикатов й ? » а ] / 3 , причем значение Ь зависит от со
става тетра- и октаэдрической сеток и межслоевого п р о м е ж у т к а . 

Н а и б о л е е распространенными типами кристаллических решеток 
структур из слоев 1 : 1 и 2: 1 я в л я ю т с я моноклинная (M), три-
клинная (ТС), тригональная (T), орторомбическая (О), гексаго
н а л ь н а я (H) и ромбоэдрическая (R). Д л я маркировки политипов 
обычно используются п р е д л о ж е н н ы е Л . Р а м с д е л л о м символы, где 
на первом месте стоит цифра , о б о з н а ч а ю щ а я количество слоев, 
с о д е р ж а щ и х с я в элементарной ячейке и соответствующих периоду 



повторяемости , з атем буква , о з н а ч а ю щ а я тип решетки (сингонию) . 
П о д с т р о ч н ы е индексы (I и 2) у к а з ы в а ю т , с к а к и м и осями (1-й или 
2-й) третья из них составляет угол ^=90°. В случае частично бес
порядочного р а с п о л о ж е н и я слоев д л я однослойной моноклинной 
м о д и ф и к а ц и и употребляется обозначение IMd. 

Большой в к л а д в р а з р а б о т к у теории политипии внес Б. Б . З в я 
гин и др . [ 3 ] . В частности, он р а с с м а т р и в а е т политипные модифи
кации к а к последовательность н а л о ж е н и я (взаимного р а с п о л о ж е 
ния ) слоев, имеющих различные смещения относительно друг дру
га , при условии их периодичности и однородности. Д л я минералов 
из диоктаэдрических ( 1 : 1 ) слоев им выведены 36 независимых по
литипов , из которых в природных и синтезированных ф а з а х этой 
структурной группы установлено только четыре политипных мо
д и ф и к а ц и и : каолинит ITC, диккит 2М\, накрит 2M2 и г а л л у а з и т 
2Mu Соответственно д л я минералов из триоктаэдрических ( 1 : 1 ) 
слоев выведено 12 строго упорядоченных структур , разбитых по 
признаку кристаллохимической эквивалентности на четыре груп
пы: А, В, С и D. К первой группе относятся , в частности, серпен
тины с однослойной тригональной ячейкой (IT), ко в т о р о й — од
но- и двухслойные серпентины IM и 2М\ и к третьей и четвертой — 
серпентины 2Н, 67 , 6R. В к а ж д о й из этих групп пары с м е ж н ы х 
с л о е в характеризуются одинаковыми или близкими особенностями 
взаимного р а с п о л о ж е н и я катионов. 

Классический вывод шести политипных модификаций слюд 
( Ш , 2Mi, 2M2, ЗГ, 2 0 , 6 Я ) , осуществленный Д ж . Смитом и 

X. Иодером с соблюдением условия однородности структур , осно
в а н на в а р и а ц и и относительных ориентировок слоев. Эти полити
пы могут формироваться в условиях послойной к р и с т а л л и з а ц и и . 
«Фактически политипное р а з н о о б р а з и е слюд шире и включает , 
кроме того, неоднородные последовательности слоев . Ф а к т о р а м и , 
в л и я ю щ и м и на возникновение политипизма , могут быть: внутрен
ний структурный контроль , химический состав, условия образова 
ния, политипия минерала -предшественника (при твердофазовых 
т р а н с ф о р м а ц и я х ) и влияние процесса роста кристаллов . В природе 
чаще всего встречаются политипы IM — д л я триоктаэдрических 
слюд, 2Mi и IM — д л я диоктаэдрических . Р е д к о встречается поли-
тип ЗГ, еще р е ж е 2M2 и весьма редко 20. Политип 6 Я пока не 
встречен. М о д и ф и к а ц и и IM, 2М\ и ЗГ имеют относительные разво
роты слоев, кратные 120°. В м о д и ф и к а ц и я х 2M2, 20, 6Н с м е ж н ы е 
слои развернуты на ± 6 0 ° . 

Д л я хлоритов , в структурах которых чередуются слои 2 : 1 и 
О : 1, д а ж е при одинаковом химическом составе характерно боль
шое р а з н о о б р а з и е политипных модификаций . Н а п р и м е р , С . Бейли 
и Б. Б р а у н в 1962 г. вывели 12 однопакетных политипов хлоритов 
из 6 типов пакетов , р а з л и ч а ю щ и х с я строением составляющих 
структуру слоев, возможностью смещения их относительно друг 
друга и вероятностью разных относительных ориентировок. Одна
ко одинаковый состав слоев уменьшает вероятность ф о р м и р о в а н и я 
строго упорядоченных хлоритовых структур. Требование однород-



ности и энергетической выгодности т а к ж е резко ограничивает чис
ло теоретически в о з м о ж н ы х политипов. В свою очередь, Б . Б . З в я 
гин и д р . [3] политипные модификации хлоритов р а з д е л я ю т на 
шесть групп: А, В, С, D, E и F. В пределах к а ж д о й структуры они 
могут р а з л и ч а т ь с я смещениями слоев и сеток в направлении оси Ь, 
кратными 6/3, а к а ж д а я группа х а р а к т е р и з у е т с я определенной про
екцией структуры политипа на плоскость ас и типом хлоритового 
пакета . И м и показано , что, к а к правило , н а б л ю д а ю т с я полубеспо
рядочные политипные модификации (в последовательных пакетах 
смещения по оси b распределены беспорядочно) . Ч а щ е всего встре
чаются хлориты из пакетов А, р е ж е из пакетов D, E и F, & поли
типы из пакетов В и С пока не н а б л ю д а л и с ь . В з а р у б е ж н о й лите
ратуре получили распространение обозначения политипов, пред
л о ж е н н ы е С. Бейли : Ш—2га(р = 97°) , П а — 2 n + l (р = 97°) , П а — 
2/г(р = 90°) , I b - 2 л + 1 ( р = 9 0 ° ) , 1а—2/г(р = 97°) , lb—2п (0 = 97° ) , 
которые р а с п о л о ж е н ы в порядке , соответствующем А, В, С, D, Е , 
F и более ранним обозначениям Б. Б. З в я г и н а : а , | а | , а | , 
а ' , | а ' | , I а ' . 

Д л я полного описания политипных модификаций слоистых си
ликатов Б. Б. Звягин в 1979 г. п р е д л о ж и л следующие символы 
относительного смещения сеток: s,- — д л я внутрислоевых и tk — 
для межслоевых . Эти символы заменили ранее п р е д л о ж е н н ы е сим
волы Oi и %k, я в л я ю щ и е с я , к а к п о к а з а л опыт их использования , бо
лее с л о ж н ы м и для и з о б р а ж е н и я в печатных р а б о т а х . П р и этом 
Si = Oi, a tk = —xk=Xk+3, где i, & = 1, 2, . . ., 6, 1 , 2 . . . 

Причины образования той или иной модификации пока е щ е 
недостаточно выяснены. Однако у ж е сейчас во многих с л у ч а я х 
можно успешно использовать типоморфные особенности р я д а 
структур слоистых силикатов в процессе их комплексного исследо
вания . Н а к а п л и в а е т с я все больше данных о приуроченности тех 
или иных политипных модификаций минералов к определенным 
геологическим условиям их о б р а з о в а н и я . Экспериментально уста
новлена преемственность наследования новообразованными глини
стыми м и н е р а л а м и политипных особенностей исходных м а т р и ц , 
что имеет большое значение при решении общих вопросов генези
са слоистых силикатов в земной коре. 

3. НОМЕНКЛАТУРА И КЛАССИФИКАЦИЯ 
ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛОВ 

Вопросы номенклатуры и классификации глинистых м и н е р а л о в 
имеют весьма в а ж н о е значение к а к при выборе методики изуче
ния минералов , относящихся к определенным структурным т и п а м , 
т ак и при установлении соотношений м е ж д у ними в процессе р а з 
личных генетических построений. На отдельных этапах развития 
минералогии р а з р а б о т к а этих вопросов соответствовала уровню 
знаний о составе , строении и распространении ф и л л о с и л и к а т о в . 
Поэтому большой интерес представляет развитие , по мере накоп
ления нового фактического м а т е р и а л а и совершенствования мето-



д о в исследования, представлений об объеме отдельных структур
ных групп и взаимоотношениях включаемых в них минеральных 
видов. 

Достигнутые в последнее в р е м я успехи в области детального 
и с с л е д о в а н и я структурных особенностей ранее известных глини
стых минералов и в идентификации р я д а новых разновидностей их 
д а ю т возможность внести значительные дополнения в их система
тику. Согласно п р е д л а г а е м о й нами схеме, глинистые минералы 

л о д р а з д е л я ю т с я на д в а типа , один из которых включает рентгено-
а м о р ф н ы е и псевдокристаллические , а второй — кристаллические 
минералы. П е р в ы й тип объединяет только две группы ( а л л о ф а н а 
и и м о г о л и т а ) . П о д а в л я ю щ а я же масса глинистых минералов имеет 
к р и с т а л л и ч е с к о е строение и п р и н а д л е ж и т в общей классификации 
(А. Г. Бетехтин) либо к подклассу с непрерывными слоями тетра
эдров (слоистые с и л и к а т ы ) , либо к подклассу с непрерывными це
почками тетраэдров S i O 4 в кристаллической структуре (слоисто-
цепочечные с и л и к а т ы ) . В свою очередь, слоистые силикаты вклю
чают индивидуальные минералы и смешанослойные о б р а з о в а н и я . 
И н д и в и д у а л ь н ы е м и н е р а л ы кристаллического типа объединяют та
кие семейства , к а к 1 : 1, 2 : I 1 2 : 1 : 1 (2 : 2) и слоисто-цепочечные 
м и н е р а л ы . В к а ж д о м семействе в соответствии со структурными 
особенностями минералов выделяется несколько групп, с о д е р ж а 
щих, к а к правило , четко в ы р а ж е н н ы е ди- либо триоктаэдрические 
разновидности . Следует , однако , отметить , что диоктаэдрические 
м и н е р а л ы в группах вермикулита и хлорита встречаются в приро
де сравнительно редко . Триоктаэдрические аналоги не установле
ны только в группе г а л л у а з и т а . В то же время , б л а г о д а р я успе
хам электронографии, в осадочных породах все ч а щ е идентифици
руются дисперсные разновидности триоктаэдрических минералов , 
в том числе д в у х э т а ж н о г о типа. 

Полученные в последнее время д а н н ы е п о к а з а л и , что м е ж д у 
д и - и триоктаэдрическими м и н е р а л а м и имеются промежуточные 
ди-триоктаэдрические разновидности. Н а п р и м е р , в структурах хло
ритов т р е х э т а ж н ы й слой может быть пирофиллитоподобным, а од
н о э т а ж н ы й — бруситоподобным. Кроме того, имеются структуры, в 
которых т р е х э т а ж н ы е слои триоктаэдрические , а о д н о э т а ж н ы е — 
диоктаэдрические . По д а н н ы м химических а н а л и з о в , промежуточ
ные ди-триоктаэдрические разновидности имеются т а к ж е в группе 
гидрослюд и слюдистых минералов ряда биотит — мусковит. По-
видимому, более д е т а л ь н ы е исследования минералов с помощью 
структурного анализа позволят установить у к а з а н н ы е переходные 
разновидности и в других группах глинистых минералов . 

Смешанослойные минералы включают сочетания, состоящие из 
р а з л и ч н ы х комбинаций р а з б у х а ю щ и х (в основном 2 : 1) и нераз -
бухающих ( 1 : 1 , 2 : 1 и 2 : 2 ) пакетов . Среди смешанослойных об
разований выделяются ди-, три-, а т а к ж е ди-триоктаэдрические 
разновидности, однако последние встречаются чаще , чем среди ин
дивидуальных минералов . 



К с о ж а л е н и ю , некоторые вопросы номенклатуры, а т а к ж е тер
минологии пока до конца не р а з р а б о т а н ы . Н е т четкости в исполь
зовании таких терминов , к а к «кандиды» и «смектиты». Если по
следний термин находит применение у некоторых авторов , то пер
вый практически не используется , что создает неравноценность в 
обозначении отдельных групп глинистых минералов . 

II. Х А Р А К Т Е Р И С Т И К А И К О М П Л Е К С Н А Я 
И Д Е Н Т И Ф И К А Ц И Я ГЛИНИСТЫХ М И Н Е Р А Л О В 

1. ОБЩИЕ СВЕДЕНИЯ 

Д л я изучения глинистых минералов , с о д е р ж а щ и х с я в том или 
ином количестве в различных породах (терригенных, к а р б о н а т н ы х 
и галогенных) , необходимо выделение их из у к а з а н н ы х природных 
систем '[7, 2 2 ] . Особое внимание следует уделять при этом чисто
те проведения этого процесса, чтобы глинистый м а т е р и а л пол
ностью соответствовал породе, к которой он относится. Так , при 
а н а л и з е извлекаемого из с к в а ж и н керна необходимо т щ а т е л ь н о 
следить за тем, чтобы исключалось загрязнение его глинистым ма
териалом из промывочного (бурового) раствора . 

Большое значение д л я получения достоверной информации о 
глинистых м и н е р а л а х имеет т а к ж е удаление из пород всех видов 
органического вещества , карбонатов , с у л ь ф а т о в и окислов ж е л е з а . 
При этом, учитывая интенсивное воздействие на многие глинистые 
минералы неорганических кислот, в частности соляной, которая 
наиболее широко применяется пока в диагностических целях , ж е 
лательно использовать более с л а б ы е органические — уксусную, щ а 
велевую или муравьиную. 

При первичной дезинтеграции образцов пород и последующей 
диспергации агрегатов глинистых частиц, помимо механического 
дробления и растирания во в л а ж н о м состоянии, следует применять 
ультразвуковую обработку . 

Главное значение при идентификации глинистых м и н ер ал о в 
имеют д и ф р а к ц и о н н ы е методы: рентгенография [29, 30] и электро
нография [ 3 ] . Д л я получения дополнительной информации , к а с а ю 
щейся кристалломорфологических , кристаллохимических и других 
типоморфных особенностей глинистых минералов , а т а к ж е х а р а к 
тера распределения катионов и анионов в их структуре , использу
ются, кроме того, р а с т р о в а я ( Р Э М ) и просвечивающая ( П Э М ) 
электронная микроскопия, д е р и в а т о г р а ф и я , оптическая и ИК-спек-
троскопия, электронный п а р а м а г н и т н ы й , ядерный магнитный, 
ядерный гамма-резонанс и т. д. 

Поскольку в осадочных породах наиболее распространены ми
нералы кристаллического строения, а а м о р ф н ы е и псевдокристал
лические встречаются значительно реже , ниже будут р а с с м о т р е н ы 
только минералы первого типа. 



2. СЛОИСТЫЕ МИНЕРАЛЫ 

Семейство 1 : 1 

Согласно используемой нами схеме, в семействе 1 : 1 глинистых 
минералов выделяются две группы: каолинита—серпентина и гал -
л у а з и т а . К р и с т а л л и ч е с к а я структура диоктаэдрических м и н е р а л о в 
этих групп построена из слоев состава A l 4 [ S i 4 O i O ] ( O H ) 8 . 

Одним из основных свойств минералов р а с с м а т р и в а е м о г о се
мейства долгое время считалось отсутствие реакций с органиче
скими наполнителями . Однако , к а к показано Э . В . Ш а р к и н о й [ 4 1 ] , 
крупные молекулы некоторых полярных органических соединений 
(мочевина, к а р б а м и д , гидрозил, диметилсульфоксид и д р . ) могут 
внедряться в м е ж с л о е в ы е промежутки структуры каолинита (про
цесс и н т е р к а л я ц и и ) , что приводит к нарушению части водородных 
связей м е ж д у отдельными пакетами минерала и увеличению свой
ственного ему основного межплоскостного расстояния до 1,12 нм. 

К диоктаэдрическим разновидностям первой группы минералов 
относятся каолинит (17"C), диккит (2Mi) и накрит (2Af 2)- Они 
характеризуются наименьшими среди слоистых силикатов значе
ниями п а р а м е т р о в а и b элементарной ячейки. В осадочных поро
дах наиболее распространен каолинит . На дифрактометрических 
к р и в ы х * этот минерал характеризуется (рис. 3 ) серией р е ф л е к 
сов, кратных 0,715—0,720 нм (0,720; 0,358; 0,238 н м ) , из которых 
м а к с и м а л ь н у ю интенсивность имеют о т р а ж е н и я 001 и 002. Мине
рал устойчив к обработке 10 %-ным раствором теплой (80 0 C ) 

При нагревании м и н е р а л а дегидроксилация , с о п р о в о ж д а е м а я 
одновременным разрушением его структуры, происходит при 580 0 C 
(рис. 4, а), что о т р а ж а е т с я в исчезновении рефлексов м и н е р а л а 
на д и ф р а к т о г р а м м а х образцов , прокаленных до температуры 

Каолиниты резко р а з л и ч а ю т с я по степени совершенства струк
туры. Так, например , проведенное Э. В. Ш а р к и н о й [40] рентге
новское изучение каолинитов ряда месторождений У С С Р с исполь
зованием предложенной Д. Хинкли методики (рис. 5 ) п о к а з а л о , 
что уменьшение коэффициента совершенства ( К ) от 1,45 до 0,80 
сопровождается последовательным ухудшением псевдогексагональ
ной формы кристаллов каолинита и повышением их дисперсности. 

Необходимо отметить, что нередко н а б л ю д а е м ы е на д и ф р а к 
т о г р а м м а х некоторых образцов б а з а л ь н ы е о т р а ж е н и я 001 имеют 
значения больше 0,715 нм, достигая в ряде случаев 0,73 нм. Та
кое нарушение строгого периода по оси с связано , по-видимому, 
с присутствием в структуре минерала , относящегося к неупорядо
ченной разновидности, небольшого количества межслоевой воды и 

* В большинстве случаев дифрактограммы получены для ориентированных 
препаратов на стеклянных пластинках (при записи кривых с нагреванием до 
600 0 C включительно) и железных (при более высокой температуре). Кривые 
неориентированных препаратов отмечены в подрисуночных подписях особо. 

HCl . 

600 °С. 

2 Зак. 775 17 



Рис. 3. Дифрактограммы воздушно-сухих образцов каолинита из 
Глуховецкого (а) и Глуховского (б) месторождений 

поглощенных катионов , на что в 1969 г. у к а з ы в а л и К. Р а н г е и др . , 
приводящие д л я таких каолинитов , типа «fair-c lay», следующую 
ф о р м у л у : ( K 1 H ) { A U f ( S i 4 - J c A l x ) O i 0 ] ( O H ) 8 } , где х — изменяется 
ют 0,08 до 0,12. 

Возможность изоморфного з а м е щ е н и я небольшой части Si на 
Al в тетраэдрической координации, приводящего к возникновению 
нескомпенсированных электрических з а р я д о в у слоев 1 : 1 , показа 
ла в 1978 г. Р. Гессом. В каолинитах т а к ж е м о ж е т присутствовать 
ничтожно м а л а я и з о м о р ф н а я примесь ж е л е з а . 

Д л я каолинита х а р а к т е р н а тенденция к о б р а з о в а н и ю вдоль 
оси с сростков с весьма большим количеством э л е м е н т а р н ы х сло
ев в виде так н а з ы в а е м ы х «вермикулитоподобных» микроблоков , 
состоящих из сочлененных п а р а л л е л ь н о базисной плоскости псев
догексагональных кристаллов (рис. 6 , а ) . 

В ы с о к а я прочность и упорядоченность связи м е ж д у ОН-группа-
ми октаэдрических сеток одного слоя с О тетраэдрических сеток 
другого слоя подчеркивается наличием на кривых И К С каолинита 
интенсивных узких полос поглощения с частотой 3620, 3650, 3670 
и 3695 с м - 1 (рис. 7, а), обусловленных валентными ко л ебан и ям и 
ОН-групп в структуре минерала . Однородность S i - 0 - A l V I -CBH3eft в 
структуре минерала обусловливает т а к ж е наличие очень высокой 
интенсивности полосы деформационных колебаний с частотой 
545 с м - 1 . Эта полоса является в целом диагностической д л я всех 
диоктаэдрических минералов , но наибольшую интенсивность она 



Рис. 4. Дериватограммы каолинита в воз
душной среде (а) и серпентина в атмо

сфере азота (б). 
Кривые: ДТГ — дифференциальная термограви
метрическая, ДТА — дифференциальная нагрева
ния, T — нагревания, ТГ — термогравиметриче

ская 

Рис. 5. Схема оценки степени совершенства 
[K= (А-\-В)/At] структуры каолинита из 
Глуховецкого (а), Просяновского (б), Ho-
воселецкого (в) и Глуховского (г) место

рождений. 
Интенсивности рефлексов: /4 — 110, В — 111, At — 

общая от фона перед 020 до ПО 

имеет у структур исключительно с Al о к т а э д р а м и . К р о м е того, д л я 
каолинита х а р а к т е р н о присутствие в И К - с п е к т р а х полос в а л е н т н ы х 
колебаний Si -O-связи с частотами 915, 940, 1010, 1035 и 1100 с м - 1 . 

Д л я каолинита х а р а к т е р н а н и з к а я емкость обмена , з а в и с я щ а я 
от дисперсности его частиц, с повышением которой увеличивается 
количество вакансий и оборванных связей , а т а к ж е других д е ф е к 
тов в их структуре . 

К триоктаэдрическим а н а л о г а м каолинита относятся м и н е р а л ы 
с серпентиновой структурой. Они либо , к а к каолиниты, не имеют 

2* \9 



Рис. 6. Электронные микрофотографии каолинита (а) и галлуазита с примесью 
каолинита (б): 

а — РЭМ, ув. 3000; б — ПЭМ, ув. 12 500 



з а м е щ е н и я Si на Al в тетра-
эдрических сетках ( глав
ным образом , л и з а р д и т и 
антигорит, относящиеся к 
пластинчатой, и хризотил, 
п р и н а д л е ж а щ и й к волокни
стой разновидности этой 
подгруппы м и н е р а л о в ) , ли
бо, как хлориты, с о д е р ж а т в 
т е т р а э д р а х не только Si , но 
и Al (бертьерины) . В связи 
с этим, первые характеризу 
ются кристаллохимической 
формулой M g 6 [ S i 4 O i 0 ] X 
X ( O H ) 8 , a BTopb ie—(Fe 2 + , 
Mg, A l ) 6 - [ ( S i , A l ) 4 O i 0 ] X 
X ( O H ) 8 . 

Н а дифрактометриче -
ских кривых пластинчатого 
серпентина из кимберлито-
вых пород Якутии, который 
почти не содержит примеси 
других минералов , н а б л ю 
дается (рис. 8, а) серия ба-
зальных рефлексов , к р а т н ы х 
0,73 нм (0,73; 0,365; 
0,243 н м ) , среди которых 
м а к с и м а л ь н о й интенсивно
стью о б л а д а ю т о т р а ж е н и я 
со значением 0,73 и 0,365 нм. 
Волокнистая разновидность 
отличается , кроме того, при
сутствием на д и ф р а к т о г р а м -
мах к а к неориентирован
ных, т а к и, самое главное , 
ориентированных препара 
тов широких полос д и ф р а к 
ции с межплоскостными рас
стояниями 0,45—0,415 и 
0,25—0,215 нм. При этом со
отношение их с о т р а ж е н и я 
ми, кратными 0,73 нм, прак
тически не изменяется [ 2 6 ] . 
Структура серпентинов не 
разбухает при насыщении 
органическими наполнителями . О д н а к о , в отличие от диоктаэдри
ческих минералов р а с с м а т р и в а е м о й группы, серпентины растворя 
ются в теплой (80 0 C ) H C l . 

Рис. 7. ИК-спектры каолинита (а), серпен
тина (б), галлуазита (в), мусковита (г), 
биотита (д) и монтмориллонит-гидрослюди-
стого смешанослойного образования, типа 

К-бентонита (е) 





Рис. 8. Дифрактограммы неориентированных препаратов серпентинизированных 
включений из гранатового серпентинита Западной Якутии: 

<а — воздушно-сухой образец; 6—л — прокаленный в течение 2 ч при температуре ( 0 C): 
6 — 100, в — 300, г — 400, 5 — 500, е — 600, ж ^ 700, з — 800, и — 900, к — 1000. л — 

1100 



Рис. 9. Дифрактограммы ассоциации из бертьерина и каолинита с небольшой 
примесью гидрослюды и монтмориллонит-гидрослюдистого смешанослойног» 



Д е г и д р о к с и л а ц и я структуры серпентинов протекает в д в е ста
д и и , причем основная отмечается при более высокой температуре 
(см. рис. 4, б ) , в связи с чем после стандартного п р о к а л и в а н и я 
о б р а з ц о в при 600 0 C р е ф л е к с ы м и н е р а л а частично сохраняются 
на д и ф р а к т о г р а м м а х (см. рис. 8, е). П р о к а л и в а н и е при 700 0 C 
(см. рис. 8, ж) приводит в основном к а м о р ф и з а ц и и м а т е р и а л а , а 
при 800 0 C (см. рис. 8, з) сопровождается началом последователь
ной собирательной к р и с т а л л и з а ц и и энстатита (см. рис. 8, и—л). 

Присутствие в октаэдрических сетках структуры серпентина 
преимущественно M g (с примесью F e 2 + , F e 3 + , Со, Ni и некоторых 
других элементов ) определяет повышенные значения п а р а м е т р о в 

э л е м е н т а р н ы х ячеек этих минералов , особенно в базисной плоско
сти. 

В отличие от каолинита (см. рис. 7, а), на кривой И К С серпен
тина исчезают (см. рис. 7, б) полосы поглощения с частотой 545, 
а т а к ж е 915 и 1100 с м - 1 , относящиеся в первом случае к дефор
мационным, а во втором — к валентным колебаниям соответствен
но S i - 0 - A l V I - и Si -O-связи. Кроме того, н а б л ю д а е т с я т р а н с ф о р м а 
ция четырех полос в области валентных колебаний ОН-групп в од
ну с частотой 3700 с м - 1 . 

У серпентина с волокнистой формой частиц ось а совпадает с 
направлением удлинения частиц. У к а з а н н ы м в ы ш е морфологиче
ским разновидностям минералов свойственны следующие политип
ные модификации [ 2 9 ] : однослойный ортосерпентин ( л и з а р д и т ) , 
шестислойный ортосерпентин, однослойный антигорит, двухслой
ный ( к л и н о - и орто-) хризотил . 

Серпентины пластинчатого типа, в отличие от каолинита , лока
лизуются в породах в виде относительно тонких псевдоизометрич-
ных кристаллов . В осадочных породах серпентины, к а к м и н е р а л ы 
весьма неустойчивые в зоне гипергенеза , встречаются редко . 

Значительно ч а щ е в осадочных породах распространены 1 : 1 
триоктаэдрические минералы, в тетраэдрических позициях которых 
часть Si з а м е щ е н а на Al, т . е . бертьерины, среди которых выделя
ются два структурных типа : А (однослойный политип ITC) и В 
(двухслойный ПОЛИТИП 2Mi). 

На дифрактометрических кривых бертьерин диагностируется 
(рис. 9, а) по серии рефлексов , кратных 0,705 нм (0,705; 0,352; 
0,235 н м ) , которые имеют близкое с серпентинами соотношение 
интенсивностей. 

По сравнению с серпентинами, дегидроксилация бертьеринов 
происходит при более низкой температуре (см. рис. 9, д). После 
полной (к 800 0 C ) а м о р ф и з а ц и и (см. рис. 8, е) начинается соби
р а т е л ь н а я к р и с т а л л и з а ц и я высокотемпературных ф а з . Бертьерины, 
как и серпентины, р а з л а г а ю т с я в теплой HCl . 

образования с тенденцией к упорядоченному чередованию пакетов из нижнеме
ловых отложений скв. № 1 Камышевой площади Предкавказья (глуб. 3079— 

3080 м): 
•а — воздушно-сухой образец; б—ж — прокаленный в течение 2 ч при температуре (°С): 

б — 200, в — 350, г — 500, д — 600, е — 700, ж — 850 



В связи с довольно широким изоморфизмом в октаэдрических: 
сетках структуры, бертьерины имеют весьма непостоянный состав.-
B частности, среди идентифицированных нами в осадочных поро
д а х девона Волгоградского п р а в о б е р е ж ь я и рифея Енисейского 
к р я ж а бертьеринов встречаются разности с весьма р а з л и ч н ы м со
д е р ж а н и е м F e 2 + и Mg [ 2 5 ] . Н а и б о л ь ш и е значения п а р а м е т р о в а,. 
и особенно Ь, элементарной ячейки н а б л ю д а ю т с я у бертьеринов , 
в октаэдрических позициях которых резко п р е о б л а д а ю т крупные 
катионы F e 2 + . 

К р и с т а л л ы бертьерина аналогично частицам других п л а с т и н ч а 
тых минералов триоктаэдрического типа [32] имеют сравнительно 
небольшую толщину, однако в отличие от них имеют типичную ро-
зетковидную форму. 

Во вторую группу семейства 1 : 1 объединяются весьма р е д к а 
встречающиеся в осадочных породах такие диоктаэдрические м и -

Рис. 10. Дифрактограммы воздушно-сухих образцов галлуазита из коры вывет
ривания Приазовья (а), Журавлинского месторождения бокситов (б) и Белоу-

совского Zn-Cu-месторождения (в) 



н е р а л ы , к а к м е т а г а л л у а з и т и гидрогаллуазит , имеющие удлинен
ную зонально-призматическую ф о р м у кристаллов (см. рис. 6, б). 
М е ж д у отдельными каолинитоподобными слоями в структуре этих 
м и н е р а л о в р а с п о л о ж е н ы обводненные участки, с о д е р ж а щ и е либо 
д в а , либо четыре м о л е к у л я р н ы х слоя H 2 O . 

В связи с указанной морфологией частиц, на дифрактометри-
ческой кривой м е т а г а л л у а з и т а (рис. 10) , который встречается в 
природе чаще , чем гидрогаллуазит , н а б л ю д а ю т с я р е ф л е к с ы со зна
чением 0,715; 0,357 нм и д р . (с близким к каолиниту соотношени
е м интенсивностей) . Эти о т р а ж е н и я могут быть отождествлены 
•с серией 00/ каолинита . О д н а к о на д и ф р а к т о г р а м м а х г а л л у а з и т а 
при всех видах съемки присутствуют т а к ж е широкие дифракцион
ные полосы со значением 0,445—0,440 и 0,255—0,233 нм. 

Особенности распределения воды, о б р а з у ю щ е й островковую 
структуру межслоевого п р о м е ж у т к а , определяют весьма низкую 
упорядоченность структуры минералов группы г а л л у а з и т а (см. 
рис . 7, в). 

В ы д е л я е м ы й ранее триоктаэдрический аналог г а л л у а з и т а — 
к у п р о г а л л у а з и т , согласно новым д а н н ы м , представляет смесь обыч
ного диоктаэдрического г а л л у а з и т а и хризоколлы [ 4 ] . 

Семейство 2 : 1 

Это семейство в к л ю ч а е т следующие • группы минералов : гид
р о с л ю д , вермикулита и монтмориллонита—сапонита . 

К наиболее распространенным диоктаэдрическим м и н е р а л а м 
труппы гидрослюд относятся : гидромусковит, фенгит, гидропараго
нит, глауконит , с а л а д о н и т и сколит. 

В кристаллической решетке первичных слюд, вследствие кри
с т а л л и з а ц и и их на магматической и постмагматической стадиях , 
вакансии структурных и межслоевых катионов и другие дефекты 
играют относительно небольшую роль . В связи с этим, у к а з а н н ы е 
минералы о б л а д а ю т , к а к правило , высокой степенью совершенства 
структуры, что о т р а ж а е т с я в первую очередь в наличии на д и ф р а к 
ционных к а р т и н а х (рис. 11) сильных и четких рефлексов с соотно
шением интенсивностей, определяемых кристаллохимическими осо
бенностями отдельных минералов [29, 3 0 ] . Структурные модифи
кации слюд, определяемые , главным образом , мотивом заполнения 
октаэдрических сеток и степенью изоморфного з а м е щ е н и я в них 
катионов , обусловливают специфику их ИК-спектров . К р о м е того, 
И К - с п е к т р ы слюд существенно отличаются от спектров соответ
ствующих им ди- и триоктаэдрических аналогов д в у х э т а ж н о г о ти
па, особенно в области валентных колебаний ОН-групп . Так , в по
рошковы х п р е п а р а т а х (см. рис. 7, г) мусковит по сравнению с као
линитом (рис. 7, а) и г а л л у а з и т о м (рис. 7, в) имеет только одну 
полосу поглощения с частотой 3630 с м - 1 , а биотит (см. рис. 7, д) 
и флогопит, в отличие от серпентина (см. рис. 7, б), х арактеризу 
ются практически полным отсутствием полос в этой области . 



Рис. 11. Дифрактограммы воздушно-сухих образцов ди- (о) и триоктаэдриче
ских (б, в) слюд: 

а — мусковит, б — биотит, в — флогопит 

В свою очередь, под гидрослюдой следует понимать минерал , 
структура которого состоит из т р е х э т а ж н ы х алюмосиликатных с л о 
ев, с о д е р ж а щ и х т а к ж е F e 3 + , Fe 2 +, Mg и M n . У к а з а н н ы е слои в ос
новном жестко соединены К, однако до 20 % их могут иметь ла
бильные межслоевые промежутки . Последнее обусловлено тем, что, 
по сравнению с собственно слюдами , гидрослюда характеризуется 
некоторым дефицитом указанного катиона . Кроме того, ей свой
ственно наличие ряда других дефектов ( главным образом , вакан 
сий структурных к а т и о н о в ) . В результате этого рефлексы гидро
слюды на дифрактометрических кривых (рис. 12, а и 13, а) имеют 
более значительную ширину на половине высоты ( П Ш П В ) , чем 
у слюд. В свою очередь, о т р а ж е н и я со значением около 1 нм (у 
К-слюд, т. е. в основном мусковитового, биотитового и флогопито-
вого т и п а ) или 0,975 нм (у Na-слюд, т. е . парагонитового т и п а ) 
характеризуются со стороны меньших углов 8 некоторой асиммет
рией. Интенсивность проявления ее определяется количеством раз 
бухающих пакетов в структуре ассоциирующей с ней смешано-
слойной ф а з ы . На основе у к а з а н н ы х особенностей профиля основ
ного рефлекса гидрослюд может проводиться оценка сравнитель 
ной степени их гидратации . Д л я этого используются обычно мето -



дики, п р е д л о ж е н н ы е Ч. Уивером в 1956 г. и Б. К у б л е р о м в 1964 г. 
П р и насыщении гидрослюд органическими наполнителями (см.. 
рис. 12, б, в и 13, б, в) у к а з а н н а я асимметрия л и ш ь с м е щ а е т с я к 
его основанию. При этом не н а б л ю д а е т с я , однако , четко в ы р а ж е н 
ного рефлекса р а з б у х а ю щ е й ф а з ы . 

Почти не изменяется д и ф р а к ц и о н н а я картина минерала т а к ж е 
после п р о к а л и в а н и я о б р а з ц а при 600 0 C (см. рис. 12, г, и 13, г)г 

хотя, к а к п о к а з ы в а ю т д а н н ы е дериватографии , в интервале 500— 
750 0 C (с наибольшей скоростью при 630 0 C ) теряется вся в о д а 
у гидрослюд IM (рис. 14, а) и в интервале 550—850 0 C (с м а к 
симальной скоростью при 700 0 C ) у гидрослюд 2М\ (см. рис. 14,. 
б ) , что, однако , сопровождается сохранением их кристаллической 
структуры. Р а з р у ш е н и е обезвоженной структуры гидрослюд проис
ходит л и ш ь после нагревания образцов до 850—900 °С. 

Гидрослюда стабильна т а к ж е к обработке ее 10 %-ным р а с т в о 
ром теплой (80 0 C ) H C l (см. рис. 12, д и 13, д), хотя на к р и в ы х 
И К С гидрослюд (рис. 15, обр . I и I I ) после указанной обработки 
их происходит уширение основной полосы поглощения в а л е н т н ы х 
колебаний Si -O-связи с частотой около 1030 с м - 1 (см. рис. 15).. 
Такой эффект , к а к п о к а з ы в а ю т данные сравнительного с п е к т р а л ь 
ного а н а л и з а фракции мельче 0,001 мм исходных пород р и ф е я 
Охотского массива до и после обработки ее H C l , а т а к ж е сухого 
остатка отработанной кислоты и промывных вод, обусловлен ча
стичным выносом из структуры гидрослюд в основном двухвалент 
ных катионов, особенно Ca, а т а к ж е ряда других [ 3 2 ] . Это под
черкивается тенденцией к с ж а т и ю кристаллической решетки обра
ботанных HCl гидрослюд в процессе последующего п р о к а л и в а н и я 
их при 600 °С, что наиболее четко проявляется в появлении асим
метрии рефлекса со значением 0,333 нм (см. рис. 12, е и 13, е). 

В структуре гидрослюд замещение К молекулами воды и об
менными катионами происходит, по-видимому, не в пределах всего 
объема отдельных межслоевых промежутков , а носит «островко-
вый» х а р а к т е р . 

Гидрослюды, связанные с д е г р а д а ц и е й в корах выветривания 
первичных слюд [ 1 1 ] , наследуют политипные модификации по
следних. Поэтому в осадочных породах переотложенные разности 
этих минералов могут х а р а к т е р и з о в а т ь с я как политипом IM, т ак 
и 2Mi. Большое значение имеют в осадочных породах т а к ж е ми
нералы слюдистого типа , имеющие аутигенное происхождение 
(глауконит, селадонит, с к о л и т ) . Этим м и н е р а л а м присущи в основ
ном политипы IM и IMd. 

В погребенных реликтах некоторых разновидностей кор вывет
ривания , в частности на с о д е р ж а щ и х биотит изверженных и мета -
морфизованных породах фундамента Сибирской п л а т ф о р м ы , уста 
новлено т а к ж е развитие политипной модификации ЗТ и в отдель 
ных р а з р е з а х присутствие весьма редкой разновидности политипа 
IM (С2) из нецентросимметричных слоев. 

М и н е р а л ы группы гидрослюд отличаются весьма широким изо
морфизмом за счет частичного з а м е щ е н и я Al на Fe 3 +, F e 2 + , Mg и 



Рис. 12. Дифрактограммы гидрослюды IAf из слабо 
,а — воздушно-сухой образец; б — насыщенный этиленгликолем; в — насыщенный глицери 

HCl; е — обр. д, прокаленный в течение 2 ч при 600 °С. Скорость 

Mn в октаэдрических и Si на Al и F e 3 + в тетраэдрических пози
циях. Особенно в а ж н о е значение имеют з а м е щ е н и я в т е т р а э д р а х , 
причем в наиболее распространенных в природе политипах IM и 
2МЬ к а к п о к а з а л в 1977 г. О. В. Сидоренко, в первом случае Al 
з а м е щ а е т только около 0,55 Si, а во втором — до 1,10. Поэтому 
по кристаллохимическим особенностям в группе гидрослюд оса
дочных пород, согласно полученным в 1975 г. А. Г. Коссовской и 
В. А. Д р и ц е м д а н н ы м , могут быть выделены семь разновидностей . 
Последние р а з л и ч а ю т с я либо по величине отношений F e 3 + : A l v r 

в составе октаэдрических сеток, что определяет х а р а к т е р среды 
м и н е р а л о о б р а з о в а н и я (Al-гидрослюды, Fe-гидрослюды терригенно-
эвапоритовых формаций и г л а у к о н и т ы ) , либо по с о д е р ж а н и ю A 1 I V 

и последовательному переходу слюдистых минералов политипа IM 
(XMd) в 2М\, что о т р а ж а е т степень постседиментационного измене
ния с о д е р ж а щ и х их пород. 

Гидрослюды, по сравнению с каолинитом, иногда имеют более 
высокую дисперсность частиц, причем они х а р а к т е р и з у ю т с я широ
ким д и а п а з о н о м изменения их р а з м е р а к а к в различных литофа-
циальных типах пород, т ак и в одних и тех же разностях послед-



выветрелых гнейсов архея Омолонского массива: 
ном; г — прокаленный в течение 2 ч при 600 °С; д — обработанный в течение 8 ч тепло* 
вращения счетчика (2 6): а—е— Г/мин, а\—ез — 0,125"/MHH 

них. В связи с этим, минералы р а с с м а т р и в а е м о й группы отлича
ются повышенной и весьма непостоянной обменной способностью. 
При этом необходимо подчеркнуть, что гидрослюдам свойственна 
или псевдоизометричная (рис. 16, а), или удлиненная (рис. 16, б) 
ф о р м а пластинок. К а к установлено Д. Д. Котельниковым [32] и 
рядом других исследователей , эти морфологические разновидности 
имеют резко различный генезис. Гидрослюды с псевдоизометрич-
ной формой частиц свойственны практически неизмененным или 
весьма слабо измененным осадкам любого гранулометрического-
типа и глинистым породам, независимо от степени их постседимен-
тационного изменения. Удлиненнопластинчатые гидрослюды, в. 
структуре которых удлинение частиц совпадает с н а п р а в л е н и е м 
оси а, а короткая сторона — с осью Ь, кристаллизуются из К-со-
д е р ж а щ и х растворов только в порах первично проницаемых пес-
чано-алевритовых и т р е щ и н а х к а р б о н а т н ы х пород, а т а к ж е в рых
л ы х э л ю в и а л ь н ы х горизонтах при их интенсивном постседимента-
ционном преобразовании . При этом в сильно м и н е р а л и з о в а н н о й 
среде , как, например , в терригенных прослоях соленосной т о л щ » 
эйфельского возраста Тувы, удлиненные пластинки приобретают 



п и р а м и д а л ь н ы е окончания на концах [ 3 2 ] , в связи с чем т а к а я 
разновидность гидрослюд была выделена под названием «саро-
шпатокит» [ 4 1 ] . 

Триоктаэдрические аналоги гидрослюд встречаются в осадоч
ных породах весьма редко, т ак к а к быстро трансформируются в 
зоне гипергенеза в другие минералы, природа которых определя
ется характером среды. 

По сравнению с диоктаэдрическими с л ю д а м и (см. рис. 11, а), 
их триоктаэдрические аналоги (см. рис. 11, б, в), кроме резкого 
уменьшения интенсивности рефлекса со значением 0,5 нм, отлича
ются закономерным смещением или исчезновением определенных 
полос на кривых И К С . Так, полоса поглощения валентных коле
б а н и й Si -O-связи сдвигается (см. рис. 7, д) в сторону более низких 
частот. Исчезает т а к ж е типичная д л я диоктаэдрических структур 
полоса Б ь О - А Р ' - с в я з и (см. рис. 7, г) и наиболее интенсивной в 



Рис. 13. Дифрактограммы гидрослюды 2Mi из темно-серых глинистых алевроли
тов юдомской свиты бассейна р. Сибеги (Охотский массив). 

Усл. обозначения см. на рис. 12 

области д е форма ционных колебаний Si -O-связи становится полоса 
с частотой 460 с м - 1 . 

М и н е р а л ы группы вермикулита и монтмориллонита—сапонита 
относятся к р а з б у х а ю щ и м разностям . О д н а к о прочность связи во
ды в межслоевых п р о м е ж у т к а х минералов к а ж д о й группы и от
дельных разновидностей "в пределах той или иной группы, в за 
висимости от мотива заселения октаэдрических сеток их структу
ры, неодинакова . 

В группе вермикулита в ы д е л я ю т с я M g , Fe и Al разновидности . 
П е р в а я и в т о р а я разновидности с в я з а н ы с изменением флогопи
та и биотита. Mg-разновидность триоктаэдрическая , а Fe -разно-
видность, в связи с гетеровалентностью с о д е р ж а щ е г о с я в его 
структуре Fe катиона , м о ж е т р а с с м а т р и в а т ь с я к а к ди-триоктаэд-
рическая . Процесс о б р а з о в а н и я вермикулита [10] обусловлен тем , 
что триоктаэдрические слюды с протонами групп ОН 2 : 1 слоев , 
вследствие небольшого угла разворота тетраэдров и взаимного от-
3 Зак. 778 33 



Рис. 14. Дериватограммы гидрослюды (a — см. рис. 12 и б— см. рис. 13) и обо
гащенных вермикулитом (в, г) глинистых отложений палеогена (Ильменский 

заповедник): 
а, б. г — фракция <0,001 мм; в — порода. Усл. обозначения см. на рис. 4 

т а л к и в а н и я катионов , находящихся в м е ж с л о е в ы х п р о м е ж у т к а х , 
имеют «рыхлую» октаэдрическую упаковку анионов, причем р а с 
стояние К — О в структуре этих минералов больше 0,295 нм. В свя
зи с этим, в гипергенных условиях К может легко у д а л я т ь с я из их 
структуры с заменой его гидратированными ионами M g . Необходи
мо подчеркнуть , что это не сопровождается заметным и с к а ж е н и е м 
силикатных слоев. О д н а к о перестройка межслоевого п р о м е ж у т к а с 
образованием в нем двух слоев молекул H 2 O , координированных 
M g , с о п р о в о ж д а ю щ а я с я увеличением расстояния м е ж д у тетра-
эдрическими сетками б л и ж а й ш и х 2 : 1 слоев, обусловливает умень
шение сил электростатического взаимодействия м е ж д у ними и на
ходящимся в м е ж с л о я х M g . 

Вермикулиты представляют минералы с относительно с л а б о 
упорядоченной структурой. Они весьма неустойчивы в зоне гипер-
34 



генеза и через р я д смешанослой
н ы х ф а з быстро переходят в 
монтмориллонит . ' 

На дифрактометрических кри
вых (рис. 17, а) наиболее распро
страненной среди вермикулитов 
Mg-разновидности , как , напри
мер , из месторождения Ковдор , 
н а и б о л ь ш у ю интенсивность име
ют рефлексы 002 (1,44 н м ) , и на
и м е н ь ш у ю — 004 (0 ,72) . В то же 
в р е м я о т р а ж е н и я 006 (0,48) и 008 
(0,36 нм) х а р а к т е р и з у ю т с я более 
высокой, чем два последних, ин
тенсивностью, причем существен
но повышенной д л я рефлекса , со
ответствующего большему углу 
в . Вследствие высокой прочности 
связи воды в структуре минера
ла в обычных условиях не только 
крупные молекулы глицерина , но 
и имеющие меньший р а з м е р — 
этиленгликоля в межслоевые 
п р о м е ж у т к и не внедряются [ 6 ] . 
С о х р а н я е т в основном стабиль
ность структура м и н е р а л а т а к ж е 
после п р о к а л и в а н и я до 600 0 C 
включительно (см. рис. 17, д, е). 
О д н а к о после нагревания до 
700 0 C (см. рис. \7,ж, з) 
к р и с т а л л и ч е с к а я решетка его 
с ж и м а е т с я до 0,92 нм, а после 
850 0 C (см. рис. 17, и) полностью 
р а з р у ш а е т с я с образованием вы
сокотемпературных ф а з . 

Н а кривых И К С вермикули
ты, в отличие от флогопитов 
(рис. 18, а, б ) , за счет которых 

они обычно возникают [ 1 1 ] , ха
р а к т е р и з у ю т с я смещением полос 
в области частот 605—610 и 
9 8 5 с м - 1 в сторону их повышения (см. рис. 18 ,в , г). П о я в л я ю т 
ся т а к ж е сильные полосы деформационных и валентных колеба
ний молекул H 2 O соответственно с частотой 1620—1640 и 
3400 с м - 1 . По мере перехода в монтмориллонит и диоктаэдритиза -
ции м и н е р а л а (рис. 19) связь м е ж д у пакетами его структуры ста
новится слабее и в отдельные межслоевые промежутки могут вне
д р я т ь с я молекулы этиленгликоля (см. рис. 19,в) с появлением 
р е ф л е к с а 1,55 нм. 

Рис. 15. ИК-спектры пород архея 
(/ — см. рис. 12 и 14, а) и юдомия 

(II — см. рис. 13 и 14, б): 
а, б —порода; в—ж — фракция <0,001 мм; 
а, в, е — воздушно-сухой образец; 
б, г, д ~ прокаленные в течение 2 ч при 
температуре ( 0C): б. г — 600, 3 — 950; е — 
обр. в, обработанный в течение 8 ч 10 %-
ным раствором теплой HCl; ж — обр. е, 

прокаленный в течение 2 ч при 600 "С 



Рис 16 Электронные микрофотографии изометрично-пластинчатой гидрослюды 
(а) и удлиненно-пластинчатой гидрослюды с кальцитом (б), ПЭМ. 

а —ув. 45 000, б — ув. 12 500 



Группа монтмориллонита—сапонита включает как д и о к т а э д 
рические, т а к и триоктаэдрические минералы. О б щ а я ф о р м у л а этих 
минералов имеет следующий вид: Rx+y+zMqxTy4Oio+z(OH)znH20> 
где R — м е ж с л о е в ы е катионы Н, Na , N H 4 , C a i / 2 , Mg 1Z 2 , Al 1Z 3; Af — 
октаэдрические катионы Al, F e 3 + , Cr, M g , F e 2 + , Zn, Li; T — тетра-
эдрические катионы Si, Al, F e 3 + ; х, у — з а р я д ы соответственно ок
таэдрической и тетраэдрической сеток, обусловленные изоморфным 
з а м е щ е н и е м катионов, а г — з а р я д , связанный с з амещением О 
н а ОН-группы. При этом 0 , 2 5 < х - г - г / - ) - 2 < 0 , 7 , о ~ 2 или 3 , / г < 6 
(для двух м о л е к у л я р н ы х слоев воды м е ж д у 2 : 1 с л о я м и ) . 

К диоктаэдрическим м и н е р а л а м относятся монтмориллонит , 
бейделлит , нонтронит и волконскоит. В осадочных породах наи
более распространен монтмориллонит , который присутствует в них, 
г л а в н ы м образом , в виде Na- (рис. 20) или Са-разновидностей . 
В связи с тем что в межслоевых п р о м е ж у т к а х их структуры нахо
дятся м о л е к у л я р н ы е слои воды (один с Na и д в а с Ca к а т и о н о м ) , 
они легко з а м е щ а ю т с я органическими наполнителями (см. рис. 20, 
б, в). П р и этом д л я Na разновидности монтмориллонита из Д а ш -
Салахлинского месторождения , имеющего позднемеловой возраст , 
основное межплоскостное расстояние 1,24 нм, которое х а р а к 
теризуется наибольшей интенсивностью (см. рис. 20, а ) , с этилен-
гликолем увеличивается до 1,686 (1,69) нм, а с глицерином до 
1,778 (1,78) нм. 

С л а б а я прочность связи воды в структуре монтмориллонита 
обусловливает необратимую д е г и д р а т а ц и ю его (рис. 21) при срав 
нительно невысокой температуре (до 600 0 C ) , что приводит к с ж а 
тию кристаллической решетки до 0,96—0,98 нм (см. рис. 20, г). 
П р и этом у к а з а н н ы й процесс включает две стадии. В н а ч а л е при 
нагревании до 200 0 C выделяется а д с о р б и р о в а н н а я и м е ж с л о е в а я 
вода , причем у Na разновидности эта р е а к ц и я протекает в один 
этап , а у Ca — в д в а этапа , из которых последний проявляется 
слабее . З а т е м при температуре около 600 °С происходит необра
т и м а я дегидроксилация структуры. 

На кривых И К С у монтмориллонита н а р я д у с полосой, относя
щейся к валентным колебаниям ОН-групп с частотой 3630 с м - 1 , 
отмечается более с л а б а я р а з м ы т а я полоса деформационных коле
баний молекул H 2 O с частотой 1640 с м - 1 . 

О б р а б о т к а Li и нагревание монтмориллонита до 300—350 0 C 
сопровождаются исчезновением способности минерала к р а з б у х а 
нию при насыщении глицерином, что говорит о низком межслое 
вом з а р я д е ( < 0 , 2 5 ) . 

К триоктаэдрическим м и н е р а л а м р а с с м а т р и в а е м о й группы при
н а д л е ж а т сапонит (рис. 2 2 ) , соконит, гекторит, а т а к ж е стивенсит 
и лимбергит . Из них ч а щ е всего, хотя и весьма локально , встре
чается сапонит. В а ж н о й особенностью р а з б у х а ю щ и х минералов 
триоктаэдрического типа я в л я ю т с я более высокий межслоевой за 
р я д и повышенная прочность связи воды в их структуре , вслед
ствие чего дегидроксилация этих минералов происходит при тем
пературе около 800 °С. 



Рис. 17. Дифрактограммы вермикулита 
т — воздушио-сухой образец; б~-и — прокаленный в течение 2 ч при температуре CC): 6 — 



из Ковдорского месторождения: 
200, в - 3 5 0 , г - 5 0 0 . д, е - 6 0 0 , ж. 3 - 700, и - 850; е, з - н а с ы щ е н н ы * глицерином* 



К р о м е собственно ди и 

триоктаэдрических , в груп

пе монтмориллонита — са

понита в ы д е л я ю т с я дитри

октаэдрические разности 

[ 1 1 ] , которые представляют 

продукты неполной диокта

эд ризации триоктаэдриче 

ских минералов т р е х э т а ж 

ного типа. 

М и н е р а л ы группы монт

мориллонита—сапонита об

л а д а ю т наиболее высокой 

дисперсностью и соответст

венно емкостью обмена. К а к 

показано Д . Д . Котельнико

вым [32] и др . среди них 

могут быть выделены три 

морфологические разновид

ности: тонколистоватая 

(рис. 23, а) и высокодиспер

сная , х а р а к т е р и з у ю щ и е с я 

изометричной формой пла

стинок, и третья — с удли

ненной формой частиц 

(рис. 2 3 , 6 ) . П е р в ы е д в е генетически с в я з а н ы с изменением вулка

ногенного м а т е р и а л а , а последняя возникает в порах песчаноалев

ритовых пород на средней стадии их ката генетического преобра

зования при слабощелочном х а р а к т е р е среды. 

Рис. 18. ИКспектры флогопита (а, б), вер
микулита (в, г) и Mgхлорита (д, е), по 

Н. Н. Зинчуку и др.: 

а, в, д — слабо упорядоченные; б, г, е — относи
тельно упорядоченные 

Семейство 2 : 1 : 1 ( 2 : 2 ) 

Это семейство включает многочисленные разновидности хлори

тов, объединенные в одну группу. К р и с т а л л о х и м и ч е с к а я ф о р м у л а 

их м о ж е т быть записана в следующем виде: ( S i 4  * A L ; )
 : K

4 , o o ( £
3 +

A r X 

Х Я 2 + б  Л + * б , о о 0 1 0 ( О Н ) 8 , где , R 2 +  M g , F e 2 + , а t f 3 +Al , F e 3 + . 

Среди этих минералов очень четко идентифицируются разно

видности, связанные с р а з л и ч н ы м х а р а к т е р о м заполнения октаэд 

рических сеток, т. е. по ди, дитри и триоктаэдрическому мотиву. 

П р и этом наиболее распространена триоктаэдрическая разновид

ность, о б ъ е д и н я ю щ а я хлориты Fe, M g  F e  ( F e  M g )  и Mgтипа . 

Р а з н о о б р а з и е существующих в природе разновидностей хлорита 

определяется в основном переменным химическим составом трех

э т а ж н о г о ( 2 : 1 ) и одноэтажного ( 0 : 1 ) слоев. 

Триоктаэдрические хлориты образуют изоморфный р я д с после

д о в а т е л ь н ы м з а м е щ е н и е м в октаэдрических сетках F e 2 + на M g . 

Р е ж е у к а з а н н ы е структурные положения з а н и м а ю т Cr , Ni, Mn, L i 

и д р . Одновременно д л я хлоритов х а р а к т е р н о з а м е щ е н и е Si на Al 

(а т а к ж е F e 3 + ) в т е т р а э д р а х . Широкий изоморфизм, свойственный 



Рис. 19. Дифрактограммы вермикулита из кимберлитов Западной Якутии: 
а — воздушно-сухой образец; б — насыщенный глицерином; в — насыщенный этнленглико-
дем; г — прокаленный в течение 2 ч при 600 "С; д — обработанный в течение 8 ч 10 %-ным 

раствором теплой HCl 





Рис. 20. Дифрактограммы Na-монтмориллонита: 
а — воздушно-сухой образец; б — насыщенный этнленглнколем; в, з — насыщенный глице
рином; г—к — прокаленный в течение 2 ч при температуре (°С); г —200, д — 350, в — SOOv 

ж, 3 — 600, и — 700, к — 850 



этой группе минералов , обусловливает определенные изменения в 
положении и интенсивности рефлексов на д и ф р а к т о г р а м м а х , что 
обычно используется д л я идентификации хлоритов и оценки их 
химического состава по д а н н ы м рентгеновского а н а л и з а . 

В связи с несколько большей величиной ионного радиуса F e 2 + 

(0,074 н м ) , по сравнению с этим п а р а м е т р о м у Mg (0,066 н м ) , 
Fe -хлориты отличаются наибольшими линейными р а з м е р а м и эле
ментарных ячеек в базисной плоскости. П а р а м е т р Ь т аких хлори
тов обычно превышает 0,93 нм. Так , д л я эталонного о б р а з ц а Fe-
хлорита—тюрингита В . И . Михеев приводит следующие п а р а м е т р ы 
элементарной ячейки: а = 0,5216 и 6 = 0,9312 нм. С о д е р ж а н и е в кри
сталлической решетке таких хлоритов F e 2 + определяется н а рент
генограммах по о т р а ж е н и я м с ? о б о ~ 0 , 1 5 и ^ 4 0 0 ^ 0 , 1 3 3 нм, значения 
которых увеличиваются по мере возрастания отношения F e 2 + / M g . 
Связь Ь с количеством ионов F e 2 + в ы р а ж а е т с я линейной зависи
мостью 6 = 0,921+0,0371/ , где у — содержание F e 2 + в октаэдриче
ских позициях структуры хлорита . При уменьшении отношения 
Si/Al происходит с ж а т и е всего хлоритового пакета (по оси с) за 
счет возникающей м е ж д у талькоподобными и бруситоподобными 
слоями ионной связи . Поэтому количество тетраэдрического A l ( X ) 
м о ж е т быть определено измерением d00i и получено из линейной 



Рис. 22. Дифрактограммы сапонита: 
а — воздушно-сухой образец: б, е, з — насыщенный глицерином; в—и — прокаленный в те

чение 2 ч при температуре ( 0C): в - 200, г — 350, д, е — 600, ж, 3 - 700, и —850 



Рис. 23. Электронные микрофотографии листоватого монтмориллонита с кристо-
балитом (а) и удлиненно-чешуйчатого монтмориллонита (б) . 

ПЭМ, ув. 12 500 



зависимости cfooi = 1,455—0,029л [ 2 9 ] . Д л я этой цели можно поль
зоваться и г р а ф и к а м и зависимости межплоскостных расстояний от 
с о д е р ж а н и я F e 2 + и Al в структуре хлорита [ 2 9 ] . По д а н н ы м 
Д ж . Хейаса •[46], хлориты с повышенным количеством Fe и Al 
относятся , к а к правило , к политипу 16, тогда к а к у хлоритов 116 
н а б л ю д а е т с я тенденция к большему с о д е р ж а н и ю Mg и S i . Кроме 
того, С. Бейли и Г. Б р а у н в 1962 г. отметили общее увеличение 
октаэдрического Fe с обогащением тетраэдров Al у всех типов хло
ритов. Fe-хлориты весьма широко распространены в осадочных по
родах разного возраста , особенно х а р а к т е р и з у ю щ и х с я относитель
но ранней стадией их постседиментационного п р е о б р а з о в а н и я . 

По мере з а м е щ е н и я F e 2 + на Mg в о к т а э д р а х п а р а м е т р Ь эле
ментарной ячейки хлоритов уменьшается до 0,92—0,93 нм. 

M g - F e - и Fe -Mg-хлориты встречаются к а к в осадочных, т а к и 
в осадочно-метаморфических породах. Эти минералы достаточно 
ш и р о к о распространены в продуктах зеленокаменного изменения 
вулканических пород, однако с о д е р ж а н и е Al в таких хлоритах зна
чительно меньше, чем в хлоритах , связанных с осадочными и оса-
дочно-метаморфическими породами. 

Собственно Mg-хлорйты менее распространены, чем Fe-хлори
т ы , и особенно их промежуточные формы, с о д е р ж а щ и е в октаэдри
ческих сетках к а к F e 2 + , т а к и M g . Р а н е е считалось , что M g - х л о -
р и т ы — это типичные продукты выветривания у л ь т р а б а з и т о в и сер
пентинитов. Позднее Mg-хлориты были установлены в терригенно-
эвапоритовых комплексах перми и триаса З а п а д н о й Европы, Се
верной Африки , а т а к ж е П р и у р а л ь я [ 8 ] . Так , Ф. Л и п п м а н и М. Ca-
васкин в 1969 г. идентифицировали высокомагнезиальные хлориты 
в цехштейне Ф Р Г , а еще ранее , в 1957 г., Д ж . М а н т и н - В и в а л ь д и 
и Д. М а к - Ю э н — в Испании . К р о м е того, Ж. Л у к а в 1962 г. обна
р у ж и л в триасовых отложениях М а р о к к о хорошо окристаллизо-
ванный M g - х л о р и т типа клинохлора или пеннина, с о д е р ж а щ и й 
28,75 % M g O . П а р а м е т р Ъ этого хлорита составляет 0,92076 нм 
(с?обо = 0,1534 н м ) . В свою очередь, Г. Б р и н д л и и С. Али д л я M g -
хлорита типа пеннина, в 1950 г. привели следующие п а р а м е т р ы 
элементарной ячейки: а = 0,533; 6 = 0,924; с = 1,448 нм; р = 97°. 

Ha дифрактометрических кривых триоктаэдрические хлориты 
диагностируются (рис. 24) по серии рефлексов , кратных 1,42 нм 
(1,42; 0 ,71; 0,473 н м ) , при этом у минералов Fe-типа отмечается 
весьма н и з к а я интенсивность нечетных о т р а ж е н и й (рис. 24, а ) 
несколько в о з р а с т а ю щ а я у минералов M g - F e - ( F e - M g ) - т и п а (см. 
рис . 24, б ) . В отличие от этого, у хлоритов Mg-типа рефлексы 002, 
003 и 004 (см. рис. 24, в) х арактеризуются примерно одинаково 
высокой интенсивностью. Необходимо подчеркнуть , что а н а л и з ин
тенсивностей рефлексов на дифрактометрических кривых хлоритов 
имеет весьма большое значение, т а к к а к в осадочных породах , 
особенно среди M g - F e - ( F e - M g ) - м и н е р а л о в этого типа, встречаются 
разности со значительным колебанием химического состава . Хло
риты не р а з б у х а ю т при насыщении органическими наполнителями , 
однако р а з л а г а ю т с я в теплой (80 0 C ) H C l . 



Д е г и д р о к с и л а ц и я хлорита 
протекает в две стадии 
(рис. 2 5 , а ) . Это связано с тем, 
что состав октаэдрических се
ток в структуре хлорита , осо
бенно Mg-Fe-типа , различен . 
Так , о д н о э т а ж н ы й ( 0 : 1 ) слой, 
или бруситовая сетка , содер
ж и т в основном Mg и Fe , од
нако последний может присут
ствовать к а к в закисной, т а к и 
частично в окисной ф о р м а х . 
Кроме того, в них может со
д е р ж а т ь с я т а к ж е Al. Это оп
ределяет наличие в бруситопо-
добном ( 0 : 1 ) слое не только 
триоктаэдрического , но ча
стично диоктаэдрического мо
тива заполнения октаэдриче
ских позиций. В отличие от 
этого, октаэдрическая сетка 
талькоподобного ( 2 : 1 ) слоя 
включает наряду с Mg только 
Fe 2 +. Поэтому, по данным тер
мического а н а л и з а [ 3 6 ] , р а з 
рушение 0 : 1 слоя происходит 
при нагревании до 550—700, 
а 2 : 1 слоя при температуре 
около 780—820 °С. 

На кривых И К С триоктаэдрических хлоритов в области дефор
мационных колебаний Si -O-связи присутствует интенсивная поло
са поглощения с частотой колебаний 410 с м - 1 . Полоса с частотой 
1010 с м - - 1 обусловлена валентными колебани ям и Si -O-связи, а по
лосы с частотами около 3400 и 3600 с м - 1 — с ко л ебан и ям и O H -
групп соответственно, в бруситоподобном и талькоподобном слоях 
структуры минералов (см. рис. 18, д, е). 

Кристаллохимические особенности триоктаэдрических хлоритов , 
о б р а з о в а н и е которых связано во всех случаях с восстановительной 
обстановкой в среде м и н е р а л о о б р а з о в а н и я , свидетельствуют о сла
бой устойчивости этих минералов в поверхностных условиях. По
этому сохраняющиеся в промежуточных горизонтах профилей вы
ветривания триоктаэдрические хлориты х а р а к т е р и з у ю т с я , к а к пра
вило, той или иной степенью д е г р а д а ц и и , в ы р а ж а ю щ е й с я на пер
вых стадиях изменения р а с с м а т р и в а е м ы х минералов в «дефект
ности» их структуры, за счет частичного обводнения бруситоподоб-
ного слоя и возникновения «островкового» типа его строения. Э т о 
обусловливает некоторое с ж а т и е кристаллической решетки таких 
хлоритов по оси с при нагревании их до 600 °С. Следует , о д н а к о , 
заметить , что относительно более прочная с в я з ь водных группиро-

Рис. 24. Дифрактограммы триоктаэдри
ческих хлоритов: 

а — Fe-хлорит; б—Fe-Mg (Мк-ре)-хлориг; 
в — Mg-хлорит 



Рис. 25. Дериватограммы триоктаэдрического (а) хлорита (в атмосфере азота)1 

из горнблендита (Урал) и ди-триоктаэдрического (б) хлорита с примесью у д 
линенно-пластинчатой гидрослюды (в воздушной среде) из красноцветного по-
лимиктового мелкозернистого песчаника мошаковской свиты по р. Тасеевой-

(Канско-Тасеевская впадина): 
а — порода, б — фракция <0,001 мм. 

Усл. обозначения см. на рис. 4 

вок в структуре триоктаэдрических минералов , по сравнению с д и -
октаэдрическими [ 3 2 ] , определяет , что у к а з а н н о е изменение бру-
ситоподобного слоя имеет весьма ограниченные м а с ш т а б ы и сопро
в о ж д а е т с я сжатием кристаллической решетки лишь до значений 
несколько меньших 1,4 нм. На более глубоких стадиях гиперген
ного изменения хлорита в результате окисления F e 2 + избыток F e 3 + , 
а т а к ж е магний выносятся из кристаллической решетки, и в д а л ь 
нейшем происходит полный р а с п а д структуры минерала . Вслед
ствие этого, хлориты р а з р у ш а ю т с я у ж е в верхних частях п р о ф и л я 
кор выветривания и значительная часть их в осадочных породах 
является результатом катагенетического м и н е р а л о о б р а з о в а н и я . 

В. И. М у р а в ь е в и А. Л. С а л ы н ь в 1971 г. отметили, что форми
рование Fe-хлоритов на стадии катагенеза происходит до тех пор , 
пока в среде имеется резерв F e 2 + , в ы с в о б о ж д а ю щ е г о с я при раз 
ложении темноцветных слюд, амфиболов , пироксенов и других 
Fe- и M g - с о д е р ж а щ и х минералов . По мере п р е о б р а з о в а н и я ука
занных исходных минералов и вывода F e 2 + из сферы аутигенного 
минералообразования , начинают ф о р м и р о в а т ь с я все более M g р а з 
ности хлорита . Н е м а л о в а ж н у ю роль в этом процессе играет необ
ратимый расход Сорг и C O 2 , приводящий к изменению среды ми
н е р а л о о б р а з о в а н и я от кислой к нейтральной, в которой п о д в и ж 
ность Fe резко с н и ж а е т с я . 

Ч а с т и ц ы хлорита имеют угловатую ф о р м у (рис. 26, а ) и отли
чаются от псевдоизометричных пластинок гидрослюд (см. рис. 16, 
4 Зак. 77S 49 



:Рис. 26. Электронные микрофотографии триоктаэдрического хлорита с неболь
шой примесью изометрично-пластинчатой гидрослюды (а) и ди-триоктаэдриче-
.ского хлорита с примесью удлиненно-пластинчатой гидрослюды ( б — см. 

рис. 25, б) : 
а — РЭМ, ув. 3000; б — ПЭМ, ув. 12 500 



а) более крупными р а з м е р а м и и меньшей полидисперсностью. 
Б л и з к и е р а з м е р ы а л ю м о с и л и к а т н ы х тетраэдров и октаэдров , засе 
ленных двухвалентными катионами , определяют пониженную проч
ность связи между отдельными пакетами хлорита , вследствие че
го для него свойственно образование кристаллов с весьма неболь
шим количеством элементарных пакетов . Это обусловливает эла
стичность частиц, которые при аутигенном образовании хлорита в 
порах и трещинах пород растут в виде друз , ориентированных 
перпендикулярно или под небольшим углом к поверхности, о г р а 
ничивающей свободное поровое пространство в породе . 

В литературе [29] имеются д а н н ы е о выделении так н а з ы в а е 
мых р а з б у х а ю щ и х триоктаэдричеоких хлоритов . Однако , по дан
ным проведенного Б. П. Градусовым [6] повторного исследования 
образцов , ранее идентифицированных к а к р а з б у х а ю щ и е хлориты, 
реальность существования таких структур не п о д т в е р ж д а е т с я . 

Значительно р е ж е триоктаэдрических в природе встречаются 
обогащенные Al хлориты. Хлориты этого типа широко описаны за 
рубежом и названы судоитами. Однако , к наиболее ранним наход
кам таких минералов следует относить хлориты, установленные в 
1950 г. Е. К- Л а з а р е н к о в Н а г о л ь н о м К р я ж е Д о н б а с с а в виде 
крупнокристаллических (2—3 м м ) листовато-чешуйчатых агрега
тов и выделенные им под н а з в а н и е м донбасситов . П о з д н е е (в 
1974 г.) В. А. Д р и ц , уточнивший кристаллическую структуру дон
басситов, получил следующие п а р а м е т р ы их элементарной ячейки: 
а = 0,516; 6 = 0,894; с = 2,83 нм; р = 93°50'. С этим минералом по 
структурным особенностям сходен крупнокристаллический хлорит 
с Новой З е м л и (а = 0,5174 ; 6 = 0,8956; с = 1,426 нм; р = 97°50 ' ) . Со
гласно кристаллохимическим ф о р м у л а м , в октаэдрических пози
циях структуры минералов из Д о н б а с с а ( A l 4 C a 0 , 2 M g 0 , 2 4 ) [ (Si3,12Х 
XAlo ,88)Oio(OH) 8 и Новой З е м л и ( A l 4 , i o F e 3 + 0 , 0 i M g 0 , 0 8 L i 0 , 2 6 ) X 
X [ (Si?,.14AIo1Se)Oi0] (ОН) в содержится в основном Al, и лишь в 
небольшой степени у к а з а н н ы е позиции з а н я т ы в первом случае 
Mg и Ca ( ? ) , а во-втором — Li, Mg и F e 3 + . В связи с этим, рас 
с м а т р и в а е м ы е м и н е р а л ы я в л я ю т с я существенно диоктаэдрически-
ми, т. е. структура их состоит из сочетания пирофиллитоподобного 
и гидраргиллитоподобного слоев. На основании наличия в струк
туре Li образец с Новой З е м л и х а р а к т е р и з у е т с я некоторыми эле
ментами ди-триоктаэдричности. О д н а к о в собственно Li-хлорите 
(кукеите) у к а з а н н ы й катион з а н и м а е т около половины октаэдри
ческих позиций, причем общее с о д е р ж а н и е его, по д а н н ы м химиче
ских анализов , достигает 3 %. 

Иногда существенно измененные гидраргиллитоподобные слои 
упорядоченно (через один) чередуются с относительно более со
вершенными, что приводит, как , например , у приведенных в ы ш е 
донбасситов , к появлению удвоенного периода вдоль оси с (doox 
= 2 , 8 н м ) . 

Весьма близок к диоктаэдрическому хлорит из цемента красно-
цветных триасовых песчаников с глубины 4936—5008 м в с к в а ж и 
не на Садовой п л о щ а д и К а л м ы ц к о й А С С Р , изученный в 1976 г. 
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•Рис. 27. Дифрактограммы ди- (I) и 
Ли-триоктаэдрического (II — см. 
рис. 25, б и 26, б) хлоритов с при
месью удлиненно-пластинчатой гид

рослюды: 
a. Qi — воздушно-сухой образец; б — насы
щенный глицерином; в—д — прокаленный 
в течение 1 ч при температуре ( 0 C): в — 
500, г — 550, д — 600; е — обработанный в 
течение 8 ч 10 %-ным раствором теплой 

HCl+0,5 NaOH 

А. В. Ш и л и н ы м и д р . Весьма интенсивный рефлекс йпоз = 0,469 нм, 
пониженное значение dnoi = l ,4 нм (рис. 27, обр . I, а ) , отсутствие 
р а з б у х а н и я (рис. 27, обр . I , б) и с ж а т и е решетки в процессе про
к а л и в а н и я минерала при 600 0 C до 1,26 нм позволяют у ж е на осно
вании дифрактометрического а н а л и з а сделать вывод о существен
но Al природе данного хлорита . Некоторое уменьшение величины 
dooi, по сравнению с триоктаэдрическим хлоритом, обусловлено в 
этом случае меньшей толщиной гидраргиллитового слоя и силь
ным сближением кислородов трехэтажного и одноэтажного слоев . 



К тому ж е , судя по уменьшению dnoi с 1,4 нм до порядка 1,2 нм 
•после п р о к а л и в а н и я хлорита до 600 0 C , р е а л ь н ы е гидраргиллито-
подобные слои, вследствие меньшей силы связи Al с водными 
группировками в структуре диоктаэдрических минералов [ 3 2 ] , спо
с о б н ы к более значительному обводнению и о б р а з о в а н и ю «остров-
ковых» прослоек H 2 O с сохранением в целом исходной структуры 
х л о р и т а , тогда к а к триоктаэдрические хлориты устойчивы в более 
узком интервале такого рода изменений. 

Д е с т р у к ц и я диоктаэдрических хлоритов , в соответствии с отно
с и т е л ь н о более низкой, чем брусито- и талькоподобных слоев, тер
мической устойчивостью с л а г а ю щ и х его структуру гиббсито- и пиро-
.филлитоподобных пакетов , происходит значительно быстрее и в бо
л е е узком интервале , чем их триоктаэдрических аналогов . 

Р е з у л ь т а т ы химического а н а л и з а диоктаэдрического хлорита , 
к о т о р ы й ассоциирует с небольшой примесью гидрослюды, показы
вают высокое с о д е р ж а н и е в нем A l 2 O 3 ( 4 2 , 1 6 % ) и относительно 
н и з к о е (3,26 % ) M g O . В соответствии с кристаллохимической фор
м у л о й A l 2 [ (Si3 ,uAl 0 >ee) O 1 0 ] ( О Н ) 2 - 0 ^ ( A h 1 6 4 F e 3 + C 3 5 M g O 1 4 4 ) 2 > 4 з Х 
Х ( О Н ) б + 0 , 8 5 о д н о э т а ж н ы й слой в структуре хлорита содержит 
з н а ч и т е л ь н о больше Al, чем M g . Этот хлорит х а р а к т е р и з у е т с я 
4обо = 0,15 нм, а распределение интенсивностей рефлексов hOl сви
детельствует , что он состоит из пакетов а{\\Ь, 0 = 97°) . П а р а м е т р ы 
элементарной ячейки хлорита имеют следующие значения : а = 
= 0,519; 6 = 0,9; с = 1,4 нм; (3 = 97°, причем в базисной плоскости 

о н и весьма близки к собственно диоктаэдрическим м и н е р а л а м . При 
этом наличие рефлексов на первом эллипсе электронограмм ука
з ы в а е т на более значительную, чем обычно д л я хлоритов , струк
т у р н у ю упорядоченность м и н е р а л а . Д л я обогащенного Al хлори
т а т а к ж е х а р а к т е р н а высокая степень идиоморфизма тонких лен-
т о п о д о б н ы х частиц, значительно более широких, чем удлиненные 
л л а с т и н к и гидрослюд [ 3 2 ] . У к а з а н н а я морфология , а т а к ж е их 
р а з в и т и е в порах проницаемых пород свидетельствуют, что мине
р а л имеет явно аутигенное происхождение . 

В свою очередь, хлорит из триаса Печорского П р и у р а л ь я , схе
матическое строение которого первоначально было дано Б . А. Са
х а р о в ы м и В . В . Х л ы б о в ы м в 1971 г. и в 1976 г. уточнено В . А. Д р и -
ц е м и Б. А. С а х а р о в ы м , т а к ж е является , по мнению последних, 
д и о к т а э д р и ч е с к и м . О д н а к о основное межплоскостное расстояние 
этого хлорита несколько повышено (1,43 н м ) , а соотношение ин
тенсивностей рефлексов не соответствует тем, которые х а р а к т е р 
ны д л я рассмотренных выше диоктаэдрических хлоритов , в том 
ч и с л е из девонских отложений К а л м ы ц к о й А С С Р (см. рис. 27, 
о б р . I ) . В то же время при прокаливании препаратов при 550 0 C 
d0o\ с н и ж а е т с я до 1,23 нм. Это было объяснено В. А. Д р и ц е м и 
Б . А. С а х а р о в ы м «дефектностью» не гидраргиллитоподобного слоя , 
а тетраэдрических сеток трехэтажного — пирофиллитоподобного 
слоя . 

Н а р я д у с собственно диоктаэдрическими и близкими к ним хло
р и т а м и , в природе имеются т а к ж е ди-триоктаэдрические хлориты, 



в структуре которых октаэдрическая сетка т р е х э т а ж н о г о слоя за 
селена по ди-, а о д н о э т а ж н ы й слой — по триоктаэдрическому мо
тиву. 

Р а з л и ч н ы е по химизму слои, с о д е р ж а щ и е в октаэдрических по
зициях либо в основном трех-, либо двухвалентные катионы, тео
ретически, к а к правило , не д о л ж н ы ф о р м и р о в а т ь общих структур . 
Это лимитируется величинами п а р а м е т р о в а, и особенно Ь, у ди-
и триоктаэдрических минералов . В связи с этим, существование 
в природе хлоритов с сочетанием в их структуре пирофиллитопо-
добного слоя с бруситоподобным возможно л и ш ь в результате зна
чительной «дефектности» последнего. Это, к а к и в случае частич
ного обводнения гидраргиллитоподобного слоя у собственно диок
таэдрических хлоритов , в ы р а ж а е т с я в прерывистости его развития 
вдоль базисной плоскости. 

Ди-триоктаэдрический хлорит в ассоциации с гидрослюдой (см. 
рис. 27, обр. I I , а—е) был установлен в цементе красноцветных 
полимиктовых песчаников мошаковской свиты позднего венда в 
пределах Канско-Тасеевской впадины [ 3 2 ] . По электронографиче-
ским данным, р а с с м а т р и в а е м ы й хлорит имеет следующие парамет 
ры элементарной ячейки: а = 0,522, 6 = 0,903, с = 1,4 нм; р = 97°25' . 
Р е з у л ь т а т ы химического а н а л и з а этого хлорита показывают , что 
при полном отсутствии Li соотношение A l 2 O 3 и M g O в минерале 
примерно соответствует ди-триоктаэдрическим х л о р и т а м , изучен
ным в 1967 г. Р. Эгглетоном и С. Бейли . Под электронным микро
скопом (см. рис. 26, б) частицы ди-триоктаэдрического , т а к же к а к 
и диоктаэдрического , хлорита представлены тонкими широкими 
лентами и их о б р ы в к а м и , имеющими часто псевдоизометричную 
форму. Следует заметить , что на микродифракционных картинах , 
полученных по методике А. И. Горшкова , от загнутых краев и 
перегибов большого числа частиц хлорита , н а р я д у с основными 
о т р а ж е н и я м и , значение которых в целое число раз меньше 1,4 нм, 
н а б л ю д а ю т с я дополнительные с л а б ы е рефлексы с более высокими 
значениями межплоскостных расстояний, с о с т а в л я ю щ и м и с пер
выми целочисленную серию рефлексов 00/. Это показывает , что в 
структуре хлорита чередуются пакеты с различной рассеивающей 
способностью. У отдельных частиц хлорита сверхпериодичность 
составляет 5,6; 7 нм и т. д. У к а з а н н а я модуляция обусловлена , 
по-видимому, чередованием в структуре отдельных частиц мине
р а л а «дефектных» и «нормальных» хлоритовых пакетов и их р а з 
личным химическим составом. К р о м е того, в о б р а з ц е с о д е р ж а т 
ся частицы обычного 1,4-нм хлорита , характеризующегося наибо
лее интенсивным рефлексом 003. Это показывает , что химический, 
рентген-дифрактометрический и электронографический а н а л и з ы 
д а ю т усредненную картину состава дисперсных объектов , которые, 
по д а н н ы м микродифракционных исследований, представляют в 
структурном и кристаллохимическом отношении неоднородные ми
нералы. 

На кривых И К С (рис. 28, а) ди-триоктаэдрического хлорита , 
с о д е р ж а щ е г о в структуре «дефектный» о д н о э т а ж н ы й слой, в о б л а -



Рис. 28. ИК-спектры ди-три- и три-
октаэдрических хлоритов с примесью 
диоктаэдрических глинистых мине

ралов: 
а — ди-триоктаэдрический хлорит с при
месью удлиненно-пластинчатой гидрослю
ды (см. рис. 25, б; 26, б и рис. 27, I I ) ; 
6 — смесь д и - и трноктаэдрического хло
рита с примесью каолинита, гидрослюды 
и монтмориллонит-гидрослюдистого сме-
шано-слойного образования с тенденцией 
ж упорядоченному чередованию пакетов 
из красноцветного полевошпат-кварцевого 
песчаника (Павлово-Посадская скв. № 1, 
глуб. 2016.8—2020,6 м, нижняя часть дрез-
нинской свиты ногинской серии); в— 
то же с примесью гидрослюды и монтмо
риллонит-гидрослюдистого смешанослой-
ного образования с тенденцией к упорядо
ченному чередованию пакетов из красно-
коричневого кварц-полевошпатового пес

сти 3100—3200 см^ 1 н а б л ю д а е т с я ш и р о к а я н и з к о а м п л и т у д н а я по
лоса поглощения , с в я з а н н а я с колебаниями молекулярной воды, 
присутствующей в у к а з а н н о м слое. Соответственно, у з к а я полоса в 
области более высоких частот (3635 с м - 1 ) отвечает колебаниям 
ОН-групп в т р е х э т а ж н ы х слоях структуры хлорита и с о д е р ж а щ е й 
ся в ассоциации с последним гидрослюды. 

К а к видно из приведенных выше данных, ди- и ди-триоктаэдри
ческие хлориты характеризуются , по сравнению с триоктаэдриче-
скими разностями , резким уменьшением значений п а р а м е т р а Ъ эле
ментарной ячейки. Эта закономерность с в я з а н а с р а з л и ч н ы м хи
мическим составом рассмотренных хлоритов , поэтому м о ж е т быть 
использована д л я их идентификации . 

Химизм слоистых силикатов влияет на р а з м е р ы их э л е м е н т а р 
ных ячеек и з а р я д слоев , а т а к ж е на величину и с к а ж е н и й гекса
гональных сеток. Поэтому большинство одно- и двухпакетных хло
ритов относится к структурному типу а, т. е. к политипной моди
ф и к а ц и и 116 (р = 97°) . Только хлоритам из Д о н б а с с а и Новой З е м 
ли свойственны пакеты типа \а'\, т. е. Ia (р = 97° ) . Структура Ia, 
состоящая из аналогичных пакетов \о'\, определена т а к ж е д л я 
диоктаэдрического хлорита , описанного в 1963 г. Н. М ю л л е р о м . 
В связи с тем что большинство кристаллохимически идентифици
рованных в настоящее время диоктаэдрических хлоритов относит
ся к политипу Ia, это позволяет в определенной степени исполь
зовать политипию в качестве диагностического п р и з н а к а таких 
структур . О д н а к о д л я окончательного решения у к а з а н н о г о вопроса , 
по н а ш е м у мнению, требуются дополнительные исследования на 
статистически более обширном м а т е р и а л е . 

Приуроченность ди-триоктаэдрических и особенно, диоктаэдри
ческих хлоритов к красноцветным о т л о ж е н и я м и их ч а с т а я ассо
циация с гематитом свидетельствуют об их образовании в окисли
тельной обстановке , т. е. в открытых или л и ш ь частично з а к р ы т ы х 
системах. Так , исходным минералом д л я о б р а з о в а н и я диоктаэдри
ческого хлорита в триасовых отложениях прибортовой части При-

чаника (Павлово-Посадская скв. № 1, глуб. 2285,6—2289,6 м, верхняя часть верхнеорехов
ской подсвиты павлово-посадской серии) 



каспийской впадины, к а к п о к а з а н о в 1976 г. А. В. Ш и л и н ы м и д р . , 
с л у ж и л , по-видимому, высокоглиноземистый монтмориллонит типа 
бейделлита , который преобладает в цементе аналогичных пород 
ветлужской серии триаса , з а л е г а ю щ и х на меньших глубинах. В 
соответствии с проведенными в 1960 г. экспериментальными р а б о 
тами М. Слайтера и И. М и л ь н а , п о к а з а в ш и м и возможность воз
никновения хлоритоподобных структур по монтмориллониту , фор
мирование гидроксидных слоев м е ж д у р а з б у х а ю щ и м и п а к е т а м и 
2 : 1 минералов , по-видимому, м о ж е т происходить и в природе. П р о 
цесс о б р а з о в а н и я диоктаэдрического хлорита , обусловленный воз 
действием на исходный м а т е р и а л кислых пластовых вод, происхо
дит в этом случае , вероятно, через промежуточную смешанослой-
ную стадию диоктаэдрического хлорит-монтмориллонита , или то -
судита [ 3 7 ] . П о г р у ж е н и е в м е щ а ю щ и х пород в р а с с м а т р и в а е м о й ча 
сти Прикаспийской впадины на большие глубины (до 5000 м и 
более ) и легкая д е г и д р а т а ц и я диоктаэдрических структур обеспе
чили необратимость этого процесса. Весьма в о з м о ж н ы м путем ф о р 
мирования ди-триоктаэдрических хлоритов может быть т а к ж е пре
о б р а з о в а н и е первичного триоктаэдрического хлорита под действи
ем кислых т е р м а л ь н ы х растворов . В этом случае F e 2 + , переходя
щее в F e 3 + , у д а л я е т с я вместе с Mg из структуры. В д а л ь н е й ш е м 
F e 2 O 3 выпадает в свободном состоянии, а из фрагментов первич
ной структуры образуется новая д и о к т а э д р и ч е с к а я р а з б у х а ю щ а я 
ф а з а с удлиненной формой частиц, в межслоевых п р о м е ж у т к а х 
которой формируется бруситоподобная сетка, с о д е р ж а щ а я M g 
вместе с Al и F e 3 + . 

Необходимо обратить внимание , что ди- или ди-три- , с одной 
стороны, и триоктаэдрические хлориты, с другой, присутствуют 
в ос:1очных породах обычно раздельно . Однако в р я д е случаев , 
как , например , в позднерифейских и ранневендских о т л о ж е н и я х 
Московского грабена (г. П а в л о в с к и й П о с а д ) , обогащенные Al ди- , 
а т а к ж е триоктаэдрические хлориты присутствуют совместно. П р и 
значительном содержании в ассоциации глинистых минералов обе
их разновидностей хлорита рефлексы со значением 1,42; 0 , 7 1 ; 
0,473; 0,355 нм на д и ф р а к т о г р а м м а х ориентированных п р е п а р а 
тов становятся близкими по интенсивности (рис. 29, обр. I, а и 
II , а ) , не изменяясь при насыщении образцов глицерином (рис. 29 , 
обр. I, б и I I , б ) , но резко с н и ж а я с ь (рис. 29, обр. I I , в) или д а ж е 
исчезая (рис. 29, обр . I , в) при обработке их HCl , что существен
но затрудняет диагностику этих минералов . О д н а к о вследствие 
значительного р а з л и ч и я п а р а м е т р а 6 элементарных ячеек ди- и 
триоктаэдрических хлоритов, соответственно около 0,9 и 0,92— 
0,93 нм, на э л е к т р о н о г р а м м а х от косых текстур н а б л ю д а е т с я р а з 
двоение рефлексов на V эллипсе . Это позволяет однозначно иден
тифицировать триоктаэдрические (а = 0,532—0,533 нм; 6 = 0,922— 
0,923 нм) и обогащенные Al (а = 0,521—0,522 нм; 6 = 0 ,903— 
0,904 н м ) хлориты в их смесях. Следует , однако , отметить , что точ
ное отнесение последней ф а з ы к ди- или ди-триоктаэдрической р а з 
новидности хлорита без химического а н а л и з а представляет в е с ь м а 



т р у д н у ю задачу . Отсюда следует , что ди- и ди-триоктаэдрические 
х л о р и т ы в структурном отношении п р е д с т а в л я ю т единый р я д с 
о п р е д е л е н н ы м и комбинациями изоморфного з а м е щ е н и я A l н а F e 3 + 

и Mg на F e 2 + в о д н о э т а ж н о м слое. 
На кривой И К С (см. рис. 28, б) смеси обогащенного Al и три-

октаэдрического хлоритов с существенным с о д е р ж а н и е м каолини
та, а т а к ж е с небольшой примесью гидрослюды и монтмориллонит-
гидрослюдистой смешанослойной ф а з ы с тенденцией к упорядо-

Рис. 29. Дифрактограммы ассоциаций глинистых минералов (I — см. рис. 28, б 
и II — см. рис. 28, в): 

.а — воздушно-сухой образец, б — насыщенный глицерином, в — обработанный в течение 
8 ч 10 %-ным раствором теплой HCl 



ченному чередованию пакетов , полосы поглощения хлорита пере
к р ы в а ю т с я более сильными полосами каолинита . В то же время 
на кривой смеси этих разновидностей хлорита с существенным ко
личеством гидрослюды и небольшой примесью монтмориллонит-
гидрослюдистой смешанослойной ф а з ы т а к ж е с тенденцией к упо
рядоченному чередованию пакетов (см. рис. 28, в ) , положение и 
соотношение интенсивностей полос поглощения в области д е ф о р 
мационных и валентных колебаний Si -O-связей аналогичны с ас 
социацией ди-триоктаэдрического хлорита и гидрослюды (см. 
рис. 28, а). О д н а к о в области валентных колебаний водных груп
пировок (см. рис. 28, в) н а б л ю д а е т с я промежуточная картина м е ж 
ду три- (см. рис. 18, д, е) и ди-триоктаэдрическими (см. рис. 2 8 , а ) 
хлоритами . 

Отсутствие в структуре рассмотренных разновидностей хлорита 
л а б и л ь н ы х пакетов и относительно крупные р а з м е р ы к а к псевдо-
изометричных пластинок, т а к и лентоподобных частиц о п р е д е л я ю т 
сравнительно невысокую емкость их обмена . 

3. СЛОИСТО-ЦЕПОЧЕЧНЫЕ (СЛОИСТО-ЛЕНТОЧНЫЕ) 
МИНЕРАЛЫ 

М и н е р а л ы этого типа объединяются в группу сепиолита — па-
лыгорскита . 

Сепиолит, согласно кристаллохимической ф о р м у л е M g 4 S I e O i S X 
X ( О Н ) 2 Н 2 0 + 4 Н 2 0 , в октаэдрических позициях структуры мине
р а л а содержит только M g , который частично м о ж е т з а м е щ а т ь с я 
F e 2 + и F e 3 + . В свою очередь, в у к а з а н н ы х позициях структуры па-
лыгорскита , в соответствии с его формулой (Mg 2 , 5 -*A1 X ) [ S i 4 O i o ] X 
X ( О Н ) 2 Н 2 0 + 2 Н 2 0 , находятся р а з н о в а л е н т н ы е катионы ( M g и 
A l ) . 

На дифрактометрической кривой сепиолит из кимберлитов 
(рис. 30, а), имеющий, не считая незначительной примеси C a C O 3 , 
практически мономинеральный состав, х а р а к т е р и з у е т с я интенсив
ным рефлексом ПО со значением 1,21 нм и менее интенсивными 
о т р а ж е н и я м и : 0,755; 0,671; 0,504; 0 ,451; 0,429; 0,399; 0,375; 0,334 н м . 
К р и с т а л л и ч е с к а я решетка м и н е р а л а при насыщении органическим 
наполнителем не разбухает . О д н а к о обработка сепиолита теплой 
H C l приводит к его р а з л о ж е н и ю . Судя по кривым Д Т Г и ТГ д е -
р и в а т о г р а м м ы (рис. 3 1 ) , в интервале температур 20—215 0 C про
исходит интенсивное (с потерей 7,57 % м а с с ы ) выделение цеолит-
ной воды. Н а ч и н а я с 215 до 725 °С на кривых Д Т Г и ТГ н а б л ю 
д а е т с я выделение молекулярной или кристаллизационной воды. 
Это сопровождается последовательным уменьшением на д и ф р а к 
тометрических кривых к а к значения основного рефлекса (1,21 н м ) 
от 1,19 (при 200 0 C ) до 1,17 нм (при 600 °С) , т а к и его интенсив
ности, причем в интервале температур от 300 до 600 °С на д и ф р а к -
т о г р а м м а х появляются т а к ж е о т р а ж е н и я со значением 1 и 0 ,795— 
0,803 нм, относящиеся к новой, частично обезвоженной фазе . П р и 
нагревании до 700 °С р е ф л е к с 1,17 нм полностью исчезает . Оста -



Рис. 30. Дифрактограммы неориентированных препаратов сепиолита из 
кимберлитов Западной Якутии: 

а — воздушно-сухой образец; б—к — прокаленный в течение 2 ч при температуре 
(°С): 6—100, в —200, г — 300, д — 400,е — 500. ж — 600, 3 — 700, « — 800, к — 900 

тотся лишь с л а б ы е о т р а ж е н и я со значением 1 и 0,79 нм. У д а л е н и е 
ОН-групп и полное р а з р у ш е н и е структуры сепиолита происходит 
в интервале 770—830 °С, что сопровождается потерей 3,57 % мас
с ы . Это о т р а ж а е т с я на д и ф р а к т о г р а м м а х в появлении, начиная с 
•800 °С, широких д и ф р а к ц и о н н ы х максимумов с межплоскостными 



Рис. 31. Дериватограмма сепиолита 
(см. рис. 30). 

Усл. обозначения см. на рис. 4 

расстояниями 0,317; 0,288 и 
0,256 нм, из которых последний 
имеет н а и б о л ь ш у ю интенсив
ность, что х а р а к т е р н о д л я энста-
тита. При нагревании до 900 °С„ 
судя по повышению интенсивно
сти рефлексов , происходит с о б и 
р а т е л ь н а я р е к р и с т а л л и з а ц и я э н -
статита , с о п р о в о ж д а ю щ а я с я по
терей 1,91 % массы. 

М о д е л ь структуры сепиолита 
с помощью рентгеновского мето
да б ы л а получена в 1955 г. 
Б. Нэги и В. Б р е д л и и в 1956 г-
А. Б р а у н е р о м и А. Прейзингером 
при нормальной в л а ж н о с т и . По
данным последних исследовате
лей, в этой структуре к а т и о н ы 

M g з а н и м а ю т четыре независимые октаэдрические позиции ( I — 
IV) с вероятностью 1, а группы О Н и ( H 2 O ) к р и с т . находятся в по
ложении ( O H ) i и ( Н 2 0 ) 1 к р и с т . (рис. 3 2 ) , причем они вместе с а т о 
мами кислорода формируют вершины правильных октаэдров с ка
тионами Mgr, M g 1 1 ( O H ) , M g H I и M g l v ( H 2 0 ) K p H c T . 

Однако , к а к видно на кривых ТГ, и особенно Д Т Г , в и н т е р в а 
ле примерно м е ж д у 250 и 650 °С н а б л ю д а е т с я изменение скорости: 
потери массы (относительно быстрое — до 470 0 C и более медлен
н о е — выше этой т е м п е р а т у р ы ) , что о т р а ж а е т различную п р о ч 
ность связи ( H 2 O ) к р и с т . в структуре минерала . 

Рис. 32. Проекция Фурье-преобразования на плоскость (001) 1/16 элементарной 
ячейки сепиолита, по М. Рутеро и К. Чубарю 



Проведенное в 1975 г. 
М. Рутеро и К. Ч у б а р е м оп
ределение кристаллической 
структуры сепиолита с ис
пользованием д и ф р а к ц и и 
электронов (микродифрак 
ции) п о к а з а л о , что в' усло
виях в а к у у м а вследствие по
тери цеолитной воды проис
ходит некоторая ее пере
стройка . Атом M g , ранее 
находившийся в положении 
IV с вероятностью 1, соглас
но проекции Фурье на пло
скость (001) , статистически 
распределяется м е ж д у по
л о ж е н и я м и IV и V с вероят
ностью 1/3 и 2/3 соответст
венно (см. рис. 3 2 ) . Вслед
ствие статистического рас
пределения Mgiv по двум 
позициям, группы O H - и 
( H 2 O ) крист. т а к ж е распреде
л я ю т с я по двум позициям 1 
и 2 с вероятностью 1/3 и 
2 /3 . П р и этом, когда ( О Н ) -

и ( H 2 O ) крист. находятся в 
положении 2, о к т а э д р ы в 
структуре м и н е р а л а сильно 
и с к а ж а ю т с я . 

Н а л и ч и е в структуре се
пиолита цеолитной и кри
сталлизационной воды, вы
д е л я ю щ е й с я в два этапа , а 
т а к ж е ОН-групп подтверж
дается и д а н н ы м и И К С . 
Так , согласно проведенным 
нами исследованиям, на кривой И К С исходного о б р а з ц а (рис. 33, а ) 
сепиолиту соответствуют полосы поглощения колебаний S i -O- (ва 
лентные—-1210 ,1025 и 985 и д е ф о р м а ц и о н н ы е — 5 1 5 , 4 7 0 , 4 5 0 , 4 3 0 и 
415 с м " 1 ) , а т а к ж е Si -O-Si- (785 с м - 1 ) и S i -O-Mg-связей (690 ,673 и 
650 с м - 1 ) . Полосы поглощения с частотами колебаний 1795, 1445,880 
и 720 с м - 1 относятся к примеси C a C O 3 . К р о м е того, отмечаются по
лосы поглощения двух типов молекулярной H 2 O и ОН-групп, вхо
д я щ и х в структуру сепиолита. М о л е к у л ы H 2 O первого типа х а р а к 
теризуются полосами поглощения с частотой 1660, 3230 и 3375 с м - 1 , 
второго типа — 1620, 3570 и 3640 с м " 1 , а группы ОН — 3680 с м " 1 . 
При нагревании до 250 °С интенсивность полос поглощения H 2 Q 
первого типа уменьшается (см. рис. 33 , б), что связано с частич-

Рис. 33. ИК-спектры сепиолита (см_ 
рис. 30 и 31): 

а — воздушно-сухой образец; 6—з — прокаленный 
(в дериватографе) при температуре ( 0C); б — 
250, в — 400, г — 470, д — 600, е — 650, ж — 840,-

з — 900 



ным удалением этих молекул из структуры м и н е р а л а . П р и этом 
х а р а к т е р основных полос в И К - с п е к т р а х сепиолита практически 
не изменяется , что свидетельствует о «цеолитном» х а р а к т е р е этой 
воды. Относящиеся к ней полосы практически сохраняются (с пе
ременной интенсивностью) после п р о к а л и в а н и я м и н е р а л а , вплоть 
до 650 °С (см. рис. 33 , а—е), что связано с частичной регидрата -
цией его при о х л а ж д е н и и и п о д т в е р ж д а е т «цеолитный» х а р а к т е р 
воды этого типа. О д н а к о после нагревания м и н е р а л а до 400. и 
470 °С уменьшается интенсивность полос поглощения H 2 O второго 
типа (см. рис. 33, в, г). Одновременно с этим р а с ш и р я ю т с я полосы 
поглощения, обусловленные колебаниями Si-O-, S i -O-Si - и Si -O-
Mg-связей в структуре сепиолита . Это соответствует н а ч а л у пере
стройки кристаллической решетки минерала и у к а з ы в а е т , что вода 
второго типа (полосы поглощения с частотой колебаний 1620, 3640 
и 3570 с м - 1 ) относится к кристаллизационной . П р и этом уменьша
ется интенсивность полос 1620 и 3570 с м - 1 с сохранением интен
сивности полосы 3640 с м - 1 (что отчетливо видно по увеличению 
относительной интенсивности этой полосы по отношению к полосе 
3570 с м - 1 ) . После нагревания минерала д о 650 0 C сохраняются 
полосы H 2 O с частотой 1620, 3600 и 3640 с м - 1 . Отсюда следует , 
что к р и с т а л л и з а ц и о н н а я вода (вода второго т и п а ) выделяется в 
две стадии и, следовательно , различно с в я з а н а в структуре сепио
лита , что согласуется с исследованиями М. Рутеро и К. Ч у б а р я . 
Р а з л и ч н о е положение кристаллизационной воды в структуре се
пиолита п о д т в е р ж д а е т с я т а к ж е р а з н ы м взаимодействием их с цео
литной водой, которая , к а к у к а з ы в а л о с ь выше , м о ж е т в о з в р а щ а т ь 
ся при о х л а ж д е н и и образца на !воздухе в структуру м и н е р а л а пос
ле его нагревания , вплоть до 840 0 C (см. рис. 33, а—ж). При на
личии цеолитной воды (/ = 650 0 C ) интенсивность полос 3600 и 
3640 с м - 1 увеличивается (см. рис. 33, е), а при отсутствии (/ = 
= 600 °С) — уменьшается (см. рис. 33 , д). Это свидетельствует 
о водородной связи м е ж д у молекулами кристаллизационной воды 
первого вида и цеолитной водой. М о л е к у л ы другого вида кристал
лизационной воды (полоса 3570 с м - 1 ) значительно слабее взаи
модействуют с цеолитной, ибо интенсивность их полос не зависит 
от количества цеолитной воды. М о л е к у л ы H 2 O кристаллизацион
ной воды второго типа и ОН-группы (полосы 3600, 3640 и 
3680 с м - 1 ) у д а л я ю т с я одновременно, что сопровождается полной 
перестройкой структуры и образованием безводного силиката маг
н и я — энстатита (см. рис. 33, з). Ассоциирующая с сепиолитом 
примесь кальцита частично начинает р а з л а г а т ь с я при 600 °С (см. 
рис. 33, д), а полная диссоциация его з а в е р ш а е т с я к 840 0 C (см. 
рис. 33 , ж). 

П а л ы г о р с к и т идентифицируется по наличию на д и ф р а к т о г р а м -
м а х (рис. 34) интенсивного рефлекса ПО со значением 1,05 нм 
и менее интенсивных о т р а ж е н и й со значениями 0,645; 0,542; 0,449; 
0,418; 0,369; 0,356; 0,323; 0,261 нм. Н а л и ч и е Al в структуре мине
р а л а обусловливает относительно повышенную интенсивность этих 
рефлексов по отношению к о т р а ж е н и ю ПО, чем у сепиолита . Ука -



Рис. 34. Дифрактограммы палыгорскита. 
а—ж — см. рис. 20; з—и — кривые и, к на рис. 20 



Рис. 35. Электронные микрофотографии сепиолита (а) и палыгорскита (б) с 
примесью изометрично-пластинчатой гидрослюды. ПЭМ, ув. 12 500 



занные кристаллохимические р а з л и ч и я м е ж д у сепиолитом и палы-
горскитом определяют т а к ж е иной х а р а к т е р р а з л о ж е н и я структуры 
последнего в процессе его нагревания . 

Исходя из слоисто-цепочечной структуры сепиолита и палы-
горскита и волокнистой формы их частиц, оси а и с элементарной 
ячейки р а с с м а т р и в а е м ы х минералов д л я удобства выбираются ана
логично н а п р а в л е н и я м их в слоистых структурах . При этом, к а к 
п о к а з а л в 1959 г. Г. Бриндли , плоскость лентоподобных частиц, 
с о в п а д а ю щ а я с поверхностью подложки электронномикроскопиче-
ского п р е п а р а т а , х а р а к т е р и з у е т с я индексом (100) . Согласно на
шим многочисленным наблюдениям , частицы сепиолита (рис. 35, а) 
несколько шире, чем палыгорскита (рис. 35, б). 

4. СМЕШАНОСЛОЙНЫЕ ОБРАЗОВАНИЯ (МИНЕРАЛЫ) 

Смешанослойные о б р а з о в а н и я , по сравнению с другими минера
л а м и , в осадочных породах распространены наиболее широко. В 
структуре этих образований переменными п а р а м е т р а м и я в л я ю т с я : 
число п е р е с л а и в а ю щ и х с я компонентов, их тип, относительное со
д е р ж а н и е и характер чередования пакетов разного типа. Ч а щ е 
всего в природе встречаются двухкомпонентные образования , со
стоящие из переслаивания либо ди-, либо триоктаэдрических па
кетов. К диоктаэдрическим разновидностям относятся сочетания 
из 1 : 1 н е р а з б у х а ю щ и х и 2 : 1 р а з б у х а ю щ и х , 2 : 1 н е р а з б у х а ю щ и х 
и р а з б у х а ю щ и х , 2 : 1 : 1 ( 2 : 2 ) н е р а з б у х а ю щ и х и 2 : 1 р а з б у х а ю 
щих пакетов . Триоктаэдрические разновидности представлены со
четанием 2 : 1 н е р а з б у х а ю щ и х и р а з б у х а ю щ и х , 2 : 2 неразбухаю
щих и 2 : 1 р а з б у х а ю щ и х пакетов , а т а к ж е переслаивания 2 : 2 ра з 
бухающих и н е р а з б у х а ю щ и х пакетов различного типа. Кроме того, 
среди сочетаний 2 : 1 слоев различного типа выделяются ди-три
октаэдрические разновидности . Н а и б о л е е полная систематизация 
у к а з а н н ы х смешанослойных образований приводится в сводках 
Б. П. Градусова [6] и В. А. Д р и ц а и Б. А. С а х а р о в а [ 1 0 ] . В ли
тературе имеются т а к ж е у к а з а н и я на наличие в природе смешано
слойных образований , состоящих из трех и более компонентов. 
По соотношению пакетов и их чередованию среди двухкомпонент-
ных смешанослойных образований выделяются три типа. К пер
вому, сравнительно редко встречающемуся в природе типу отно
сятся упорядоченные о б р а з о в а н и я с с о д е р ж а н и е м по 50 % к а ж д о г о 
из пакетов при строгом чередовании их по закону АВАВ. . . Второй 
тип включает более широко распространенные структуры с пере
менным с о д е р ж а н и е м отдельных пакетов , которые могут чередо
ваться к а к с различной тенденцией к упорядоченности, т а к и с 
полным беспорядком р а с п о л о ж е н и я их в кристаллах . Генетически 
эти два типа охватывают либо гидротермальные смешанослойные 
образования , либо ф а з ы , возникшие за счет а г р а д а ц и и монтморил
лонита вулканогенного происхождения . Они относятся , к а к прави
ло, к наиболее гомогенным о б р а з о в а н и я м по соотношению различ
ных пакетов в отдельных кристаллах . К третьему типу могут быть 
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отнесены о б р а з о в а н и я , в которых объединяются резко гетероген
ные ф а з ы . Последние возникают в процессе д е г р а д а ц и и преиму
щественно триоктаэдрических слюд, а т а к ж е стадийных п р е в р а щ е 
ний других минералов . В связи с этим, частицы их имеют в той 
или иной степени сегрегированное строение, вплоть до полного 
обособления микроблоков отдельных минералов , т . е . до возникно
вения механической смеси собственно гидрослюды и смешанослой-
ной ф а з ы . С энергетических позиций д л я ф о р м и р о в а н и я смешано
слойных образований [10] необходимо, чтобы (IAB+IBA) б ы л а > 
> ( / л л + / в в ) , где IAB, IBA, 1АА И 1ВВ — потенциальная энергия связи 
м е ж д у у к а з а н н ы м и п а р а м и пакетов , типа А к В. 

Каолинит-монтмориллонитовые смешанослойные о б р а з о в а н и я 
считались до последнего времени маловероятными ф а з а м и , в свя
зи с некоторым несоответствием состава и п а р а м е т р о в э л е м е н т а р 
ных ячеек входящих в их структуру пакетов . О д н а к о д е т а л ь н ы е 
исследования этих образований [ 1 0 ] , в том числе полученные р а с 
четным путем дифрактометрические кривые от моделей структур 
с определенным соотношением отдельных пакетов и порядком их 
чередования [ 6 ] , п о к а з а л и реальность их существования в поро
д а х различного типа. 

На дифрактометрических кривых (рис. 36, обр . I, а, а\ и I I — 
I I I , а\) каолинит-монтмориллонитовых смешанослойных образова 
ний с преобладанием каолинитовых пакетов присутствуют интен
сивные рефлексы со значениями, промежуточными м е ж д у dooi = 
= 0,715 нм каолинита и rfooi = 1,24 или 1,54 нм монтмориллонита , а 
т а к ж е 0*002 = 0,357 нм каолинита и doo4 = 0,31 или 0,385 нм монтмо
риллонита (соответственно с Na и одним или Ca и д в у м я молеку
л я р н ы м и слоями в о д ы ) . Диагностируются у к а з а н н ы е ф а з ы по спе
цифическому в к а ж д о м случае изменению положения р е ф л е к с о в 
после насыщения препаратов органическими наполнителями (ча
ще глицерином) и п р о к а л и в а н и я их при 300—350 °С. Т а к , при 
наличии в каолинит-монтмориллонитовой смешанослойной ф а з е 
пакетов Na-монтмориллонита рефлекс 001/002 после н а с ы щ е н и я 
глицерином или п р о к а л и в а н и я п р е п а р а т а с м е щ а е т с я в сторону 
больших значений углов 0 (см. рис. 36, обр. I, б, г и обр . I I , б, в). 
В то же время в случае присутствия в р а с с м а т р и в а е м о й ф а з е па 
кетов Са-монтмориллонита о т р а ж е н и е 001/002 при у к а з а н н ы х об 
р а б о т к а х смещается в сторону меньших углов 9 (см. рис. 36, о б р . 
I I I , б, в). Необходимо подчеркнуть , что после п р о к а л и в а н и я о б р а з 
цов при 500 °С (см. рис. 36, обр. I I — I I I , д) р е ф л е к с ы каолинит -
монтмориллонитового образования исчезают, в то время к а к о т р а 
жения неполностью дегидратированного при этой температуре р а з 
бухающего минерала , который ассоциирует с у к а з а н н о й выше ф а 
зой, проявляются более четко. 

Д е р и в а т о г р а м м а рассмотренной смешанослойной ф а з ы , как , на 
пример, из коры выветривания д и а б а з о в ы х порфиров Орской де
прессии П р и у р а л ь я (рис. 37, а), близка к свойственной к а о л и н и 
ту, однако , кроме дополнительного низкотемпературного э н д о э ф -



Рис. 36. Дифрактограммы каолинит-монтмориллонитового смешанослойного об
разования из красноцветных кор выветривания на андезито-базальтах Аджарии 
(I), на диабазовом порфирите Орской депрессии (II), из продуктов гидротер
мальной деятельности сольфатарного поля ( f=60 °С, кислые воды) о-ва Куна-

шир (III): 
a, C i — воздушно-сухой образец; б — насыщенный глицерином; в—д — прокаленный в тече
ние 1 ч при температуре (°С): в — 300, г — 350 , 3 — 500; а — неориентированный препарат, 

C i - д — ориентированные 

ф е к т а при / = 1 2 5 °С, на кривых Д Т Г и ТГ р а с с м а т р и в а е м о й ф а з ы 
отмечается медленная потеря массы в интервале 630—790 0 C 

П о з д н е е (в 1983 г.) Б. А. С а х а р о в ы м с соавторами была выде
л е н а разновидность с переслаиванием каолинитовых и монтморил-
лонитовых пакетов , в которой п р е о б л а д а ю т последние. Д и о к т а э д 
рические монтмориллонит-гидрослюдистые смешанослойные обра
з о в а н и я доминируют в осадочных породах. В свою очередь, их три
октаэдрические аналоги представляют реликтовые минералы кор 
выветривания , главным образом основных и ультраосновных по
род . 

Монтмориллонит-гидрослюдистые смешанослойные образования 
присутствуют в природе в виде двух типов. К первому относится 
строго упорядоченная ф о р м а , в ы д е л я е м а я под названием ректорит. 
Этот минерал имеет гидротермальное происхождение и состоит 
из ж е с т к о скрепленных пар слюдистых слоев, ра зделенных монт-
мориллонитовым промежутком . М е ж д у жестко скрепленными (не-
р а з б у х а ю щ и м и ) слоями в структуре минерала может находиться 
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Рис. 37. Дериватограммы каолинит-монтмориллонитового смешанослойного об
разования (а —см. рис. 36, II) в воздушной среде и монтмориллонит-гидрослю
дистого смешанослойного образования из вулканогенных пород верхнего альба 

района Дашгелян (б , в), в атмосфере азота: 
а, б —исходные образцы; в — обр. б, обработанный в течение 8 ч 10 %-ным раствором теп

лой HCl. Усл. обозначения см. на рис. 4 

к а к Na (рис. 3 8 , а — г ) , т а к и К (рис. 3 8 , 5 ) , т . е . эти п р о м е ж у т к и 
имеют либо парагонито- (0,975 н м ) , либо серицитоподобную (1 нм) 
природу. Соответственно в м е ж с л о я х р а з б у х а ю щ е г о типа молеку
лы H 2 O могут быть связаны с Na и Ca катионами . Т а к , д л я N a -
ректорита с Ca и д в у м я м о л е к у л я р н ы м и слоями H 2 O dooi = 2,44 нм, 
а д л я аналогичной разновидности м и н е р а л а , но с Na и одним сло
ем молекул H 2 O doo i=2 ,14 нм. В этих п р о м е ж у т к а х может быть 
т а к ж е смешанный состав катионов (см. рис. 38, б, в). 

Особенностью ректорита является практически полное отсут
ствие в структуре Fe и M g , а т а к ж е высокая степень з а м е щ е н и я 



Рис. 38. Дифрактограммы воздушно-сухих образцов ректорита из Дагестана 
(а—г) и Таджикистана (д) с различным содержанием молекул воды в ла

бильном межслоевом промежутке: 
а. д — с 2H 2O; б —с преобладанием 2H 2O; в — с преобладанием IH 2 O; г —с IHjO; а—г — 

с Na; д — с К между жестко соединенными слоями 



Si на Al в тетраэдрических сетках со стороны ж е с т к о скреплен
ных силикатных слоев . В результате этого структура ректорита 
является полярной и у к а з а н н ы е сетки имеют бейделлитовый тип. 

Значительно шире в природе встречаются монтмориллонит-гид
рослюдистые смешанослойные о б р а з о в а н и я к а к с различной сте
пенью упорядоченности в чередовании пакетов , т а к и собствен
но неупорядоченного типа, генетически связанные с тремя различ
ными процессами: с д е г р а д а ц и е й ( г и д р а т а ц и е й ) первичных слюд 
в основном триоктаэдрического типа, а г р а д а ц и е й монтмориллонита 
вулканогенного происхождения и аутигенным образованием . 

Смешанослойные образования , связанные с д е г р а д а ц и е й слюд, 
в связи с относительно крупным р а з м е р о м частиц первичной слю
ды, характеризуются неравномерностью процессов их изменения. 
П р е о б р а з о в а н и е частиц происходит в этом случае преимуществен
но вдоль их поверхности, и главным образом со стороны боковых 
сколов, тогда к а к внутренние части микроблоков на определенной 
стадии гидратации первичного м и н е р а л а могут быть менее изме
ненными. Поэтому на д и ф р а к т о г р а м м а х исходных образцов 
(рис. 39, обр . I , а) смешанослойных образований этого типа, на
ряду с о т р а ж е н и е м более 1 нм, х а р а к т е р и з у ю щ е м с я , в зависимости 
от количества р а з б у х а ю щ и х пакетов в структуре у к а з а н н о й ф а з ы , 
либо постепенным (при с о д е р ж а н и и р а з б у х а ю щ и х пакетов менее 
40 % ) снижением интенсивности в сторону углов с меньшим зна
чением 9, либо, наоборот, повышением ее (при с о д е р ж а н и и у к а з а н 
ных пакетов более 4 0 % ) , присутствуют четко в ы р а ж е н н ы й 1-нм 
рефлекс с резким спадом интенсивности в сторону увеличения уг
лов 9, а т а к ж е серия кратных ему о т р а ж е н и й меньшей интенсив
ности, в том числе рефлекс со значением 0,333 нм. О т р а ж е н и я 
последней серии связаны с наличием в ассоциации со смешано
слойной ф а з о й собственно гидрослюды. При насыщении таких об
разцов органическими наполнителями , в случае с о д е р ж а н и я в их 
структуре менее 40 % р а з б у х а ю щ и х слоев, вместо указанного реф
лекса со значением более 1 нм (см. рис. 39, обр. I I , а ) , относяще
гося к р а з б у х а ю щ е й ф а з е , возникает о т р а ж е н и е со значением бо
лее 1, но менее 1,69 (или 1,78) нм соответственно после насыще
ния этиленгликолем (см. рис. 39, обр. II , б) или глицерином (см. 
рис. 39, обр . I I , s ) . Это у к а з ы в а е т на наличие в структуре смеша
нослойной ф а з ы тенденции к упорядоченному чередованию паке
тов. В свою очередь, при содержании в структуре смешанослойной 
ф а з ы более 40 % р а з б у х а ю щ и х пакетов (см. рис. 39, обр. I, а) 
после насыщения образца органическими наполнителями (см. 
рис. 39, обр. 1,6) возникает рефлекс со значением более 1,69 
(или 1,78) нм. Одновременно с этим в обоих случаях наблюдает 
ся рефлекс со значением менее 1 нм, образующий, в зависимости 
от количественного с о д е р ж а н и я смешанослойной ф а з ы , различную 
по выразительности асимметрию 1-нм рефл екса (для К с л ю д ) и 
0,975 нм (для Na с л ю д ) . П о с л е п р о к а л и в а н и я образцов при 600 0 C 
(см. рис. 39, обр . I, г и II , г) р а з б у х а ю щ и е слои смешанослойной 
ф а з ы за счет дегидратации с ж и м а ю т с я с возникновением серий 



Рис. 39. Дифрактограммы деградированной слюды (механическая смесь слю
дистой фазы и монтмориллонит-гидрослюдистого смешанослойного образова
ния) из темно-серой глины майкопского возраста района Элисты (I) и красно-
бурых аргиллитов дорибинскон свиты рифея по р. Нянага Охотского мас

сива (II): 
а — воздушно-сухой образец, б — насыщенный этнленгликолем, в — насыщенный глицери
ном, г — прокаленный в течение 2 ч при 600 "С. Скорость вращения счетчика (29): а—г — 

1°,мин, а>—гз — 0,125°/мин 



рефлексов , к р а т н ы х значениям 0,96 или 0,98 нм в зависимости 
от с о д е р ж а н и я либо Na , либо Ca в л а б и л ь н ы х межслоевых про
м е ж у т к а х , тогда к а к о т р а ж е н и я , относящиеся к механической при
меси слюдистой ф а з ы , практически не изменяются . Вследствие вы
сокого отрицательного з а р я д а исходных слюд (1,0) и длительного 
сохранения его у продуктов их гидратации , последние б л а г о д а р я 
этой особенности, которую Р. Грим и В. Б р е д л и в 1954 г. н а з в а л и 
«структурной памятью», способны вновь интенсивно фиксировать 
К, переходя в менее д е г р а д и р о в а н н ы е разности, вплоть до сери
цита . В а ж н о й особенностью монтмориллонит-гидрослюдистых сме-
щанослойных образований , генетически связанных с д е г р а д а ц и е й 
слюд, является т а к ж е их гетерогенность, п р о я в л я ю щ а я с я в пере
менном соотношении в отдельных частицах н е р а з б у х а ю щ и х и р а з 
б у х а ю щ и х пакетов . Это обусловливает наличие на д и ф р а к т о м е т р и 
ческих кривых либо последовательного спада интенсивности со сто
р о н ы меньших углов 0 1 нм и больших 0,333-нм, рефлексов при не
прерывно м е н я ю щ е м с я спектре соотношения жестких и л а б и л ь н ы х 
п а к е т о в в отдельных частицах , либо появление в указанной угло
в о й области нескольких с л а б ы х максимумов (при некотором ста
тистическом распределении различных по природе пакетов в ча
с т и ц а х ) . Т а к а я структурная неоднородность р а с с м а т р и в а е м о й р а з 
новидности смешанослойных образований определяется высокой, 
к а к правило , степенью полидисперсности свойственных ей частиц. 

Смешанослойные о б р а з о в а н и я , в о з н и к а ю щ и е за счет а г р а д а ц и и 
монтмориллонита , который характеризуется , по сравнению со .слю
д а м и , более низким м е ж с л о е в ы м з а р я д о м или д а ж е его отсутстви
е м , п р е д с т а в л я ю т продукты адсорбции К частью л а б и л ь н ы х слоев. 
Величина з а р я д а монтмориллонитовых слоев (0,25) характеризу 
е т с я обычно некоторым колебанием в отдельных пакетах , вслед
ствие неодинакового з а м е щ е н и я Si на Al в тетраэдрических сетках 
структуры м и н е р а л а . При этом К фиксируется в межслоевых про
м е ж у т к а х структуры монтмориллонита , п р и м ы к а ю щ и х к тетра
эдрическим сеткам с относительно высоким з а р я д о м . 

П р и с о д е р ж а н и и в структуре смешанослойных минералов это
го типа свыше 40 % р а з б у х а ю щ и х пакетов , в связи с более значи
тельным в к л а д о м их в о б щ у ю картину рассеяния рентгеновских 
лучей [ 1 0 ] , дифрактометрические кривые у к а з а н н ы х ф а з близки к 
собственно монтмориллониту (рис. 40, обр . I ) . П р и содержании 
к а ж д о г о типа пакетов примерно по 50 % и переслаивании их по 
закону , близкому к ABAB, р ефлекс 001/001 смешанослойной ф а з ы 
п р и б л и ж а е т с я к 2,7 нм. В частности, в смешанослойной образова 
нии из меловых отложений района К а з а н - Б у л а г М а л о г о К а в к а з а 
(см. рис. 40, обр . I I ) р а з л и ч н ы е пакеты чередуются по закону 
AAB И ABB. О д н а к о эту близкую к упорядоченной ф а з у нельзя 
о т о ж д е с т в л я т ь с ректоритом л и ш ь на основании формального сход
ства п е р е с л а и в а ю щ и х с я пакетов в ее структуре , к а к это считали 
В. Д. Шутов и д р . [ 8 ] . Н е с м о т р я на то что тип чередующихся па
кетов в этих ф а з а х близок , химизм их не идентичен, что о т р а ж а 
ется в различном соотношении интенсивностей рефлексов на при-
72 



Рис. 40. Дифрактограммы монтмориллонит-гидрослюдистых смешанослойных 
образований (I, II), связанных с аградацией монтмориллонита вулканогенного 
происхождения (Казан-Булагская скв. № 38, верхнеконьякско-нижнесантонские 

туфогенные отложения): 
а — воздушно-сухой образец. б — насыщенный глицерином; в — прокаленный в течение 

1,5 ч при 600 "С, г — обработанный в течении 8 ч 10 %-ным раствором теплой HCl 

сущих им д и ф р а к ц и о н н ы х к а р т и н а х (см. рис. 38, а—д; рис. 4 0 , 
обр . I I ) . 

По мере дальнейшего уменьшения с о д е р ж а н и я р а з б у х а ю щ и х 
пакетов в структуре смешанослойной ф а з ы (менее 4 0 % ) , вместо 
близкого к регулярному переслаивание пакетов приобретает тен
денцию к упорядоченности за счет о б р а з о в а н и я новых неразбу
х а ю щ и х слоев , однако не рядом с у ж е с ф о р м и р о в а в ш и м и с я , а , к а к 
п о к а з а л в 1969 г. Б. П. Градусов , на некотором расстоянии от 
ранее возникших слюдоподобных слоев (рис. 41 ) . После насы
щения исходной ф р а к ц и и (рис. 42, а) т акой ф а з ы этиленгликолем 
(рис. 42, б) или обработанной либо Ca-f -этиленгликолем (рис. 4 2 , 
в ) , либо Mg-f -глицерином (рис. 42, г ) возникают д в а р е ф л е к с а : 
со значением более 1, но менее 1,7 нм, а т а к ж е менее 1 нм. П р и 
насыщении о б р а з ц а Li и прокаливании до 300 °С последующее на
сыщение о б р а з ц а глицерином не п о к а з ы в а е т э ф ф е к т а р а з б у х а н и я 



(рис. 42, <5), что свидетельствует о низкозарядной природе разбу
х а ю щ и х слоев. М о н т м о р и л л о н и т о в а я природа у к а з а н н ы х слоев 
подчеркивается т а к ж е относительно небольшой температурой де-
гидроксилации р а с с м а т р и в а е м о й ф а з ы (см. рис. 37, б, в). 

П р о д у к т ы более высокой степени изменения монтмориллонита 
выделяются либо под предложенным в 1953 г. Ч. Уивером назва 
нием К-бентонитов, либо в 1957 г. А. Бистром — метабентонитов . 
Особенностью всей гаммы смешанослойных образований этого ти
па, несмотря на некоторое дополнительное з а м е щ е н и е Si на Al 
в т е т р а э д р а х структуры первичного минерала в процессе его а г р а -
дации , я в л я е т с я сохранение унаследованного сравнительно невы
сокого межслоевого з а р я д а и соответственно до 20—25 % разбу
х а ю щ и х слоев на весьма больших глубинах . Н а п р и м е р , в Биик-
ж а л ь с к о й с к в а ж и н е СГ-2 Прикаспийской впадины прослой К-бен-
тонита (ср. рис. 7, е и 43) в светло-серых и белых с зеленоватым 
оттенком глинах встречен в интервале 5270—5310 м. На д и ф р а к т о -
метрической кривой ф р а к ц и и мельче 0,001 мм исходного о б р а з ц а 
К-бентонита н а б л ю д а ю т с я практически симметричный рефлекс со 
значением несколько более 1нм и значительно более слабый реф
лекс со значением около 0,33 нм (рис. 4 3 , а ) . П о с л е насыщения 
образца этиленгликолем возникает интенсивный рефлекс со зна
чением меньше 1 нм, а т а к ж е относительно слабый — со значением 
около 1,2 нм. Соответственно при прокаливании образца до 600 °С 
на д и ф р а к т о г р а м м е (рис. 43 , б) отмечается серия рефлексов , крат 
ных значению, довольно близкому к 1 нм, причем рефлекс со зна
чением 0,33 нм отличается в этом случае большей интенсивностью, 
чем у разновидностей с меньшим с о д е р ж а н и е м н е р а з б у х а ю щ и х 
пакетов . В наиболее древних, например в рифейских, о т л о ж е н и я х 
Северо-Востока С С С Р (Омолонский м а с с и в ) , К-бентониты, вслед
ствие высокой степени п р е о б р а з о в а н и я с о д е р ж а щ и х их пород, весь
ма близки к гидрослюдам (см. рис. 12) политипной модифика
ции IAf. К р о м е того, сохранение д а ж е в этом случае существен
ного с ж а т и я кристаллической решетки и гомогенность м а т е р и а л а 
по соотношению в отдельных частицах р а з б у х а ю щ и х и нер аз бу х аю 
щих пакетов п о к а з ы в а е т резкое отличие их от мин ер ал о в собствен
но слюдистого типа. В соответствии с меньшей стойкостью полити
па Ш в природе у к а з а н н а я ф а з а при обработке H C l претерпевает 
более значительные изменения . Это о т р а ж а е т с я на большем, по 
сравнению с политипом 2М\, расширении полосы с частотой 
1030 с м - 1 на кривых И К С (см. рис. 15, обр. I, в, е и I I , в, е) и по
вышенном выносе элементов из К-бентонитов [ 3 2 ] . Последнее 
обусловливает увеличение части с ж и м а ю щ и х с я пакетов в структу
ре смешанослойной ф а з ы после п р о к а л и в а н и я ее при 600 °С, что 
особенно четко проявляется в увеличении интенсивности относя
щегося к ней рефлекса 003/005 со значением 0,328 нм (см. рис. 12, 
е), по сравнению с необработанным HCl образцом (см. рис. 12, г). 

Смешанослойные образования , возникающие по монтморилло
ниту, х а р а к т е р и з у ю т с я относительной гомогенностью, т. е. состоят 
из кристаллов , с о д е р ж а щ и х только, в зависимости от степени агра-



Рис. 41. Кривая Фурье-преобразова
ния смешанослойной фазы (см. 

рис. 37, б, в и 42) 

Рис. 42. Дифрактограммы монтмо
риллонит-гидрослюдистого смешано
слойного образования (см. рис. 37, б, 

в): 
а — воздушно-сухой образец; б — насы
щенный этиленглнколеи; в — обработан
ный Ca и насыщенный этиленгликолем; 
г — обработанный Mg и насыщенный гли
церином; д — обработанный Li, прокален
ный в течение 1,S ч при 300 "С н насы

щенный глицерином 



Рис. 43. Дифрактограмма К-бентонита (см. рис. 7, е) из слабо уплотненных 
.светло-серых и белых с зеленоватым оттенком глин каменноугольно-раннеперм-

ского возраста (Биикжальская скв. СГ-2, глуб. 5270—5310 м): 
а — воздушно-сухой образец, б — прокаленный в течение 2 ч при 600 0 C 

д а ц и и первичного м и н е р а л а , определенные сочетания р а з б у х а ю 
щ и х и н е р а з б у х а ю щ и х пакетов . При этом последние возникают в 
р е з у л ь т а т е равномерного изменения отдельных слоев монтморил
лонита . Такой х а р а к т е р развития указанного процесса обусловлен 
высокой дисперсностью частиц этого м и н е р а л а и наличием откры
т ы х м е ж с л о е в ы х п р о м е ж у т к о в в его структуре , часть которых, об
л а д а я повышенным отрицательным з а р я д о м , способна фиксиро
в а т ь К , необходимый д л я о б р а з о в а н и я н е р а з б у х а ю щ и х пакетов . 
П о н я т и е гомогенности в р а с с м а т р и в а е м о м типе смешанослойных 
о б р а з о в а н и й включает не только однородный х а р а к т е р частиц 
практически без сегрегированных зон, состоящих из слоев р а з 
ного типа (как в структуре д е г р а д и р о в а н н ы х с л ю д ) , но и весьма 
б л и з к о е соотношение р а з б у х а ю щ и х и н е р а з б у х а ю щ и х пакетов в 
отдельных к р и с т а л л а х . В связи с этим, рефлексы р а с с м а т р и в а е 
мой ф а з ы независимо от количества л а б и л ь н ы х пакетов характе 
р и з у ю т с я на дифрактометрических кривых (см. рис. 12, 42, 43 ) 
симметричным профилем, в к л ю ч а я о т р а ж е н и е со значением около 
0 ,33 нм. 



В корах в ы в е т р и в а н и я долеритов на стадии гомогенизации двух 
первично сосуществующих ф а з : вермикулита и ди-триоктаэдриче
ского монтмориллонита , когда в к р и с т а л л а х первичной ф а з ы оста
ется л и ш ь около 10 % вермикулитовых пакетов , возникает неупо
рядоченное вермикулит-монтмориллонитовое смешанослойное об
р а з о в а н и е (рис. 44, обр . I ) диоктаэдрического типа ( 6 « 0 , 8 9 5 н м ) . 

Смешанослойные о б р а з о в а н и я , имеющие удлиненную форму 
частиц, отличаются от близких по форме удлиненно-пластинчатых 
гидрослюд более высокой дисперсностью, особенно по ш и р и н е , ч а 
стиц (см. рис. 23, б ) . Д л я них х а р а к т е р н о т а к ж е пониженное , по 
сравнению с гидрослюдами, с о д е р ж а н и е КгО и повышенное коли
чество р а з б у х а ю щ и х пакетов в структуре . Аналогично удлиненно-
пластинчатым гидрослюдам они относятся к аутигенным минера
л а м , которые кристаллизуются из растворов , с о д е р ж а щ и х Si, Al и , 
самое главное , К. У к а з а н н а я морфологическая разновидность сме
шанослойной ф а з ы , к а к и удлиненно-пластинчатая гидрослюда , 
возникает в поровом пространстве песчано-алевритовых пород, 
п р е д с т а в л я я , к а к п о к а з а н о в 1965 г . Д. Д. Котельниковым, отдель
ные члены непрерывного р я д а , к а ж д ы й из которых при наличии 
К в среде м и н е р а л о о б р а з о в а н и я связан с определенными термо
барическими п а р а м е т р а м и ее (от низких — д л я более дисперсных 
до высоких — д л я рассмотренных выше крупнопластинчатых раз 
ностей с огранкой под углом 60 или 120° на к о н ц а х ) . Р а н е е , в 
1962—1965 гг., Д . Д . Котельниковым у к а з а н н а я разновидность 
монтмориллонит-гидрослюдистой смешанослойной ф а з ы на основе 
морфологии частиц была выделена под названием «удлиненно-
чешуйчатого» монтмориллонита . В структурном отношении, в свя
зи с наличием в у к а з а н н о м ряду разностей с четко в ы р а ж е н н ы м 
идиоморфизмом, х а р а к т е р и з у ю щ и х с я высокой степенью окристал-
лизованности , удлиненно-чешуйчатая разновидность смешанослой
ного о б р а з о в а н и я б л и ж е к ф а з а м , возникшим в результате а г р а д а -
ции монтмориллонита (см. рис. 40, обр . I ) , чем к д е г р а д и р о в а н н ы м 
с л ю д а м (см. рис. 39, обр . I ) . 

Следует , однако , иметь в виду, что «удлиненно-чешуйчатый» 
монтмориллонит х а р а к т е р и з у е т с я более высоким, чем собственно 
монтмориллонит , отрицательным з а р я д о м слоев . Это подчеркива
ется , в частности, способностью указанного о б р а з о в а н и я интенсив
но фиксировать К при обработке его К О Н , в отличие от продук
тов а г р а д а ц и и монтмориллонита . 

Необходимо подчеркнуть , что в структуре смешанослойных об
разований н е р а з б у х а ю щ и е — гидрослюдистые пакеты диоктаэдри
ческого типа с Al в октаэдрических позициях и с К в межслоевых 
п р о м е ж у т к а х следует р а с с м а т р и в а т ь не к а к мусковито- , а к а к се-
рицитоподобные. П р и этом за счет частичного присутствия в меж
слоях таких пакетов более мелких, чем К, катионов Na и M g , 
они имеют высоту 0,99 и д а ж е 0,98 нм. Кроме того, в структуре 
у к а з а н н ы х образований н а б л ю д а е т с я присутствие парагонитопо-
добных слоев. Однако , согласно полученным в 1977 г. О. В. Си
д о р е н к о д а н н ы м , структура парагонита я в л я е т с я менее устойчи-



Рис. 44. Дифрактограммы неупорядоченного вермикулит-монтаориллонитового 
смешанослойного образования с содержанием ~ 9 0 % монтмориллонитовых па
кетов (I) из продуктов выветривания долеритов (Западная Якутия, 
скв. № 202/44, глуб. 24,5 м) и алиеттита (II) из аргиллита (юг Сибирской 
платформы, Ванаварская скв. № 1, глуб. 3052,3—3059,2 м, верхняя часть оско-

бинской свиты): 



вой, поэтому встречается в природе весьма редко. Относительно 
небольшой размер ионного радиуса Na (R = 0,097 н м ) , по сравне
нию с К (R=0,133 н м ) , обеспечивает , н а р я д у с меньшей толщиной 
межслоевого промежутка , больший разворот оснований тетраэдров 
в структуре парагонита д л я достижения необходимого соответст
вия м е ж д у элементами октаэдрических и тетраэдрических сеток. 
В связи с этим, з амена Na на К требует более значительных энер
гетических затрат , чем К на Na в мусковитах . Поэтому отношение 
K / ( K + N a ) в парагонитах может изменяться только от 0 до 0,2, 
a N a / ( N a + K ) в мусковитах — до 0,4. Меньший р а з м е р п а р а м е т р а Ь 
элементарной ячейки парагонитов , обусловленный вхождением в 
о к т а э д р ы их силикатных слоев, т а к же к а к в к а о л и н и т а х и пиро-
ф и л л и т а х , в основном Al, определяет о б р а з о в а н и е парагонитопо-
добных структур в таких специфических условиях , к а к пустоты в 
гидротермальных кварцевых ж и л а х , трещины в к а р б о н а т н ы х поро
д а х и т. д. Отсюда следует, что д о м и н и р у ю щ а я часть смешано
слойных образований , возникающих, к а к правило , в среде с поли-
катионным составом к а к структурных, т а к и м е ж с л о е в ы х катионов , 
ф о р м и р у е т с я на основе серицитоподобных пакетов или возникаю
щих за счет изоморфного з а м е щ е н и я Af в основном на F e 3 + и F e 2 + 

пакетов глауконитового типа. Соответственно р а з б у х а ю щ и е слои, 
в зависимости от степени з а м е щ е н и я Si на Al в тетраэдрических 
сетках , могут иметь монтмориллонитовую или бейделлитовую при
роду . 

Триоктаэдрические , и з слоев 2 : 1 , смешанослойные о б р а з о в а н и я , 
в связи с неустойчивостью при переотложении, установлены в оса
дочных породах только при б л и ж н е м переносе аллотигенного ма
т е р и а л а либо в виде аутигенных образований . Из аутигенных ми
нералов этого типа особое значение имеет алиеттит , представляю
щий тальк-сапонитовое смешанослойное образование . Н а м и эта 
ф а з а встречена в обогащенных магнезитом прослоях в т о л щ е доло
митов из верхов венда (оскобинская с в и т а ) в р а з р е з е В а н а в а р -
ской с к в а ж и н ы № 1 на глубинах 3052,3—3059,2 м (см. рис. 44 
И, а—в). 

Среди смешанослойных образований на основе 2 : 1 : 1 ( 2 : 2 ) , 
гили хлоритового , и 2 : 1 , или монтмориллонитового (сапонитово-
го ) , пакетов наиболее широко распространены либо полностью ди-, 
либо полностью триоктаэдрические разновидности . 

Триоктаэдрические разновидности смешанослойных образова 
ний этого типа в осадочных породах ч а щ е всего встречаются в ви
де упорядоченных и с тенденцией к упорядоченности хлорит-верми
кулитов и хлорит-сапонитов, п р е д с т а в л я ю щ и х переслаивание в од
ной структуре неразбухающих хлоритовых (1,42-нм) и р а з б у х а ю 
щих вермикулитовых (1,44-нм) или сапонитовых (1,43-нм) слоев 
с общим периодом соответственно в 2,86 и 2,85 нм. Впервые ми-

а — воздушно-сухой образец; б — насыщенный этиленгликолем; бь в — насыщенный глице
рином; г, д — прокаленный в течение 1,5 ч при температуре 500 °С (г) и 2 ч при 600 0 C 
-<<Э); е — обработанный в течение 8 ч теплой CH 3COOH. Скорость вращения счетчика (26): 

а—г — 1°/мин, б] — 0.125°/мин 





Рис. 45. Дифрактограммы упорядоченного хлорит-вермикулита из аргиллитов 
(Восточно-Чуйская впадина, Панфиловская скв. № 3, глуб. 3375—3378 м, 

верхняя часть карбона): 
а — воздушно-сухой образец; б — насыщенный этиленгликолем; е — обработанный MgCU и 
насыщенный глицерином; г, з — обр. а, прокаленный в течение 2 ч при температуре (°С): 
г — 600, з — 1000 (неориентированный препарат); д — обр. г, насыщенный этиленгликолем; 
е — обработанный в течение 8 ч 10 %-ным раствором теплой HCIt ж — обр. е, насыщенный-

этиленгликолем 

нералы этого типа из З а й з е р с в е й х е р а и Геттингена ( Ф Р Г ) б ы л и 
идентифицированы в 1954 г. Ф. Л и п п м а н о м к а к хлорит-разбухаю-
щие хлориты и н а з в а н ы «корренситами». В последующие годы бы
ли найдены м и н е р а л ы с периодом ~ 2 , 8 нм, состоящие из чере
д о в а н и я пакетов хлорита с пакетами вермикулита или сапонита . 
Учитывая определенные элементы близости д и ф р а к ц и о н н ы х к а р 
тин (рис. 45, 46) у к а з а н н ы х минералов , Ф. Уолкер в 1958 г. после 

6 Зак. 775 8 1 







Рис. 46. Дифрактограммы упорядоченного хлоритсапонита из аргиллитов (юг 
Сибирской платформы, Непский свод, Токминская скв. № 105, глуб. 2501,8— 

2507 м, нижний кембрий — верхний венд): 
а — воздушносухой образец; б — насыщенный этиленгликолем; в, з, к — насыщенный гли
церином; г—м — прокаленный в течение 2 ч при температуре (°С): г — 200, д — 350, е — 

£00, ж, 3 — 600, и, к — 700, л — 850, м— 1000 (неориентированный препарат); к —обр. а. 
обработанный в течение 8 ч 10 %ным раствором теплой HCl 



обработки исходных образцов раствором M g C l 2 в ы д е л и л упоря 
доченные триоктаэдрические смешанослойные ф а з ы в виде разно 
видностей с относительно в ы с о к о з а р я д н ы м и вермикулитовыми 
слоями, которые в случае M g - н а с ы щ е н н о й ф о р м ы р а з б у х а ю т толь
ко с этиленгликолем (рис. 4 5 ) , и сравнительно н и з к о з а р я д н ы м и 
сапонитовыми слоями, которые при аналогичной о б р а б о т к е разбу
хают к а к с этиленгликолем, т а к и глицерином (рис. 4 6 ) . Эта осо
бенность хлорит-вермикулитов с в я з а н а с более значительной вели
чиной свойственного им межслоевого з а р я д а (0,6—0,8, а в неко
торых с л у ч а я х > 0 , 8 ) , по сравнению с з а р я д о м хлорит-сапонитов 
(0 ,25—0,6) . 

Д а л ь н е й ш е е развитие эта методика получила в р а б о т а х 
Б. П. Градусова [ 6 ] . В частности, повторно исследованные этим 
автором «корренситы» из Зайзерсвейхера и Геттингена о к а з а л и с ь 
сравнительно хорошо упорядоченными хлорит-сапонитами. Хло
рит-вермикулиты из терригенно-вулканогенных отложений а л ь б а 
М а л о г о К а в к а з а [32] и каменноугольных отложений Восточно-
Чуйской впадины [ 1 5 ] , по сравнению с мономинеральным хлорит-
сапонитом из цемента пермских песчаников П р и у р а л ь я , х а р а к т е 
ризуются меньшим с о д е р ж а н и е м M g O и повышенным с о д е р ж а н и 
ем ж е л е з а , особенно F e 2 O a . Ш и р о к и й послойный изоморфизм и 
различие в химическом составе хлорит-вермикулитов и хлорит-са
понитов обусловливают некоторые в а р и а ц и и их структурных осо
бенностей, о т р а ж а ю щ и е с я , в частности, на р а з м е р а х элементарных 
ячеек этих минералов . Так , например , п а р а м е т р Ь элементарной 
ячейки рассмотренных выше хлорит-вермикулитов составляет 
0,923 нм в первом и 0,922 нм во втором случае , тогда к а к у хло
рит-сапонита из верхневендских — нижнекембрийских отложений 
Сибирской п л а т ф о р м ы и ее о б р а м л е н и я , в частности Енисейского 
к р я ж а , аналогичные значения с н и ж а ю т с я до 0,917—0,92 нм. 

Н е с м о т р я на кристаллохимические р а з л и ч и я м е ж д у хлорит-вер
микулитами и хлорит-сапонитами, некоторые исследователи , на
пример А. Г. Коссовская и В. А. Д р и ц [17] объединяют 2,8-нм 
триоктаэдрические смешанослойные минералы в общую группу 
«корренситов и корренситоподобных минералов» . В то же время , 
по мнению этих авторов , они имеют различное происхождение и 
с в я з а н ы либо с эвапоритами , либо катагенезом кластогенных 
толщ, либо с преобразованием Fe-Mg-пород . Однако , согласно на
шим наблюдениям , условия о б р а з о в а н и я минералов , в том числе 
и р а с с м а т р и в а е м о г о типа, обусловливают специфические особен
ности их строения, в частности, з а р я д слоев. Это, аналогично диок-
таэдрическим смешанослойным о б р а з о в а н и я м , в ы с о к о р а з р я д н ы е 
разности которых с в я з а н ы с д е г р а д а ц и е й с л ю д (см. рис. 3 9 ) , а низ
к о з а р я д н ы е — с а г р а д а ц и е й монтмориллонита (см. рис. 4 0 ) , я в 
ляется следствием универсальности условий м и н е р а л о о б р а з о в а н и я . 
Поэтому, предложенное еще в 1966 г. А. Г. Коссовской объеди
нение различных 2,8-нм триоктаэдрических минералов под терми
ном «корренсит» при практическом использовании этой схемы тре
бует д л я выделения отдельных разновидностей их введения допол-



нительных обозначений. В частности, в 1975 г. Г. А. К р и н а р и вы
н у ж д е н был д а т ь хлорит-сапониту весьма условное название а-
корренсит, а хлорит-вермикулит отнести к б-корренситу. Исполь
зование указанного группового н а з в а н и я д л я обозначения упоря
доченных смешанослойных минералов с хлоритовым пакетом, к а к 
видно из изложенного выше, д л я диагностики отдельных разно
видностей этой группы минералов требует обязательного уточне
ния типа слоев о б р а з у ю щ и х их структур . 

Н а ш и исследования и многочисленные литературные данные 
показывают , что хлорит-вермикулиты и хлорит-сапониты, несмот
ря на близкие д и ф р а к ц и о н н ы е характеристики , существенно отли
чаются по условиям о б р а з о в а н и я . 

Высокий з а р я д вермикулитов д а е т основание р а с с м а т р и в а т ь их 
к а к продукты п р е о б р а з о в а н и я F e - M g - с о д е р ж а щ и х минералов раз 
личного типа. Так , В. С. Мельников и Е. Ф. Сидоренко в 1966 г. 
отметили появление хлорит-вермикулита к а к метастабильной ф а з ы 
при переходе гиперстена в высокожелезистый вермикулит в про
цессе выветривания . В 1970 г. Б. П. Градусов и В. М. Л а з а р е в а 
установили образование этого минерала по п л а г и о к л а з у ( ? ) * и 
горнблендиту. Известны, кроме того, хлорит-вермикулиты, воз
никшие, к а к п о к а з а л и в 1963 г. Ж. М и л о и Т. К а м е з и в 1964 г. 
Л. Д ж о н с о н , при выветривании хлорита в почвах Ф р а н ц и и и Пен
сильвании, а т а к ж е о б р а з о в а в ш и е с я , по данным Д. Д . Котельни-
кова и др. , при изменении темноцветных минералов в туфогенных 
о т л о ж е н и я х мелового возраста М а л о г о К а в к а з а . На довольно ши
рокое распространение хлорит-вермикулитов в почвах, развитых на 
кислых массивно-кристаллических и м е т а м о р ф и з о в а н н ы х либо на 
основных интрузивно-эффузивных породах , которые с о д е р ж а т про
дукты их зеленокаменной пропилитизации, у к а з ы в а е т Б . П. Гра
дусов [ 6 ] . Т а к и е почвы л о к а л и з о в а н ы поперек биоклиматических 
поясов и приурочены к горным территориям, приподнятым к р а я м 
п л а т ф о р м , неотектонически активным о б л а с т я м или высоким пла
то. П о ч в о о б р а з у ю щ и е породы в этом случае богаты неустойчивы
ми темноцветными м и н е р а л а м и , в основном триоктаэдрическими 
с л ю д а м и и хлоритами , которые в условиях холодного и умеренно
го гумидного к л и м а т а и хорошего д р е н а ж а , путем деградационных 
т р а н с ф о р м а ц и й , обусловливают возникновение хлорит-вермикули
тов , часто х а р а к т е р и з у ю щ и х с я в той или иной степени упорядо
ченным чередованием пакетов . Отсюда следует, что в осадочных 
породах эти минералы имеют в основном аллотигенное происхо
ждение , однако сохранность их в о з м о ж н а лишь при условии к р а т 
ковременного переноса обломочного м а т е р и а л а , а т а к ж е восстано
вительной обстановки (слабой и средней степени) в осадке и в 
сформировавшейся породе на различных стадиях ее существова
ния. 

Сведения об упорядоченных хлорит-сапонитах систематизиро
ваны в сводках [17, 23 , 29, 3 2 ] . В частности, В. Д. Ш у т о в ы м с со-



•авторами [8] «корренситы», относящиеся , по-видимому, к хлорит-
сапониту, изучены в верхнепермских песчаниках красноцветной 
-формации П р и у р а л ь я , а т а к ж е в олигомиктовых породах девон
ского терригенно-доломитового комплекса Ю ж н о й П р и б а л т и к и . 
Хлорит-сапониты из загипсованных среднезернистых песчаников 
Ю ж н о г о П р и у р а л ь я я в л я ю т с я типичными лагунными образова 
ниями. Ф о р м а их кристаллов (тонковолокнистые, фиброподобные 
ч а с т и ц ы ) , т а к же к а к и к р и с т а л л о м о р ф о л о г и я постоянно ассоции
рующей с ними Fe-гидрослюды, свидетельствует о формировании 
этих минералов в результате к р и с т а л л и з а ц и и из высокоминерали
зованных растворов , включая продукты р а з л о ж е н и я аллотигенного 
тонкодисперсного м а т е р и а л а . Такое же (аутигенное) происхожде
ние в условиях, близких к лагунным, свойственно, по-видимому, 
хлорит-сапонитам верхневендских — нижнекембрийских отложений 
Сибирской п л а т ф о р м ы и ее о б р а м л е н и я . В этом случае аридиза-
ция к л и м а т а и з амкнутый х а р а к т е р водоемов в конце вендского 
времени обусловили повышенную концентрацию Mg в среде осад-
конакопления . Исходным м а т е р и а л о м д л я ф о р м и р о в а н и я хлорит-
сапонитов в р а с с м а т р и в а е м о м районе мог с л у ж и т ь реакционно-
способный вулканический пепел или, скорее всего, продукты его 
изменения при гальмиролизе . В отношении последнего варианта 
ранее (в 1970 г.) в ы с к а з ы в а л с я Ж. Д у н о де -Сегонзак [ 4 4 ] , счи
т а я «корренсит» (под которым в данном случае , по н а ш е м у мне
нию, следует понимать хлорит-сапонит) стадийным минералом, 
о б р а з у ю щ и м с я из монтмориллонита (и с а п о н и т а ) * в процессе ка
тагенеза в обогащенной Mg среде. Совокупность приведенных дан
ных позволяет р а с с м а т р и в а т ь присутствие хлорит-сапонита в оса
дочных породах к а к индикатор эвапоритовых условий осадкона-
копления аридной климатической зоны. К а к показано выше, в не
измененных процессами катагенеза осадочных породах указанной 
з о н ы х а р а к т е р н ы м и м и н е р а л а м и я в л я ю т с я сепиолит и палыгор-
скит. На этом основании, а т а к ж е по д а н н ы м В. А. Ф р а н к - К а м е -
нецкого с соавторами [37] можно сделать вывод, что хлорит-сапо
ниты возникают через стадию монтмориллонита и сапонита за 
счет т р а н с ф о р м а ц и и Al-Mg-слоисто-цепочечного м и н е р а л а — п а л ы -
горскита . Неустойчивость и , к а к следствие этого, невозможность 
синтеза хлорит-сапонита в гипергенных условиях подчеркивается 
отсутствием этой ф а з ы в почвах [ 6 ] . 

В а ж н о й особенностью упорядоченных триоктаэдрических сме
шанослойных образований является присутствие в их м е ж с л о е в ы х 
п р о м е ж у т к а х молекул H 2 O в виде упорядоченных группировок с 
M g , которые весьма прочно связаны в структуре . В связи с этим, 
по нашим данным [ 3 2 ] , рассмотренные минералы дегидратиру
ются значительно медленнее , чем диоктаэдрические смешанослой
ные о б р а з о в а н и я , и остаются устойчивыми в условиях относитель
но высоких температур и давлений , в результате чего сохраня
ются вплоть до зоны позднего катагенеза включительно . Устой-



чивость упорядоченных хлорит-сапонитов и хлорит-вермикулитов 
в широком д и а п а з о н е термобарических условий определяет воз
можность их ассоциации с с а м ы м и р а з н о о б р а з н ы м и м и н е р а л а м и . 
Н а п р и м е р , в верхневендских — нижнекембрийских отложениях 
Енисейского к р я ж а [32] хлорит-сапонит ассоциирует со слабо де
градированной Al-слюдой политипной модификации 2Mi ( а = 0 , 5 2 2 ; 
6 = 0 , 9 0 2 ; с = 2,01 нм; р = 96°) , а хлорит-вермикулит из каменно
угольных отложений Восточно-Чуйской впадины — с гидрослюдой 
политипной модификации Ш ( о = 0 , 5 5 2 ; 6 = 0 , 9 0 4 ; с = 1,02 нм; P = 
= 101°30') и монтмориллонит-гидрослюдистой смешанослойной ф а 
зой с тенденцией к упорядоченному чередованию пакетов . П р и 
этом, судя по несколько увеличенным в последнем случае значе
ниям п а р а м е т р о в элементарной ячейки в базисной плоскости, ок-
таэдрические позиции структуры т р е х э т а ж н ы х минералов н а р я д у 
с Al частично заселены т а к ж е более крупными к а т и о н а м и ( F e 3 + , 
и особенно F e 2 + ) . Кроме того, в отличие от данных 
А. Г. Коссовской с соавторами , а т а к ж е В. А. Д р и ц а и Б. А. Са
харова [ 1 0 ] , хлорит-вермикулиты и хлорит-сапониты в ряде слу
чаев присутствуют в осадочных породах практически без примесей 
(рис. 47, обр . I, а—в, е и обр. I I , а, б, г, д), что, по мнению ука
занных авторов , более х а р а к т е р н о д л я ф а з , генетически связанных 
с изменением магматических (основных и. ультраосновных) пород. 

Н а р я д у с упорядоченными, в природе довольно часто встреча
ются триоктаэдрические смешанослойные м и н е р а л ы с тенденцией 
к упорядоченному чередованию п р е о б л а д а ю щ и х — хлоритовых па
кетов с подчиненными — р а з б у х а ю щ и м и слоями. Хлорит-сапонито-
вые смешанослойные о б р а з о в а н и я этого типа , с о д е р ж а щ и е до 20 % 
межслоевых р а з б у х а ю щ и х промежутков , установлены В . Д . Шу
товым с соавторами [8] в породах верхнеказанского лагунного 
комплекса П р и у р а л ь я . И м и п о к а з а н а зависимость степени упоря
доченности смешанослойных образований группы хлорит-сапонита 
от гранулометрического типа с о д е р ж а щ и х их пород. Степень упо
рядоченности и подвижности межслоевых промежутков , согласно 
приводимым в указанной работе д а н н ы м , уменьшается в ряду : 
поровый цемент п е с ч а н и к о в * (d 0 oi = 3,2—3,25 нм; 0*002 = 1 , 6 — 

1,62 н м ) — б а з а л ь н а я цементирующая масса алевролитов (dooi = 
= 3,05 нм; 0*002 = 1,55 н м ) — глинистое вещество алевролитов и мер
гелей ( о * о о 2 = 1,45—1,47 н м ) . П о н а ш е м у мнению, у к а з а н н а я зако
номерность обусловлена тем, что с повышением проницаемости по
род путем свободного перераспределения н а х о д я щ и х с я в раство
ренном состоянии компонентов могут возникать наиболее опти
м а л ь н ы е соотношения д л я к р и с т а л л и з а ц и и упорядоченных ф а з . 
Н а р я д у с сапонитовыми пакетами функции подвижных межслое
вых промежутков в структурах рассмотренного типа с тенденцией 
к упорядоченному чередованию пакетов могут выполнять и верми-
кулитовые. 

* По-видимому, плохо отсортированных, частично с базальным цементом. 
Прим. авторов. 



Рис. 47. Дифрактограммы упорядоченных разновидностей хлорит-сапонита (I) 
из цемента красноватого кварц-полевошпатового песчаника (Павлово-Посад
ская скв. № 1, глуб. 1956,6—1961,1 м, дрезнинская свита ногинской серии) и 
хлорит-вермикулита (II) из андезито-базальтовых туфов (Малый Кавказ, Ka-

зан-Булагская скв. № 38, верхнеконьякско-нижнесантонские отложения): 
а — воздушно-сухой образец; 6 — насыщенный этиленгликолем; в — обработанный MgCI 2. 
и насыщенный глицерином; г — обработанный Ca и насыщенный глицерином; д, е — про

каленный в течение 1,5 ч при температуре ( 0 C): д — 450, е — 550 

Формирование триоктаэдрических смешанослойных минералов 
с содержанием более 50 % хлоритовых пакетов , по-видимому, свя
з а н о с более высокой концентрацией в среде осадконакопления 
Mg , и особенно Ca, на что у к а з ы в а е т присутствие в сформировав 
шихся в таких условиях породах доломита . Так , в р а з р е з е Токмов-
ской скв. 105 при переходе от терригенных отложений венда , со
д е р ж а щ и х гидрослюду лишь с небольшой примесью хлорита 
(рис. 48, д), к карбонатным породам в низах толщи верхнего вен

д а — н и ж н е г о кембрия , в ы д е л я е м ы х в объеме ушаковской свиты 
(рис. 48, в, г), н а р я д у с C a M g ( C 0 3 ) 2 отмечается появление хло
рит-сапонита , в структуре которого за счет адсорбции Mg из вы
сокоминерализованных вод бассейна сохранилось л и ш ь подчинен-



Рис. 48. Дифрактограммы воздушно-сухих образ
цов из отложений по разрезу Токминскои скв. 

№ 105: 
а-г - аргиллиты верхнего венда - нижнего кембрия 
(глубина, м) : а - 2490-2496 ; б - 2501,8-2507 (резуль
таты детального исследования см. рис. 46), в - 2526,5-
2532,3; г — 2542,1—2545,2; д — алевролиты венда (глуб. 

2564 м) 



ное количество р а з б у х а ю щ и х пакетов . Д л я всей нижней части р а з 
реза х а р а к т е р н а т а к ж е весьма н е б о л ь ш а я П Ш П В рефлексов гид
рослюды, особенно в карбонатной части р а з р е з а , что, к а к было 
показано ранее С. Г . Саркисяном и Д. Д. Котельниковым [ 3 2 ] , 
свойственно к а р б о н а т н ы м о т л о ж е н и я м д а ж е сравнительно молодо
го возраста (эоцен) причем в зоне относительно слабого постседи-
ментационного преобразования пород (Северо-Ставропольская 
п л о щ а д ь Ц е н т р а л ь н о г о П р е д к а в к а з ь я , скв . 117, глуб. 805—816 м ) . 
В ы ш е по р а з р е з у верхнего венда — нижнего кембрия в относитель
но с л а б о к а р б о н а т н ы х породах (рис. 48, б) одновременно с умень
шением примеси гидрослюды 2Mi, х а р а к т е р и з у ю щ е й с я значитель
ным увеличением П Ш П В рефлексов , п р е о б л а д а ю щ е е развитие по
лучает упорядоченный хлорит-сапонит. К верхам толщи (рис. 48, 
а) вновь увеличивается с о д е р ж а н и е в породах гидрослюды, карбо
натов , причем не только C a M g ( C O 3 ) ч, но и C a C O 3 и несколько 
уменьшается с од е ржание л а б и л ь н ы х пакетов в структуре триокта-
эдрической смешанослойной ф а з ы . Следует заметить , что, в отли
чие от отложений хлорит-гидрослюдистого типа (рис. 48, д; т абл . 1, 
обр . 1569), в разностях , х а р а к т е р и з у ю щ и х с я присутствием хлорит-
сапонита , содержится Li (см. рис. 48, а—г; т а б л . 1, обр . 313—324) . 
П р и этом приуроченность последнего к триоктаэдрической смеша
нослойной ф а з е подчеркивается переходом его в солянокислую вы
т я ж к у (табл . 1 , обр . 322, I V ) , при соответствующей обработке 
ф р а к ц и и мельче 0,001 мм (табл . 1, обр. 322, II и I I I ) . 

Аналогичный тип строения имеют т а к ж е изученные еще в 
1953—1956 гг. Ч. Уивером в ордовикских отложениях С Ш А пласты 
К-бентонитов, которые в нижней и верхней частях с о д е р ж а т при
месь хлорита . О б р а з о в а н и е последнего, по н а ш е м у мнению [ 3 2 ] , 
с в я з а н о с адсорбцией Mg из вод бассейна на н а ч а л ь н ы х и конеч
ных э т а п а х накопления вулканогенного м а т е р и а л а . В таких усло
виях интенсивность его поступления или еще не велика , или у ж е 
затухает , причем в обоих случаях он содержит значительную при
месь терригенных минералов . В свою очередь, в период седимен
тации исключительно только в у л к а н о к л а с т и к и Mg не х в а т а л о д л я 
о б р а з о в а н и я хлорита . Р а з в и т и е этого процесса ограничивалось 
т а к ж е низкой проницаемостью пепловых продуктов, что препят
ствовало проникновению в них флюидов на более поздних ста
диях преобразования пород. 

Соответственно неупорядоченные триоктаэдрические смешано
слойные образования , в связи со строгой полярностью исходных 
полностью р а з б у х а ю щ и х ф а з и быстрым переходом их в устойчи
вую в широком д и а п а з о н е термобарических п а р а м е т р о в среды упо
рядоченную разновидность , представляют , по-видимому, зна
чительно менее стабильные ф а з ы , чем их диоктаэдрические ана
логи. 

Диоктаэдрические смешанослойные м и н е р а л ы из пакетов 2 : 2 
и 2 : 1 т а к ж е представлены в осадочных породах разностями либо 
с упорядоченным, либо с тенденцией к упорядоченному чередова
нию пакетов ди- или ди-триоктаэдрического хлорита и дибктаэд -



Содержание элементов (в %) по данным спектрального анализа пород ( I ) , 
и сухого остатка фильтрата 

1569 3 1 3 3 1 5 

Э л е м е н т ы 
I I I i 1 II 

Sc 3 - 1 0 - 3 я - - 1 0 - з я - - 1 0 - з л - - Ю - з л - - Ю - з 

P П + - 1 0 - 2 1-10-' l - 1 0 - i Я - Ю - 2 l - 1 0 - i 

Mn « - 1 0 - 3 я + - Ю - 2 л - Ю - 2 Л + - Ю - 2 Л - Ю - 2 

Pb п- - 1 0 - 3 я - - 1 0 - з 1-Ю-з 1-Ю-з л - - Ю - 3 

Sn < 1 - 1 0 - 3 — — — 1-Ю-з 

Nb п- - Ю - 3 — — — л - - Ю - з 

Ga Л - - 1 0 - 3 я - - 1 0 - з я - - 1 0 - з 1-Ю-з л - - 1 0 - з 

Mo — я - - Ю - 4 я - - 1 0 - * — я - - Ю - 4 

V я - - Ю - 2 1 • ю - 2 Я - - 1 0 - 2 я-Ю-з я - - Ю - 2 

Li — я-Ю-з я-Ю-з я-Ю-з я - - Ю - 2 

Cu n-10-з л+ -Ю-з я - - Ю - 2 З Ю - з Я - - 1 0 - 2 

Na П+-10-» п -10 -1 л - Ю - ' Я - - 1 0 - 1 3 - Ю - ' 

Zn п-Ю-з n-10-з я+-Ю-з — л-Ю-з 

Ti Я + - 1 0 - 1 3 - 1 0 - ' Я - - 1 0 - 1 Л - - 1 0 - 1 л - 1 0 - 1 

Со З-Ю-з л - - Ю - з л - -Ю-з л - -Ю-з З-10-з 

Ni я - Ю - 3 n-10-з л-10-з З-10-з л + - Ю - 3 

Zr П--10-2 я - - Ю - 2 ы о - 2 М О - 2 Я - - 1 0 - 2 

Mg п~ я+ л+ я+ л+ 

Si п+ я+ я+ я+ я+ 

Al л+ я+ л+ л/л+ л+ 

Fe П + - 1 0 - ' л/я+ я/я+ я л+ 

Cr П - - 1 0 - 2 я - - Ю - 2 л - - Ю - 2 я-Ю-з Я - - 1 0 - 2 

Ca Я - - Ю - 1 я+ л+ л+ л -

Sr я - - Ю - 2 Л - - 1 0 - 2 Я - Ю - 2 Л - - 1 0 - 2 Л - 1 0 - 2 

Ba я - Ю - 2 Л - - 1 0 - 2 я + - Ю - 2 Л - - 1 0 - 2 l - 1 0 - i 

Y З-10-з — л - - Ю - з я - - Ю - з л - - Ю - з 

В я+ - Ю - 2 л-Ю-з я-Ю-з л-Ю-з л-Ю-з 

Примечание. В табл. приняты следующие значения величин (в %): п~ — 



Таблица t 

выделенной из них фракции <0,001 мм до (II) и после (III) обработки ее НСГ 
при отмывке пород от HCI (IV) 

316 322 324 

I II и III I V I II 

1 10-з л - - Ю - з л - -Ю-з я - Ш-з я - -10 - з я-- Ю-з 

1 • 10-1 П-10-2 Я + - 1 0 - 2 Л + - 1 0 - 2 Л + - 1 0 - 2 Я+ - 10-2 Л + - 1 0 - 2 

3-10-2 л--Ю-= Я - - Ю - 2 л-Ю-з Л - - 1 0 - 2 Л - 10-2 Я - - 1 0 - * 

П - - 1 0 - 3 л - -Ю - з Ы 0 - з < Ы 0 - з 1 • 10-з Ы О - з л"-Ю-з 

— 1 • Ю-з — — — — < 1 • Ю-з 

л- .Ю-з — l - 1 0 - з л - -Ю-з — — я - -Ю-* 

л - - 1 0 - з я - - Ю - з 1 • Ю-з л+ -Ю- 4 л+-10-* я+-10-* 1 • ю-» 

— 3-Ю-* — — — — я--10-* 

1 • 10-2 л - 10-2 Л"-10-2 1•10-2 Ы О - 2 1 • Ю -з л - 10-2 

1•10-2 1 • 10-2 И"-10-2 — I•10 -1 Л + - Ю - 3 л- -10 - ' 

Л + - 1 0 - 2 л - Ю - 2 я-10-з я - -10-2 л -Ю - з л - - Ю - з я+-10-з 

л-10 -1 л-10 -1 п- -Ю-» я - - 1 0 - 1 я- -10 -1 л-10 -1 I 

л•10~з Л"-10 -2 1•10-2 Я " - 1 0 - 2 — л-Ю - з ~ 1 - 1 0 - 2 

п~ -10-1 л- -Ю-' л - - 1 0 - 1 з - ю - 1 л+-Ю-з Я - - Ю - 1 ы о - 1 

п- Ю-з < Ы 0 - з З-10-з — л - .Ю - з я - - Ю - з я- -Ю-» 

л-10-з n-10-з я-Ю-з л- -Ю-з я-Ю - з л - Ю - з л-Ю-з 

п--10-2 1 • Ю-= Л"-10 -2 Л " - Ю - 2 — I-10-2 л+-Ю-з 

л+ л+ л+ л + л+ л+ л+ 

л+ л+ л+ п--10-1 л + л+ 

л+ л + л+ и+ я / л + я + л/п+ 

я л п~ я-10 -1 я п п 

1•10-2 1•10-2 л-10 -2 Я - - 1 0 - 2 Л - -10-2 Я - 10-2 Я - - 1 0 - 2 

1 • л+ и-10-1 Л - - 1 0 - 2 ~ 1 я+ п~ 

л--10-2 л - -10 -1 Л-10-2 — Л - 1 0 - 2 Я - - 1 0 - 2 Л - - 1 0 - 2 

Л - - 1 0 - 2 л-10 -2 Я - - 1 0 - 2 3-10-2 Л - - 1 0 - 2 Я - - 1 0 - 2 1 • 10-2 

я - - 1 0 - з — 1-Ю-з л - -Ю-з — — — 

л+-10-з я - - 1 0 - 2 л+-10-з Л"-10 -2 Л-10-2 я - Ю - з Я-10-2 

от 1 до 3, я — от 4 до 7, я+ — от 7 до 9 и редко более. 



рического монтмориллонита . Д е т а л ь н о е обобщение первых нахо
д о к упорядоченных, обогащенных Al смешанослойных хлорит-монт
мориллонитов из рудников Ханоока и К а м и к и т а (рис. 49, обр . I ) , 
о б р а з о в а в ш и х с я в результате воздействия гидротерм на рудные 
тела , приводится в монографии Т. Судо [ 4 8 ] . Б л и з к и й к разновид
ностям из Японии диоктаэдрический высокоглиноземистый хлорит-
монтмориллонит был установлен в 1963 г. В. А. Ф р а н к - К а м е н е ц -
ким с соавторами в так н а з ы в а е м ы х алуштитовых породах К р ы м а 
и назван тосудитом. П о з д н е е (в 1968 г.) в ре зультате детального 
кристаллохимического исследования у к а з а н н ы е авторы уточнили 
структуру этого смешанослойного м и н е р а л а и п о к а з а л и , что он со
стоит из сдвоенных пирофиллитоподобных пакетов , попеременно 
р а з д е л е н н ы х гиббситовыми слоями и межслоевыми п р о м е ж у т к а м и , 
заполненными молекулами H 2 O и обменными катионами . В свою 
о ч е р е д ь , Б. П. Градусов в 1967 г. изучил тосудит из почв, з а л е г а ю 
щих на поверхности выветрелых песчаников позднекембрийского 
в о з р а с т а Восточной Сибири. В структуре тосудита из этого района , 
т а к же к а к и из К р ы м а , октаэдрические позиции в основном за
няты Al, тогда к а к в октаэдрических сетках тосудитов из Японии 
Mg больше, чем Al, т . е . последние я в л я ю т с я фактически ди-три-
октаэдрическими . В связи с этим, к а к у к а з ы в а е т Б. П. Градусов 
[ 6 ] , среди обогащенных Al хлорит-монтмориллонитов , к а к и соот

ветствующих им хлоритов, необходимо выделять хлоритовый пакет 
с диоктаэдрическими трех- и о д н о э т а ж н ы м и слоями и с диокта
эдрическим т р е х э т а ж н ы м и триоктаэдрическим о д н о э т а ж н ы м слоя
ми (с Al и Mg или Al и Li в последнем) . Аналогичный природ
н о м у тосудиту из Японии упорядоченный хлорит-монтмориллонит 
был синтезирован В. А. Ф р а н к - К а м е н е ц к и м с соавторами в 1969 г. 
в системе каолинит — M g C l 2 — H 2 O , при Р Н а о = 90 М П а , Г = 4 5 0 ° , 
t = 22 ч. Процесс образования тосудита осуществлялся через ста
д и ю псевдоморфного преобразования каолинита в монтморилло
нит. Б л и з к и е к упорядоченным смешанослойные о б р а з о в а н и я из 
пакетов диоктаэдрического хлорита и монтмориллонита , ассоции
р у ю щ и е с гидрослюдой и иногда с триоктаэдрическим хлоритом 
(см. рис. 49, I I ) , были установлены Д. Д. Котельниковым с соав
торами в 1975 г. в поздневендских красноцветных глинистых алев
ролитах Канско-Тасеевской впадины и в цементе красноцветных 
кварц-полевошпатовых песчаников того же возраста Енисейского 
к р я ж а . Некоторое увеличение значений д и ф р а к ц и о н н ы х максиму
мов после насыщения препаратов этиленгликолем свидетельствует 
о присутствии в структуре этих минералов л а б и л ь н ы х монтморил-
лонитовых пакетов . О д н а к о появление после п р о к а л и в а н и я пре
п а р а т а интенсивного рефлекса 1,39 нм у к а з ы в а е т , что в структуре 
р а с с м а т р и в а е м ы х минералов п р е о б л а д а ю т н е р а з б у х а ю щ и е хлори
товые пакеты. Диоктаэдричность смешанослойного минерала под
черкивается повышенной интенсивностью о т р а ж е н и я 0,476 нм на 
д и ф р а к т о г р а м м а х , устойчивостью минерала при обработке H C l и 
значительно более низкими, чем у триоктаэдрических минералов , 
значениями п а р а м е т р о в элементарной ячейки (а = 0,521; 6 = 



Рис. 49. Дифрактограммы тосудита (I) из зоны гидротермального изменения 
рудных тел (район Камикита, Япония) и диоктаэдрического хлорит-монтморил
лонита с тенденцией к упорядоченности (II) из бело-розового кварц-полевошпа
тового крупнозернистого песчаника (Енисейский кряж, р. Чапа, немчанская 

свита верхнего венда): 
а — воздушно-сухой образец; б — насыщенный глицерином; в — обработанный MgCb и на
сыщенный глицерином; г, д — прокаленный в течение 1 ч при температуре (°С): г — 500, 
d — 600; е — обработанный в течение 8 ч 10 %-ной теплой HCl и 0,5 н NaOH; ж — обр. е, 

насыщенный этиленгликолем 

==0,903 нм — д л я т р е х э т а ж н о г о и а = 0 ,521; 6 = 0 , 9 0 3 ; с = 1 , 4 нм; 
P = 97° — д л я четырехэтажного п а к е т о в ) . 

И с х о д я из меньшей прочности связи воды в структуре диокта
эдрических минералов , особенно с о д е р ж а щ и х л а б и л ь н ы е слои, ди-



и ди-триоктаэдрические хлорит-монтмориллониты распространены 
в основном в почвах и в выведенных из зоны к а т а г е н е з а гидро
т е р м а л ь н о измененных древних породах , не встречаясь в глубоко 
погруженных отложениях , подвергавшихся значительным постсе-
диментационным п р е о б р а з о в а н и я м . 

III. О Б Р А З О В А Н И Е ГЛИНИСТЫХ М И Н Е Р А Л О В 
НА КОНТИНЕНТЕ 

1. ОБЩИЕ СВЕДЕНИЯ 

Структурные и кристаллохимические особенности глинистых 
минералов в значительной степени зависят от условий их о б р а з о 
вания . Поэтому одним из главнейших вопросов минералогии глин 
я в л я е т с я выяснение механизма о б р а з о в а н и я этих минералов в об
л а с т я х сноса. 

В зависимости от климатических условий в пределах конкрет
ных территорий, А. Г. Черняховский в 1983 г. выделил следующие 
типы выветривания : морозное, инсоляционное, дегидратационно-
кристаллизационное , гидратационное и химическое. С к л и м а т о м не
посредственно связан т а к ж е водный р е ж и м в элювиальной зоне, 
который м о ж е т иметь мерзлотный, непромывной, периодически 
промывной и промывной х а р а к т е р . П р и этом необходимым усло
вием развития процесса выветривания в т о л щ е пород является воз
никновение в них зоны трещиноватости , что обусловлено разгруз 
кой внутренних н а п р я ж е н и й пород при выводе их на земную по
верхность. 

Морозное выветривание приурочено преимущественно к обла
стям нивального к л и м а т а , связано с мерзлотным р е ж и м о м у в л а ж 
нения и приводит к о б р а з о в а н и ю грубого и весьма грубого элювия , 
состоящего из р а з в а л о в крупных глыб с небольшой примесью мел
козема . Мощность этой коры выветривания определяется глубиной 
промерзания многолетнемерзлых горных пород. Н а и б о л е е актив
но морозное выветривание протекает в слое сезонного промерза 
ния и оттаивания , который, однако , з а х в а т ы в а е т л и ш ь 10—15 см 
интервала пород от поверхности. 

Инсоляционное выветривание х а р а к т е р н о д л я поясов аридного 
к л и м а т а и обусловлено присущей м и н е р а л а м анизотропией их теп
лового расширения . В результате этого процесса возникает элю
вий щебенчато-пылеватой размерности или дресва с унаследова 
нием цвета и минеральной природы исходного субстрата . М о щ 
ность такой коры определяется глубиной проявления суточных 
колебаний температуры и не превышает 1 м. 

Д е г и д р а т а ц и о н н о - к р и с т а л л и з а ц и о н н о е выветривание т а к ж е 
свойственно в основном аридным о б л а с т я м . Оно связано с дезин
теграцией пород, в результате увеличения объема некоторых солей 



при их д е г и д р а т а ц и и (например , переход гипса в а н г и д р и т ) , либо 
происходит под действием кристаллизационного д а в л е н и я при за 
полнении солями трещин в породе. О б р а з о в а н и е элювия этого ти
па имеет ограниченные м а с ш т а б ы . 

Гидратационное выветривание приурочено к л а н д ш а ф т а м с не
промывным и периодически промывным р е ж и м о м . Оно связано 
с развитием в породах сети у л ь т р а м и к р о т р е щ и н , в о з н и к а ю щ и х при 
д е ф о р м а ц и и горных пород во время сезонных колебаний темпера
тур. П р о н и к а ю щ а я в трещины влага образует водные пленки, ко
торые препятствуют их д а л ь н е й ш е м у смыканию, и при многократ
ном повторении этого процесса происходит последовательное р а з 
рушение породы. В о з н и к а ю щ и й элювий х а р а к т е р и з у е т с я относи
тельно тонким механическим составом с п р ео бл адан и ем песчаной 
и алевритовой ф р а к ц и й . Мощность коры выветривания определя
ется глубиной сезонных колебаний температуры и в л а ж н о с т и . И н 
тенсивность такого выветривания возрастает с увеличением кон
тинентальное™ к л и м а т а от долей метра до 10—15 м. 

Химическое выветривание свойственно почвенной зоне коры с 
периодически промывным р е ж и м о м у в л а ж н е н и я и во всех горизон
тах и зонах профиля последней с регулярным промывным р е ж и 
мом у в л а ж н е н и я . В результате химического выветривания в поя
сах умеренного, и особенно тропического гумидного, к л и м а т а с ко
личеством атмосферных осадков до 4500 мм образуются наиболее 
мощные коры выветривания , х а р а к т е р и з у ю щ и е с я определенной зо
нальностью. Эта зональность непосредственно зависит от химиче
ского состава и минералогических особенностей выветривающихся 
пород. Поэтому при выяснении источников сноса глинистых мине
р а л о в необходимо иметь сведения о последовательности выветри
вания главнейших типов первичных — изверженных пород, а так
же в различной степени измененных постседиментационными про
цессами осадочных пород, в к л ю ч а я их м е т а м о р ф и з о в а н н ы е разно
сти. 

2. ОСОБЕННОСТИ ВЫВЕТРИВАНИЯ РАЗЛИЧНЫХ ПОРОД 

Глинистые минералы в корах в ы в е т р и в а н и я и почвах 

Ультраосновные п о р о д ы (дуниты, оливиниты, перидотиты, ким
б е р л и т ы ) . По д а н н ы м Н. Н. Зинчука и д р . [ 1 1 ] , кора выветрива
ния на кимберлитах Мало-Ботуобинского и Д а л д ы н о - А л а к и т с к о г о 
районов З а п а д н о й Якутии х а р а к т е р и з у е т с я значительной неодно
родностью в отдельных частях р а з р е з а к а к минеральных ассоциа
ций, т а к и окислительно-восстановительных условий. 

В частности, в одной из трубок Мало-Ботуобинского района 
исходные серые и голубовато-серые очень плотные кимберлиты из 
нижней части р а з р е з а с о д е р ж а т (на глубине 36 м) преимуществен
но серпентин пластинчатого типа , структура которого состоит из 
слоев типа А к В. К р о м е того, в породе с о д е р ж а т с я оливин, кли-
нопироксен, кальцит , доломит , ильменит, магнетит , пироп и флого-
7 Заи. 775 97 



Рис. 50. Дифрактограммы глины (I), неизмененного известковистого песчаника 
(II) и слабо измененных долеритов (III) и кимберлитов (IV) Западной Якутии: 
I и И —шурф 2966 (I —глуб. 2 м, II — 10 м); III — скв. № 202/44, глуб. 30,6 м; IV — 

трубка Дачная № 2, глуб. 144 м. 
а — воздушно-сухой образец; б — насыщенный этиленгликолем; в, г — прокаленный в тече

ние 2 ч при температуре (°С): в — 300, г — 550 

пит. В виде примеси присутствуют гидрослюда , с в я з а н н а я с д е г р а 
дацией и частичной диоктаэдризацией флогопита и н а с л е д у ю щ а я 
свойственный последнему политип IM, а т а к ж е M g - в е р м и к у л и т , 
связанный с изменением флогопита в окислительной обстановке 
и находящийся в парагенетической ассоциации с M g - F e 3 + - M O H T M O -
риллонитом ди-триоктаэдрического типа. 

В в ы ш е л е ж а щ е й т о л щ е (от 36 до 30 м ) , а в других т р у б к а х и 
на более значительных глубинах (рис. 50, обр . I V ) с о д е р ж а н и е 
монтмориллонита резко возрастает , причем по составу межслое
вых промежутков он близок к Mg-типу. Н а р я д у с этим в рассмат 
риваемой зоне одновременно с реликтовой примесью серпентина 
присутствуют гидрослюда IM, а т а к ж е Fe -Mg-хлорит из пакетов а, 
который представляет продукт изменения флогопита в восстанови
тельной обстановке . Вследствие последующего частичного окисле
ния, он присутствует в виде разностей к а к с «нормальной» , т а к и 
с «дефектной» структурой. В ассоциации с гидрослюдой с о д е р ж и т -
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ся , кроме того, н е б о л ь ш а я примесь монтмориллонит-гидрослюди
стой смешанослойной ф а з ы с тенденцией к упорядоченному чере
д о в а н и ю пакетов . 

В верхней части р а з р е з а (выше 30 м) монтмориллонит несколь
ко о б о г а щ а е т с я Na в межслоевых п р о м е ж у т к а х , причем, судя по 
значению 6 = 0,893 нм, в октаэдрических позициях его структуры 
за счет выноса части Mg начинают п р е о б л а д а т ь Al и Fe 3 +. К 

. самым верхам р а з р е з а ассоциирующая с гидрослюдой смешано-
слойная ф а з а приобретает явные черты разупорядочения в чередо-
вани пакетов . Последовательно уменьшается с о д е р ж а н и е хлорита 
вплоть до почти полного его р а з л о ж е н и я . Кроме того, присутству
ю щ а я по всему р а з р е з у в ассоциации с у к а з а н н ы м и м и н е р а л а м и 
примесь серпентина в р а с с м а т р и в а е м о й т о л щ е перекристаллизовы-
вается в более устойчивую в гипергенных условиях разновидность , 
х а р а к т е р и з у ю щ у ю с я структурным типом А. Это сопровождается 
уменьшением п а р а м е т р а b за счет повышения в его структуре ка
тионов с меньшим ионным радиусом ( F e 3 + и, частично, A l ) . Сле
дует отметить , что в отдельных прослоях верхней зоны встречает
ся либо хлорит, близкий к Mg-типу и состоящий из пакетов о ' , 
л и б о сидерит, что у к а з ы в а е т на сохранение в этих частях р а з р е з а 
существенно восстановительной обстановки. 

По всему р а з р е з у к а к продукт р а з л о ж е н и я M g - F e - с о д е р ж а щ и х 
минералов отмечается примесь гётита. Существенным изменениям 
подвергается т а к ж е магнетит F e 3 + [ F e 3 + - F e 2 + ] O 4 (рис. 51 , а ) з а 
счет окисления F e 2 + в октаэдрических позициях его структуры. 
По д а н н ы м Я Г Р (рис. 5 2 ) , это четко о т р а ж а е т с я в последователь
ном увеличении от 0,5 до 1 и более отношения IA К 1в, где IA — 
интенсивность спектральной линии, соответствующей F e 3 + в тет
раэдрических (А) позициях шпинельной структуры магнетита , а 
Z a - F e 3 + - J - F e 2 + в октаэдрических (В) позициях. В связи с этим, 
происходит последовательный переход (см. рис. 5 1 , б, в) магнети
т а в маггемит F e 3 + [ F e 3 + - • р е ^ 3 1 O 4 , где D F E + 2 — с т р у к т у р н а я 
в а к а н с и я . На установленных нами стадиях изменения магнетита 
к р и с т а л л о х и м и ч е с к а я ф о р м у л а возникающих продуктов м о ж е т 
быть записана в следующем в и д е : Р е 3 + [ F e 3 J ^ 3 x - F e ^ + • • / 3 l . j O 4 

Это соответствует возникновению так н а з ы в а е м ы х оксимагнети-
тов, или «нестехиометрических» разностей рассматриваемого ми-

Б л и з к и е к у к а з а н н ы м выше продуктам о б р а з о в а н и я установле
ны Ж. В. Д о м б р о в с к о й [9 ] в коре выветривания перидотитов в 
центральной части З а п а д н о г о П р и б а й к а л ь я . В элювии на этих 
породах присутствуют продукты гидратации и диоктаэдризации * 
флогопита и вермикулита , сунгулит, нонтронит и гётит. 

Аналогично этому на пикритовых порфиритах , к а к п о к а з а л в 
1971 г. А. Д. Слукин, в нижних горизонтах профиля выветрива
ния возникают: нонтронит, хлорит, а т а к ж е продукты изменения 

н е р а л а . 
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Рис. 51. Дифрактограммы магнетитов: 
а — крупные выделения минерала из трубки Невидимка Далдынского поля; б—магнит
ная фракция шлиха из трубки Чолбон Средне-Куонамского поля; в — пылевидный магге-
митизированный магнетит, пропитывающий кимберлит, из трубки Вымпел Верхне-Мун-

ского поля 

флогопита и лейкоксенизации перовскита . В верхних горизонтах 
р а з в и в а ю т с я гётит, каолинит и лейкоксен, причем к в е р х а м их 
каолинит полностью з а м е щ а е т с я гиббситом. 

Основные породы (пироксениты, горнблендиты, габбро , нори-
ты, анортозиты, долериты, д и а б а з ы и д р . ) . По д а н н ы м Д. Д . Ko-
тельникова , на ранних стадиях гипергенного изменения горнблен-
дитов , габбро-диоритов , д и а б а з о в и габбро-диабазов образуется 
железисто -магнезиальный хлорит. 

Согласно данным Н. Н. Зинчука и д р . [ 1 1 ] , в наименее изме
ненных долеритах , как , например , по разрезу скв. 264/334 север
ной части Мало-Ботуобинского района в низах коры выветривания 
(глубина 9,6 м ) , п р е о б л а д а е т ди-триоктаэдрический монтморил
лонит (6 = 0,902—0,904 н м ) , что у к а з ы в а е т на заселение октаэд 
рических сеток его структуры Mg и F e 3 + , т ак к а к F e 2 + в п р о ф и л е 
этой коры быстро окисляется . В межслоевых п р о м е ж у т к а х монт
мориллонита содержится в основном M g . В ассоциации с у к а з а н 
ным минералом присутствует вермикулит ( 6 = 0 , 9 2 1 н м ) . По тре
щина м в этой части р а з р е з а , за счет р а з л о ж е н и я основных плагио
к л а з о в возникают C a C O 3 и Na-монтмориллонит диоктаэдрического 
типа, с о д е р ж а щ и й в октаэдрических позициях преимущественно 
Al и, частично, F e 3 + (6 = 0,893 н м ) . 

В средней части зоны в ы щ е л а ч и в а н и я количество вермикулита 
и ди-триоктаэдрического монтмориллонита уменьшается . Последо
вательно , через серию промежуточных стадий, в р е з у л ь т а т е ча
стичного выноса Mg и полного окисления F e 2 + увеличивается так
же д и о к т а э д р и з а ц и я вермикулита (6 = 0,918 н м ) . Выносимый при 
этом избыток F e 3 + из октаэдрических позиций структуры м и н е р а л а 
обусловливает образование гидрогётита . Необходимо подчеркнуть , 



Рис. 52.' Крайние левые пики ЯГР-спектров 
поглощения магнетитов из трубок: Коллек
тивная Алакитского поля (а) , Чолбон 
Средне-Куонамского поля (б), Поисковая 

Верхне-Мунского поля (в). 
Разновидности магнетитов (а—в — см. рис. 51) 

что реликты вермикулита фиксируют
ся в этом случае вплоть до с а м ы х 
верхних частей р а с с м а т р и в а е м о й коры 
выветривания . 

В верхней части р а з р е з а н а б л ю д а 
ется л и ш ь одна разновидность монт
мориллонита , промежуточного по со
ставу типа (6 = 0,9 н м ) . В отдельных 
прослоях верхней части р а з р е з а , кро
ме того, отмечается н е б о л ь ш а я при
месь каолинита (6 = 0,89 н м ) . 

В отличие от этого, в более изме
ненных породах , в частности в ра зре 
зе скв. 202/44 ю ж н о й части у к а з а н н о 
го района , наличие вермикулита отме
чается только в с а м ы х низах изучен
ной толщи (на глубине 36 м ) , однако 
он, ассоциируя , к а к и в других разре 
з а х , с монтмориллонитом, х а р а к т е р и 
зуется весьма значительной диоктаэд-
ризацией (6 = 0,913 н м ) . Выше по раз 
резу присутствует (см. рис. 50, 
обр. I I I ) неупорядоченная вермику-
лит -монтмориллонитовая смешано-
слойная ф а з а (6 = 0,894 н м ) , кото
р а я х а р а к т е р и з у е т с я поликатионным 
( C a - M g ) составом л а б и л ь н ы х меж
слоевых п р о м е ж у т к о в и, в р я д е случа
ев, некоторой гетерогенностью по со
отношению р а з л и ч н ы х пакетов в от
д е л ь н ы х к р и с т а л л а х . Необходимо под
черкнуть , что р а з л и ч и е в природе раз 
бухающего м и н е р а л а (собственно 
монтмориллонит или вермикулит-
монтмориллонитовая смешанослойная 
ф а з а неупорядоченного типа) непо
средственно связано со стадиями пре
о б р а з о в а н и я исходного м а т е р и а л а , за 
счет которого они ф о р м и р о в а л и с ь . 
Т а к , пока в породе присутствует вер
микулит , продукты его преобразова 
ния представлены монтмориллонитом. 
О д н а к о к а к только п р е о б л а д а ю щ а я 
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м а с с а (около 90 %) межслоевых п р о м е ж у т к о в первичной структу
ры вермикулита полностью изменяет свою природу, из двух ранее 
сегрегированных ф а з (собственно вермикулита и M g - F e 3 + - M O H T M O -
р и л л о н и т а ) возникает новая ф а з а из п е р е с л а и в а ю щ и х с я р а з б у х а 
ю щ и х пакетов различного кристаллохимического типа . Это пока
зывает , что вновь в о з н и к а ю щ и е на различных э т а п а х т р а н с ф о р м а 
ции исходного м а т е р и а л а ф а з ы х а р а к т е р и з у ю т с я прямой унасле-
д о в а н н о с т ь ю свойств, в том числе степенью их структурной упоря
доченности. В частности, это подчеркивается т а к ж е возникновени
ем после п р о к а л и в а н и я при 600 0 C в первом случае слюдоподоб
ной ф а з ы с периодом в 0,97 нм, тогда к а к во втором — м а т е р и а л 
практически полностью аморфизуется . В отличие от р а з р е з а 
скв . 264/334, в р а с с м а т р и в а е м о м профиле выветривания каолинит 
в в е р х а х р а з р е з а ассоциирует с м е т а г а л л у а з и т о м . 

Е щ е более изменены долериты в изученных А. Д. Слукиным и 
Ж. В. Д о м б р о в с к о й [33] Верхне-Теринском, Пунянском и других 
р а й о н а х , где нижние части р а з р е з а аналогичны рассмотренным 
в ы ш е , а верхние — представлены л а т е р и т а м и бурого, красновато-
бурого и желтого цвета . В них п р е о б л а д а е т гиббсит, гётит и изме
ненный * титаномагнетит . Иногда в элювии сохраняются каолинит , 
г е м а т и т и кварц . 

П р о ф и л ь выветривания д и а б а з о в ы х порфиритов в районе Ба-
тумского п о б е р е ж ь я К а в к а з а , по д а н н ы м В. Н. Р а з у м о в о й , имеет 
сходное с элювием на д о л е р и т а х строение, причем, к а к и в ра зре 
зе скв . 202/44, в верхних горизонтах широко р а з в и т м е т а г а л л у а -
з и т . 

Б л и з к и е по составу туфогенные породы в пределах правобе
р е ж ь я р . М а л а я Ботуобия З а п а д н о й Якутии представлены либо 
т р у б ч а т ы м и телами агломератовых туфов и туфобрекчий (преиму
щественно в северной части р а й о н а ) , либо пластовыми образова 
ниями так н а з ы в а е м о й корвунчанской свиты (в ю ж н о й части рай
о н а ) . Вследствие некоторого к о л е б а н и я в составе к а к отдельных 
т р у б ч а т ы х тел , т а к и в целом м е ж д у ними и породами у к а з а н н о й 
свиты, строение развитых на них кор выветривания имеет в к а ж 
д о м случае определенные различия . 

Туфобрекчий, как , например , в трубке в з р ы в а по р а з р е з у в 
скв . Ан-49, состоят из плагиоклазов (от о л н г о к л а з а до битовни-
т а ) , К-полевых шпатов (микроклина и о р т о к л а з а ) , кварца , доло
м и т а , кальцита , серпентина и сильно измененного биотита. 

В нижней слабо выветрелой части этого р а з р е з а (на глубине 
102,5 м ) породы с о д е р ж а т [11] преимущественно монтмориллонит , 
который аналогично рассмотренным выше д о л е р и т а м генетически 
с в я з а н с изменением вермикулита и имеет M g - C a состав межслое 
вых промежутков . В этой части р а з р е з а присутствует т а к ж е хло
рит , в октаэдрических позициях структуры которого, судя по зна
чению п а р а м е т р а b (0,927 н м ) , находятся в основном F e 2 + и ча-



стично M g . Кроме того, в небольшом количестве присутствует као> 
линит (6 = 0,89 н м ) . 

В ы ш е по разрезу , с глубины 95 м, где породы более и з м е н е н ы , 
вермикулит и генетически связанный с ним монтмориллонит исче
зают . Ассоциация глинистых минералов представлена каолинитом 
и неупорядоченной вермикулит-монтмориллонитовой смешанослой
ной фазой , аналогичной той, которая присутствует в р а з р е з е с к в . 
202/44 коры выветривания на долеритах . К верхам р а з р е з а содер
ж а н и е смешанослойной ф а з ы , в структуре которой м е ж с л о е в ы е 
промежутки начинают приобретать более четко в ы р а ж е н н ы й Ca 
состав, существенно с н и ж а е т с я . В свою очередь, вверх по п р о ф и л ю 
выветривания последовательно увеличивается количество к а о л и 
нита и р а з м е р его микроблоков , что подчеркивается повышением 
интенсивности рефлексов на д и ф р а к т о г р а м м а х со з н а ч е н и я м и 
0,444—0,416 нм. В самих верхах р а з р е з а р а з м е р ы микроблоков и 
степень упорядоченности структуры каолинита у м е н ь ш а ю т с я и по
является гиббсит (рефлекс 0,482 н м ) . По всему профилю вывет
ривания отмечается примесь гётита (рефлекс 0,416 н м ) , особен
но в его низах. Серпентин в большей части р а з р е з а п р е д с т а в л е н 
пластинчатой разностью, однако в отдельных прослоях присут
ствует т а к ж е хризотил. 

Н а трубчатых телах , представленных а г л о м е р а т о в ы м и т у ф а м и , 
как , например , в р а з р е з е скв. Ан-50, кора выветривания имеет 
сравнительно однородное строение. Н и ж н я я часть этой коры т а к 
же содержит вермикулит с несколько меньшим значением Ь 
(0,920 н м ) , чем в рассмотренном профиле выветривания . О д н а к о 
в этом р а з р е з е одновременно с монтмориллонитом и к а о л и н и т о м , 
судя по наличию на д и ф р а к т о г р а м м а х широких д и ф р а к ц и о н н ы х 
полос со значением 0,445—0,415 и 0,255—0,230 нм, о т м е ч а е т с я 
т а к ж е существенное с о д е р ж а н и е г а л л у а з и т а . Вверх по р а з р е з у 
вермикулит и монтмориллонит исчезают. В соответствии с э т и м , 
к а к и в рассмотренном выше профиле выветривания , а т а к ж е » 
средней части р а з р е з а скв. 202/44 на долеритах , появляется вер-
микулит-монтмориллонитовая смешанослойная ф а з а ( 6 = 0 , 8 9 6 н м ) 
неупорядоченного типа. Кроме того, увеличивается количество и 
возрастает упорядоченность каолинит-галлуазитовой ассоциации 
(с беспорядочной — б в низах до полубеспорядочной — пб в в е р х а х 
п р о ф и л я в ы в е т р и в а н и я ) . 

В р а з р е з е корвунчанской свиты, по электронографическим д а н 
ным, с о д е р ж а н и е г а л л у а з и т а еще более увеличивается . В о т д е л ь 
ных, преимущественно верхних, частях п р о ф и л я выветривания ту-
фогенных пород отмечается примесь пластинчатого серпентина и 
хризотила . При этом пластинчатый серпентин в виде мелких к р и 
сталлов выделяется на острых гранях других минералов . 

Средние породы (андезиты, порфириты, диориты, в к л ю ч а я 
к в а р ц е в ы е разности последних) . По д а н н ы м И. И. Гинзбурга и 
Г. В. Писемского , а т а к ж е С. С. Чекина и П. П. Т о к м а к о в а , в н и ж 
них частях профилей выветривания этих пород образуются х л о р и т , 



гидрослюда , ассоциирующие с монтмориллонит-гидрослюдистой 
смешанослойной ф а з о й *, и монтмориллонит , которые к верхам 
р а з р е з о в переходят в г а л л у а з и т и каолинит . 

Щелочные породы (нефелиновые сиениты, ийолиты и сиенито
вые п о р ф и р ы ) . В процессе выветривания этих пород возникают 
вна ч а ле гидрослюда с примесью монтмориллонит-гидрослюдистых 
смешанослойных образований * и монтмориллонит , которые выше 
з а м е щ а ю т с я г а л л у а з и т о м и каолинитом. 

Кислые породы ( граниты, гранодиориты, пегматиты и их эффу
зивные аналоги — кислые т у ф ы ) . По д а н н ы м А. Д. Слукина , гра
ниты на юге Индии с о д е р ж а т кварц , п л а г и о к л а з , калиевый поле
вой шпат, пирит и единичные зерна магнетита . В нижней части 
коры выветривания образуется каолинит . В верхах профиля вы
ветривания каолинит переходит в гиббсит. 

П о д а н н ы м Ж - В . Д о м б р о в с к о й [ 9 ] , пегматиты Ц е н т р а л ь н о г о 
П р и б а й к а л ь я представлены микроклином, п л а г и о к л а з о м , к в а р ц е м 
и мусковитом. На контакте с в м е щ а ю щ е й породой в них обычно 
присутствует роговая о б м а н к а . В нижней части п р о ф и л я вывет
ривания развита , главным образом , гидрослюда , ассоциирующая 
с монтмориллонит-гидрослюдистой смешанослойной фазой *. В 
верхах р а з р е з а п р е о б л а д а е т каолинит . 

К о р а выветривания на туфах , р а з в и т а я на правом берегу 
р . П о д к а м е н н о й Тунгуски ( з а п а д н а я часть Сибирской п л а т ф о р м ы ) , 
к а к показано А. Д. Слукиным и Ж. В. Д о м б р о в с к о й [ 3 3 ] , в ниж
ней части содержит монтмориллонит , переходящий в верхней в 
каолинит с примесью гётита. 

Осадочные породы и их метаморфизованные разности. По на
ш и м д а н н ы м [ 1 1 ] , кора выветривания на терригенно-карбонатных 
породах нижнего палеозоя в пределах Мало-Ботуобинского и Д а л -
дыно-Алакитского районов З а п а д н о й Якутии в северной части 
имеет допозднепалеозойский, а в ю ж н о й - — д о р а н н е ю р с к и й возраст . 

Исходные породы представлены серыми и светло-серыми, иног
да грязно-серыми карбонатными песчанистыми а л е в р о л и т а м и и 
известково-доломитовыми песчаниками, а т а к ж е отдельными мало
мощными прослоями карбонатизированных аргиллитов . Обломоч
ный м а т е р и а л грубозернистых пород состоит из кварца , кислых 
плагиоклазов (олигоклаз , а л ь б и т ) , К-полевых шпатов (микроклин, 
с а н и д и н ) , доломита , кальцита и мусковита . В п р о ф и л я х с общим 
относительно слабым изменением пород, как , например , по разре 
зу скв. 114/176 в нижней части (на глубине 15,3 м ) , содержится 
гидрослюда , х а р а к т е р и з у ю щ а я с я смесью политипных модификаций 
IM и 2Mi (\M>2Mi) с полубеспорядочной структурой — пб, Fe-
Mg-хлорит , монтмориллонит-гидрослюдистое и хлорит-сапонито-
вое смешанослойные о б р а з о в а н и я . У к а з а н н ы е смешанослойные 
ф а з ы характеризуются тенденцией к упорядоченному чередованию 



пакетов , что о т р а ж а е т унаследованность этого признака от исход
ных пород нижнего палеозоя . Эта особенность смешанослойных 
ф а з , к а к известно [ 1 0 ] , х а р а к т е р н а д л я пород, подвергшихся про
цессу наложенного ранее на них интенсивного постседиментацион-
ного п р е о б р а з о в а н и я . Хлорит представлен относительно крупными 
в плоскости аЬ, но тонкими по оси с частицами, иногда с призна
ками эластичности. В отличие от этого, гидрослюда 2Mi х а р а к т е р и 
зуется псевдоизометричными микроблоками , о т л и ч а ю щ и м и с я от 
частиц хлорита жесткостью и большей толщиной по оси с. 

В ы ш е (начиная с глубины 9,5 м) происходит быстрое р а з л о ж е 
ние C a C O 3 и C a M g ( C O 3 ) 2 , а т а к ж е триоктаэдрических м и н е р а л о в 
слоистого типа, что приводит к развитию на этих участках круп
ных пор и м а к с и м а л ь н о й проницаемости . В результате этого (с 
глубин 6,5 м ) в профиле элювия остаются только диоктаэдриче
ские ф а з ы (гидрослюда и монтмориллонит-гидрослюдистое сме-
шанослойное образование ; последнее характеризуется , к а к и в ни
зах р а з р е з а , тенденцией к упорядоченному чередованию п а к е т о в ) . 
В верхних частях (на глубине 2,5 м) существенно у м е н ь ш а е т с я 
степень упорядоченности в переслаивании пакетов в структуре 
смешанослойной ф а з ы , а т а к ж е разупорядочение взаимного нало
ж е н и я слоев в структуре гидрослюды, особенно менее стабильной 
в процессе выветривания модификации IM. 

В профилях кор выветривания рассматриваемого возраста с 
более значительным изменением пород в целом сохраняется ана
логичное строение разрезов , однако н а б л ю д а е т с я общее увеличе
ние П Ш П В рефлексов диоктаэдрических ф а з . Следует з а м е т и т ь , 
что в нижних частях отдельных профилей этой коры выветрива
ния эпизодически присутствуют новообразования алуминита и ба-
залюминита , а в верхних частях — ярозита . 

Кора выветривания на терригенно-карбонатных породах , имею
щ а я дораннеюрский возраст и р а з в и т а я в южной части М а л о -
Ботуобинского района , отличается от э л ю в и я на у к а з а н н ы х поро
д а х в северных районах р а с с м а т р и в а е м о й территории более ин
тенсивным их преобразованием, особенно к верхам р а з р е з а . Т а к , 
в нижней части этой коры (на глубине 10—12 м) породы, пред
ставленные известковистыми песчаниками и а р г и л л и т а м и , содер
ж а т (см. рис. 50, обр. I I ) гидрослюду IM и 2Mi ( 1 M ^ > 2 M I ) , ассо
циирующую с монтмориллонит-гидрослюдистым смешанослойным 
образованием с тенденцией к упорядоченному чередованию паке
тов. Выше по р а з р е з у (на глубине 8 м) н а б л ю д а е т с я некоторое 
увеличение в структуре смешанослойной ф а з ы количества разбу
х а ю щ и х пакетов , однако с сохранением унаследованной от первич
ных пород тенденции к упорядоченности в их чередовании. П о я в 
ляется т а к ж е примесь каолинита . В верхних частях р а з р е з а (на 
глубине 2 м ) содержание каолинита , характеризующегося полу
беспорядочной структурой, резко возрастает (см. рис. 50, обр. I ) . 
Одновременно уменьшается количество гидрослюды IM и смеша
нослойной ф а з ы , реликты которых приобретают частичное разупо
рядочение . В то же время изменение гидрослюды 2Mi на данной 



с т а д и и выветривания ограничивается л и ш ь некоторым ухудшени
ем степени упорядоченности ее структуры (от упорядоченной с 
некоторыми нарушениями — ун, до упорядоченной с существенны
ми н а р у ш е н и я м и — учн). В результате этого с о д е р ж а н и е гидро
с л ю д ы 2Ми по сравнению с фазой IM, возрастает (2М\>\М). От
сюда следует, что гидрослюда 2М\ о б л а д а е т более значительной 
устойчивостью при выветривании . Соотношение м е ж д у этим мине
р а л о м , с одной стороны, а т а к ж е гидрослюдой IM и монтморилло
нит-гидрослюдистой смешанослойной фазой — с другой, подчерки
в а е т , что каолинит р а з в и в а е т с я за счет минералов , х а р а к т е р и з у ю 
щ и х с я наименьшей степенью совершенства структуры. 

А м ф и б о л с о д е р ж а щ и е породы архейского возраста ( амфиболи
т ы , роговообманково-плагиоклазовые кристаллические сланцы, био-
тит -роговообманковые кристаллические сланцы, роговообманковые 
плагиогнейсы и т. д . ) с развитой на них корой выветривания изу
чены Ж. В. Д о м б р о в с к о й [9] в П р и б а й к а л ь е (о-в Ольхон и При-
о л ь х о н ь е ) . Исходные породы в этом регионе обычно представлены 
черными или темно-серыми среднезернистыми разностями , состоя
щ и м и из роговой обманки с небольшой примесью основных плагио
к л а з о в . В кристаллических с л а н ц а х роль последних возрастает . 
В гнейсах, кроме того, появляется значительное количество к в а р 
ца. Во всех породах присутствуют биотит, магнетит и апатит , 
иногда циркон, графит и хлорит. В нижней части коры выветрива
н и я таких пород р а з в и в а ю т с я хлорит и монтмориллонит (нонтро
н и т ) , что обусловливает их зеленую окраску . В верхах э л ю в и а л ь 
ной толщи образуются каолинит и гётит. 

С у к а з а н н ы м и породами в р а с с м а т р и в а е м о м районе ассоцииру
ют т а к ж е б и о т и т с о д е р ж а щ и е разности пород (биотитовые и био
тит -графитовые плагиогнейсы и гнейсы, биотит-гранатовые и био-
тит-роговообманковые плагиогнейсы, биотит-роговообманковые 
к р и с т а л л и ч е с к и е сланцы и т. д . ) . 

В ы в е т р и в а н и е пород этого типа , с о д е р ж а щ и х в значительном 
количестве а м ф и б о л ы и пироксены, приводит, аналогично у к а з а н 
н ы м выше а м ф и б о л с о д е р ж а щ и м породам , к о б р а з о в а н и ю в низах 
разреза монтмориллонитовой зоны зеленоцветных продуктов . 

Собственно биотитовые гнейсы п р е д с т а в л я ю т собой серую плот
ную породу, с о д е р ж а щ у ю в отдельных прослоях либо крупноче
ш у й ч а т ы й биотит с небольшой примесью полевого шпата и к в а р ц а , 
л и б о в основном полевые шпаты и к в а р ц с примесью мелкочешуй
ч а т ы х слюд (мусковита и богатого ж е л е з о м б и о т и т а ) . 

В коре выветривания этого типа выделяются три зоны: гидро-
с л ю д н с т а я , гидрослюдисто-каолинитовая и гётит-каолинитовая . 
П р и этом крупночешуйчатый биотит выветривается медленнее, 
чем мелкочешуйчатый, и образует псевдоморфозы гидробиотита , 
з а т е м вермикулита и в д а л ь н е й ш е м переходит, по-видимому, в сме-
шанослойную ф а з у с преобладанием р а з б у х а ю щ и х пакетов *. 



Геохимия и кинетика выноса элементов 
при формировании элювиальных толщ 

С учетом того, что скорость выноса из в ы в е т р и в а ю щ и х с я пород 
отдельных элементов зависит от типа химических соединений, в 
состав которых они входят , нами д л я исключения этого ф а к т о р а 
были получены р а с п л а в ы некоторых типов осадочных пород и про
ведена обработка дистиллированной водой изготовленного из рас 
плавов минерального волокна . М и н е р а л ь н о е волокно (после к и п я 
чения его в течение 8 ч в дистиллированной в о д е ) , сухой остаток 
ф и л ь т р а т а и исходное волокно были исследованы з а т е м методом 
полуколичественного спектрального а н а л и з а . Из волокна , получен
ного на основе мергеля с примесью известняка , которое с о д е р ж и т 
анкерит , кальцит , кварц , слабо деградированную гидрослюду и 
хлорит, породообразующие элементы выносились в следующей по
следовательности: Na, Ca, Si , Cr, Al, Fe, Mg, Ti, M n . И н т е н с и в н о 
выносился т а к ж е К. Из волокна , изготовленного из каолина , со 
д е р ж а щ е г о каолинит с примесью к в а р ц а , элементы выносились в 
таком порядке : Ca, Na , Si, M g , Fe, Al, Ti, M n . 

К а к видно из приводимых данных, наибольшей скоростью в ы 
носа элементов из гомогенезированных систем о б л а д а ю т Na , Ca » 
Si, а наименьшей Ti и M n . Остальные породообразующие э л е м е н 
ты (Cr, M g , Fe , A l ) характеризуются средней скоростью выноса . 
Некоторый разброс в относительной скорости выноса связан в о с 
новном с р а з л и ч н ы м содержанием отдельных элементов , что о т р а 
ж а е т с я на абсолютном количестве переходящего в ф и л ь т р а т м а т е 
р и а л а определенной природы. 

Одновременно с этим в процессе выветривания происходит 
окисление п о д а в л я ю щ е й массы F e 2 + , а т а к ж е общее п о в ы ш е н и е 
роли гидратированных минералов . В результате этого в целом в 
верхних горизонтах э л ю в и а л ь н ы х т о л щ из главнейших э л е м е н т о в 
н а к а п л и в а ю т с я Al, а т а к ж е F e 3 + , Ti и о б щ а я H 2 O , особенно вхо
д я щ а я в ее состав H 2 O + , тогда к а к Na , Ca, К, Mg и Si выносятся 
[ 2 7 ] . 

Использование д л я выяснения особенностей изменения химиче^ 
ского состава различных пород в зоне гипергенеза к л а с т е р - а н а л и 
за п о к а з а л о , что имеется четкое соответствие м е ж д у и с х о д н ы м » 
породами и о б р а з у ю щ и м и с я за счет их изменения э л ю в и а л ь н ы м и 
продуктами . В этом методе, р а з р а б о т а н н о м В. Г. Хитровым, в а ж 
нейшие 10 оксидов химического состава породы или м и н е р а л а 
( S i O 2 , T i O 2 , A l 2 O 3 , F e 2 O 3 , F e O , C a O , M g O , N a 2 O , K 2 O , H 2 O + ) 
переводятся в ранги (от 1 до 10) , наименьший из которых ( I ) 
соответствует оксиду с минимальным, а наибольший (10) — с м а к 
симальным с о д е р ж а н и е м от суммарного количества (в % ) всех 
оксидов в составе изучаемого объекта . На основе полученных ран
гов определяются три п о к а з а т е л я LM, KN и OK, из которых пер
вый является дискриминатором, а два других — к л а с с и ф и к а т о р а м и . 

Д и с к р и м и н а т о р LM, х а р а к т е р и з у ю щ и й соотношение в п о р о д а х 
или м и н е р а л а х лейкократовых и меланократовых компонентов , 



вычисляется п о разности следующих сумм р а н г о в : L A f = ( S i C b + 
+ A l j O s + N a s O + ' K s O + H a O + ) — ( M g O + F e O + F e 2 0 3 + C a O + T i 0 2 ) . 
Его значение изменяется в пределах — 2 5 ^ L A f ^ : + 2 5 . 

К л а с с и ф и к а т о р KN ( — 2 1 ^ / C N ^ + 2 1 ) предназначен , главным 
о б р а з о м , д л я выяснения п р и н а д л е ж н о с т и объекта к тому или ино
му типу породы или минералу , что осуществляется путем сравне
ния их эталонных а р е а л о в с полученными д а н н ы м и [ 3 8 ] . Значение 
KN определяется из разности сумм: KN= ( А 1 2 0 3 + К 2 0 + С а О ) — 
( F e 2 0 3 + N a 2 0 + H 2 0 + ) . К л а с с и ф и к а т о р O K ( — 2 1 < 0 / С ^ + 2 1 ) 

с л у ж и т д л я в ы я в л е н и я специфики изменения состава объектов в 
в зоне гипергенеза и значение OK= ( F e 2 0 3 + H 2 0 + + A l 2 O 3 ) — F e O + 
+ M g O + N a 2 0 ) . П о л у ч е н н ы е фигуративные точки наносятся н а 
с п а р е н н у ю петрохимическую, или вариационную д и а г р а м м у 
(рис. 5 3 ) , в которой дискриминатор LM составляет о б щ у ю абсцис

су , а к л а с с и ф и к а т о р ы KM и OK — ординату . П р и нанесении на 
д и а г р а м м у р я д а а н а л и з о в однотипных объектов , например горных 
пород , минералов и т. д. , они о б р а з у ю т а р е а л ы колебаний их хи
мического состава . В свою очередь, последовательность измене
ния химизма пород по какому-то определенному направлению, в 
частности по профилю выветривания , м о ж е т быть представлена в 
в и д е векторов , соединяющих отдельные фигуративные точки на 
д и а г р а м м а х LM—KN и LM—OK, в соответствии с изменением глу
б и н з а л е г а н и я образцов . В связи с тем что дискриминатор и клас 
с и ф и к а т о р ы на в а р и а ц и о н н ы х д и а г р а м м а х взаимно связаны м е ж д у 
собой , векторы различных групп оксидов н а п р а в л е н ы в р а з н ы е сто
р о н ы . 

Исходные магматические породы (ультраосновные, основные, 
с р е д н и е и кислые) характеризуются на вариационных д и а г р а м м а х 
LM—KN и LM—OK определенными а р е а л а м и л о к а л и з а ц и и , при
чем их д и ф ф е р е н ц и а ц и я основана на различном содержании в них 
S i O 2 . П о л о ж е н и е а р е а л о в магматических пород, их последователь
ность и некоторое перекрытие , вследствие сходства и в заимных пе
реходов м е ж д у ними, контролируются следующими двумя факто
р а м и : химическим составом и минералогическими особенностями по
род . П е р в ы й из них у к а з ы в а е т на «прогрессирующую силицифика
цию» состава конкретных магматических д и ф ф е р е н ц и а т о в , согла
сующуюся с общим изменением состава горных пород, по А. П. Ви
ноградову . Второй ф а к т о р определяет закономерное усложнение 
«кристаллического строения породообразующих минералов от про
стых тетраэдров (оливин) , цепей и колец (соответственно пирок-
с е н ы и а м ф и б о л ы ) при низких значениях дискриминатора LM к 
листам и к а р к а с а м (соответственно слюды и полевые ш п а т ы ) при 
высоких его значениях . 

Подобно тому к а к а р е а л ы магматических пород о т р а ж а ю т су
щественные черты единства их химического состава и минераль
ной природы, а р е а л ы в а ж н е й ш и х осадочных пород на д и а г р а м м а х 
LM—KN и LM—OK (рис. 54) иллюстрируют их тесную связь , 
п р е ж д е всего, с происхождением пород. В левой нижней части по
следней д и а г р а м м ы л о к а л и з у ю т с я преимущественно хемогенные 



Рис. 53. Ареалы главных типов магматических пород на диаграммах LM—OK и 
LM—KAf (рядом с диаграммами приведены розы их векторов): 

»1 — ультраосновные (дуниты, оливиниты, перидотиты), II — основные (пироксениты горн-
блендиты, габбро, нориты, анортозиты), III — средние (диориты, кварцевые диориты), IV — 
>кислые (тоналиты, гранодиориты, граниты, лейко- и плагиограниты). У, О, С, К — точки 

соответствующие средним составам пород 

п о р о д ы (карбонаты, оксиды и гидроксиды ж е л е з а , а т а к ж е суль
ф а т ы и г а л и т ы ) , в правой верхней части — терригенные породы, 
п р е д с т а в л я ю щ и е собой стадиально измененные продукты выветри
вания исходных пород. 

Из сравнения соответствующих д и а г р а м м (см. рис. 53 и 54) 
видно, что зоны ареалов исходных пород и конечных продуктов 
выветривания на д и а г р а м м а х LM—KN д и ф ф е р е н ц и р о в а н ы срав 
нительно слабо . Это свидетельствует об относительном сходстве их 
валового химического состава , а точнее — об определенной их уна
следованное™. В отличие от этого, разделение тех же зон на диа 
г р а м м а х LM—OK отчетливо выявляет различие химического со-



става , обусловленное специфическими процессами, п р о т е к а ю щ и м и 
при выветривании исходных пород. 

У к а з а н н о е выше изменение в с о д е р ж а н и и отдельных оксидов 
в профиле выветривания четко в ы я в л я е т с я по увеличению пока
зателя OK до значений 8—10 и выше д л я элювиальных продуктов 

Рис. 54. Обобщающие диаграммы процесса выветривания различных пород ПО' 
профилям /—21 (объяснения см. в тексте, гл. III). 

Ареалы исходных пород на диаграмме LM—KN: 1 — кимберлиты, II — пикритовые порфи
рита и перидотиты, III — базальты и долериты, IV — диориты и кварцевые диориты, V — 
плагиограниты VI — граниты и лейкограниты, VII — известняки, VIII — амфиболиты и 
гнейсы. Ареалы конечных продуктов выветривания на диаграмме LAI—OK: А — окисные 
железные руды, Б — латериты и бокситы, В — кварц-монтмориллонит-гидрослюдистые поро
ды, Г — каолинит-гидрослюдистые породы, Д — каолины; а, б, в — векторы, характеризую

щие состав конечных, промежуточных и начальных продуктов выветривания 

ПО 



первично меланократового состава и до 12—15 и выше — д л я лей-
кократового . Обычно такие значения OK соответствуют существен
но зрелым продуктам выветривания . 

О д н а к о в некоторых п р о ф и л я х выветривания , как , например , 
в элювии на терригенно-карбонатных породах Якутии [ 1 1 ] , в ка
честве промежуточных продуктов возникают метастабильные ф а з ы 
(например , сульфаты , с у л ь ф о а л ю м и н а т ы и д р . ) . Это м о ж е т обус
л о в л и в а т ь а н о м а л ь н о е повышение в верхних частях неполных про
ф и л е й выветривания с о д е р ж а н и я отдельных оксидов, как , напри
мер, C a O , K 2 O или N a 2 O . 

А н а л и з этих д и а г р а м м т а к ж е показывает , что по мере образо 
в а н и я в верхах отдельных разрезов профилей выветривания , воз-
.никших на одних и тех же породах , все более измененных в зоне 
гипергенеза продуктов , соответствующие им векторы закономерно 
с м е щ а ю т с я от ареалов , свойственных более нижним горизонтам 
выветривания (вектор 12в), через промежуточные (векторы 96 и 
126) к а р е а л а м , х а р а к т е р н ы м д л я конечных продуктов (векторы 
9а и 12а). Указанное смещение четко о т р а ж а е т с я в последователь-
л о м увеличении углов а м е ж д у векторами выветривания и осями 
KN и OK на соответствующих д и а г р а м м а х . Соответственно, дли
ны векторов / х а р а к т е р и з у ю т полноту р а з в и т и я профилей вывет
ривания . Кроме того, отмечается своеобразное «зеркальное» соот
ношение парных векторов на у к а з а н н ы х д и а г р а м м а х . Все это по
к а з ы в а е т , что р а з л и ч н ы е породы, в зависимости от их исходного 
состава и интенсивности п р е о б р а з о в а н и я в процессе выветривания , 
х а р а к т е р и з у ю т с я определенными углами наклона векторов GLKN и 
аок, а т а к ж е различными д л и н а м и векторов lKN, и особенно 1ок-

Н а и б о л е е в а ж н ы е сведения р а с с м а т р и в а е м ы й метод дает при 
а н а л и з е распределения главнейших породообразующих оксидов, 
в частности таких, которые з а н и м а ю т высокие ранги по величине 
с о д е р ж а н и я (10, 9, 8, иногда 7) к а к в начальном , т а к и в конеч
ном химических составах главных типов пород. 

В исходных ультраосновных породах (профили 1—4, LM от 
9 д о — 5 ) высшие ранги с о д е р ж а н и я п р и н а д л е ж а т : S i 0 2 > M g O > 
> C a O > FeO (здесь и д а л е е учитывается средний ранг оксида в 
р а с с м а т р и в а е м ы х п о р о д а х ) . Соответственно в конечных продуктах 
и х выветривания главные ранги: S i 0 2 > A l 2 0 3 = F e 2 0 3 > H 2 0 + , т а к 
к а к в этом случае н а к а п л и в а ю т с я А1 2 0з , F e 2 O 3 и H 2 O + при выно
се M g O , C a O и окислении F e 2

+ . Н а к о п л е н и е преимущественно лей-
кократовых компонентов и вынос наиболее меланократовых обус
л о в л и в а ю т увеличение значения LM к концу процесса и н а п р а в 
ление векторов выветривания этих пород на д и а г р а м м е LM—OK 
вправо и вверх соответственно изменению рангов с о д е р ж а н и й на
к а п л и в а ю щ и х с я и выносимых оксидов (см. «розы векторов» на 
рис. 53 ) , а на д и а г р а м м е LM—KN т а к ж е вправо , но вниз. 

В неизмененных основных породах (профили 5—10, LM от — 3 
д о + 3 ) высшими рангами характеризуется ряд : S i 0 2 > A l 2 0 3 > 
> C a O > M g O , который в конечных продуктах сменяется сущест
венно иным: A l 2 0 3 > F e 2 0 3 > H 2 0 + > S i 0 2 , т . е . в них н а к а п л и в а ю т -



ся F e 2 O 3 , H 2 O + и A l 2 O 3 при выносе M g O и C a O . Это п о к а з ы в а е т , 
что изменение основных пород протекает практически аналогично 
рассмотренным выше. 

Д л я исходных средних пород (профиль 11, LM = -\-\) х а р а к т е р 
н а подобная ж е смена рядов главнейших оксидов о т S i 0 2 > A l 2 0 3 > 
> С а О к S i 0 2 > A l 2 0 3 > H 2 0 + > F e 2 O 3 и накопление в коре H 2 O + и 
F e 2 O 3 с выносом C a O при относительной инертности S i O 2 и A l 2 O 3 . 
В итоге конечные продукты и в этом типе пород т а к ж е о б о г а щ а 
ются лейкократовыми компонентами. 

Д л я неизмененных кислых пород (профили 12—16, LM от +9 
д о + 2 3 ) н а б л ю д а е т с я и н а я картина . Существенно лейкократовый 
р я д — S i 0 2 > A l 2 0 3 > N a 2 0 > K 2 0 — сменяется в верхах профилей 
менее лейкократовым рядом A l 2 0 3 > S i 0 2 > H 2 0 + > F e 2 0 3 , причем 
отчетливо н а к а п л и в а ю т с я H 2 O + и F e 2 O 3 при интенсивном выносе 
N a 2 O , K 2 O , а т а к ж е S i O 2 . В профилях выветривания этих пород 
н а б л ю д а е т с я обратное соотношение м е ж д у лейко- и меланократо -
выми составляющими в низах и верхах р а з р е з а (см. р и с ' 5 4 ) . Э т о 
свидетельствует о р а д и к а л ь н о м изменении н а п р а в л е н и я процесса 
при выветривании кислых пород (см. профили 13, 14, 16). 

Процессы, происходящие при выветривании осадочных и мета
морфических пород, принципиально не отличаются по химизму от 
рассмотренных выше. Так , д л я первых, представленных терриген-
но-карбонатными породами (профили 17 и 18, LM от —2 до + 2 5 ) , 
характерен «стандартный» процесс (см. рис. 5 4 ) , о пр едел яемый 
значениями LM2>LMh когда р я д главнейших оксидов — S i 0 2 > 
> M g O = C a O > A l 2 0 3 — сменяется в верхах профилей рядом — 
S i 0 2 > F e 2 0 3 > A l 2 0 3 > H 2 0 + , т . е . н а б л ю д а ю т с я накопление F e 2 O 3 , 
H 2 O + и A l 2 O 3 с выносом M g O и C a O . Д л я вторых, в к л ю ч а ю щ и х 
а м ф и б о л и т ы и различного типа гнейсы (профили 19—21, LM от 
+ 1 до + 1 7 , 5 ) , х а р а к т е р н а смена р я д а S i 0 2 > A l 2 0 3 > C a O > K 2 0 на 
р я д S i 0 2 > A l 2 0 3 = F e 2 0 3 > H 2 0 + , что сопровождается накоплением 
в верхах F e 2 O 3 и H 2 O + и выносом C a O и K 2 O при р а з н о о б р а з н о м 
направлении процесса, в зависимости от начального значения LM. 

Приведенные данные показывают , что из существенно мелано-
кратовых ультраосновных и основных магматических пород и их 
химических аналогов выносятся , главным образом , м е л а н о к р а т о -
вые компоненты. Это приводит к более лейкократовому составу 
продуктов выветривания , определяемому увеличением значения 
LM и OK при уменьшении KN (в соответствии с «розами векто
ров» — см. рис. 53 ) . 

В более кислых лейкократовых породах, н а р я д у с такой же 
возможностью, по мере приближения дискриминатора LM к е го 
предельному положительному значению возникает все более ве
роятная возможность частичного выноса лейкократовых главных 
компонентов. Это сопровождается уменьшением значений LM при 
подобных ж е , что и д л я "меланократовых пород, изменениях OK 
и KN. 

Вследствие этого, угол поворота вектора выветривания аок и 
коррелирующийся с ним угол <XK;N зависят , г л а в н ы м образом , от 



соотношения м е ж д у лейкократовыми и м е л а н о к р а т о в ы м и компо
нентами н а ч а л ь н ы х и конечных продуктов выветривания и особен
ностей процесса выноса и накопления г л а в н ы х компонентов. 

В а ж н о е значение д л я характеристики процесса выветривания 
имеет т а к ж е перераспределение м е ж д у исходными породами и 
о б р а з у ю щ и м с я элювием р я д а других элементов . Так , например , из 
изученных нами пород в профилях выветривания на территории 
З а п а д н о й Якутии вынос и накопление редких и рассеянных элемен
тов происходят в следующей последовательности. 

П р и выветривании кимберлитов н а к а п л и в а ю т с я Со, Ni , Cr, в 
меньшей степени увеличивается с о д е р ж а н и е Nb , Zr, Р , несколько 
возрастает в продуктах выветривания т а к ж е количество Be, Sc , В 
и Mo. Из долеритов в процессе выветривания , кроме у к а з а н н ы х 
элементов , выносятся Sr , Ba и Zr. В наибольшей степени н а к а п 
л и в а ю т с я В и Mn, в меньшей — Со и Ni. П р и выветривании туфов 
и туфогенных пород н а б л ю д а е т с я существенное накопление V и 
менее значительное — В, Ni, Со и Mn. 

В коре выветривания терригенно-карбонатных пород допоздне-
палеозойского возраста происходит частичное накопление Be и N b . 
Соответственно в профилях выветривания дораннеюрской к о р ы 
выветривания в наибольшей степени н а к а п л и в а ю т с я В, Y и Yb, в 
меньшей — Zn, Be и Nb. 

3. ЗАКОНОМЕРНОСТИ ОБРАЗОВАНИЯ 
ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛОВ 

В ПРОЦЕССЕ ВЫВЕТРИВАНИЯ И ПОЧВООБРАЗОВАНИЯ 

Приведенные в ы ш е особенности изменения химического соста
ва различных пород непосредственно с в я з а н ы с преобразованием 
с о д е р ж а щ и х с я в них минеральных ассоциаций. Этот процесс на
чинается по трещинам , возникающим в породах на наиболее ран
них стадиях их гипергенного преобразования , что обеспечивает 
циркуляцию в них вадозных вод. П р и этом, исходя из свойств 
воды и структурных особенностей минералов , с о д е р ж а щ и х с я в 
дренируемых породах, механизм взаимодействия м е ж д у минерала 
ми и водами и возникающие продукты реакций будут различными . 

Высокая диэлектрическая постоянная воды определяет сильную 
р а с т в о р я ю щ у ю способность ее по отношению к м и н е р а л а м с пре
имущественно ионным типом связи элементов в их структуре . К 
ним относятся галогениды, сульфаты, карбонаты , а т а к ж е слои
стые силикаты триоктаэдрического типа •— серпентины, практиче
ски не с о д е р ж а щ и е в структуре Al. 

В связи с этим на ультраосновных породах , в которых преоб
л а д а ю т серпентин, Fe -карбонаты и рудные минералы, при вывет
ривании, в результате последовательного окисления Fe в их струк
туре формируются охры. Это, к а к показано выше, определяет на
правление векторов выветривания на д и а г р а м м а х LM—OK в наи
более левую часть поля латерит-бокситов (векторы 2 я 3), по 
сравнению с начальными э т а п а м и изменения пород р а с с м а т р и в а е -
8 Зак. 775 J ; J 3 



мого типа, связанными с возникновением сунгулита — гиперген
ного серпентина (см. рис. 54, вектор 1), или разностей кимбер
литов , с о д е р ж а щ и х повышенную примесь флогопита и продуктов 
его преобразования (см. рис. 54, вектор 4). 

М и н е р а л ы с ковалентными и ионноковалентными связями в 
структуре (полевые шпаты, а м ф и б о л ы , пироксены и нефелин) сла
бо растворяются в свободной воде. О д н а к о они р а з л а г а ю т с я при 
действии на них органических кислот и ферментов , с о д е р ж а щ и х с я 
в п е р е к р ы в а ю щ и х коры почвах. У к а з а н н ы е м и н е р а л ы неустойчивы 
т а к ж е в воде, о б р а з у ю щ е й тонкие пленки на поверхности микро
т р е щ и н в в ы в е т р и в а ю щ и х с я породах . На месте этих минералов 
возникают пустоты, что определяет резкое повышение ф и л ь т р а ц и 
онной способности пород, которая в условиях ж а р к о г о к л и м а т а 
обусловливает возможность возникновения интенсивного промыв
ного р е ж и м а . Следует , однако , иметь в виду, что оптимальным 
д л я о б р а з о в а н и я наиболее мощных э л ю в и а л ь н ы х т о л щ следует 
считать промывной р е ж и м средней интенсивности. 

Исходя из наличия в основных породах , главным образом , ми
нералов с каркасной , цепочечной и островной структурами за счет 
•основных плагиоклазов (через стадию м о н т м о р и л л о н и т а ) и вер-
микулит-монтмориллонитовой смешанослойной ф а з ы возникает 
каолинит (см. рис. 54, векторы 7, 8 я 10) с относительно невысо
ким совершенством структуры. Одновременное образование гипер
генного серпентина и побочного продукта монтмориллонитизации 
основных п л а г и о к л а з о в •— вторичного кальцита обусловливает ана 
логично ультраосновным породам, длительную сохранность в про
филе выветривания р а с с м а т р и в а е м ы х пород относительно высо
ких значений р Н . Это, вследствие повышенной концентрации ионов 
ОН в среде, увеличивает их взаимодействие с а т о м а м и Si и Al. 
П р и меньшей энергии связи A l — О в алюмо-кислородно-кремние-
вых группировках , ОН-ионы путем нуклеофильной а т а к и ими ато
мов Al и Si предпочтительнее воздействуют на Al. В результате 
этого возникший в профиле выветривания относительно слабо 
упорядоченный каолинит в д а л ь н е й ш е м начинает испытывать по
следовательное разупорядочение структуры. Так , например , в изу
ченных нами туфобрекчиях основного состава трубки Ан-49 З а 
падной Якутии на глубине 52,1 м р а с с м а т р и в а е м ы й минерал ха
рактеризуется упорядоченной с некоторыми н а р у ш е н и я м и сте
пенью совершенства структуры — ун, тогда к а к выше — последо
вательно беспорядочной — б, а на глубине 17,1 м — полностью 
беспорядочной — бб. "Это сопровождается появлением в профиле 
выветривания основных пород гиббсита (см. рис. 54, векторы 5, 6 
и 9), что подчеркивает универсализм процесса м и н е р а л о о б р а з о в а 
ния, т. е. к а к возникновение каолинита связано с первичным разу-
порядочением структуры исходных минералов , т а к и о б р а з о в а н и е 
гиббсита сопровождается с н а ч а л а резким ухудшением степени со
вершенства структуры каолинита , а з атем его разрушением . П р о 
цесс гиббситообразования в значительной степени интенсифициру
ется при залегании выветривающихся т о л щ в ассоциации с к а р б о -



натными породами. За счет легкого растворения последних обеспе
чиваются , с одной стороны, создание необходимой д л я р а з л о ж е н и я 
алюмосиликатов щелочной среды, а с другой — быстрый д р е н а ж 
через у к а з а н н ы е породы метеорных вод. 

В отличие от к а р к а с н ы х , цепочечных и островных силикатов 
механизм изменения слоистых а л ю м о с и л и к а т о в имеет иной х а р а к 
тер . Во-первых, они т а к ж е относятся к неустойчивым в зоне гипер-
генеза м и н е р а л а м , которые легко подвергаются гидратации (бы
стрее всего т р е х э т а ж н ы е разности триоктаэдрического т и п а ) , а 
т а к ж е трансформации . Во-вторых, измененные в процессе вывет
ривания слоистые м и н е р а л ы более длительное время , по сравне 
нию с другими м и н е р а л а м и , сохраняются в элювии. П р и этом три
октаэдрические минералы двух- (серпентины) и четырехэтажного 
(хлориты) типов наименее устойчивы. О д н а к о у триоктаэдриче 
ских минералов водные группировки о б л а д а ю т большей прочно
стью связи с катионами в кристаллической структуре , чем у диок
таэдрических. Поэтому м а с ш т а б ы изменения количества воды у 
триоктаэдрических минералов весьма ограничены, что о п р е д е л я е т 
узкий д и а п а з о н существования д е г р а д и р о в а н н ы х разностей их, 
возникающих при з а м е щ е н и и в структуре р а с с м а т р и в а е м ы х ф а з 

•некоторых катионов водными группировками. Соответственно пре
о б л а д а н и е в их кристаллической решетке подвижных элементов 
(Mg, и особенно F e 2 + ) обусловливает при окислении последнего 
быстрое р а з л о ж е н и е р а с с м а т р и в а е м ы х минералов . О б р а з у ю щ и е с я 
свободные окислы поступают в раствор , причем на основе осво
б о ж д а ю щ е г о с я Al, в зависимости от относительной интенсивно
сти промывного р е ж и м а и рН среды, возникает либо к а о л и н и т , 
либо гиббсит. 

В то же время в структуре т р е х э т а ж н ы х минералов триокта
эдрического типа первичные изменения сопровождаются , п р е ж д е 
всего, выносом элементов , х а р а к т е р и з у ю щ и х с я ионным типом свя
зи, т. е. межслоевых катионов. В связи с этим, по сравнению с их 
ч е т ы р е х э т а ж н ы м и а н а л о г а м и , р а с с м а т р и в а е м ы е минералы изме
няются без полного, как у хлоритов, р а з р у ш е н и я структуры в бо
лее широких пределах , причем начинается этот процесс д а ж е зна 
чительно раньше , чем у ч е т ы р е х э т а ж н ы х слоистых силикатов . 
Т р е х э т а ж н ы е минералы триоктаэдрического типа последовательно 
переходят во все более д е г р а д и р о в а н н ы е разности, что сопровож
дается наряду с деструкцией т а к ж е частичной диоктаэдрацией их, 
т. е. переходом в разновидности слоистых силикатов , х а р а к т е р и 
зующихся наибольшей устойчивостью в зоне гипергенеза . 

В свою очередь, собственно диоктаэдрические м и н е р а л ы трех
э т а ж н о г о типа, с о д е р ж а щ и е в октаэдрических позициях главным 
образом Al и Fe 3 +, о б л а д а ю т м а к с и м а л ь н о й в зоне гипергенеза 
устойчивостью по сравнению с другими рассмотренными в ы ш е 
слоистыми силикатами . 

По отношению к ф а к т о р а м выветривания главнейшие породооб
р а з у ю щ и е минералы (в порядке у б ы в а н и я устойчивости) могут 
быть р а с п о л о ж е н ы в следующий р я д : кварц , к а л и е в ы е полевые 
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ш п а т ы , а м ф и б о л ы , пироксены, кислые п л а г и о к л а з ы , основные п л а 
г и о к л а з ы , вулканическое стекло и к а р б о н а т ы . Соответственно слои
с т ы е силикаты х а р а к т е р и з у ю т с я такой последовательностью умень
ш е н и я стабильности структуры: мусковит и диоктаэдрические гид
р о с л ю д ы 2Mu глаукониты, селадониты и другие гидрослюды 1М, 
д и о к т а э д р и ч е с к и е разности монтмориллонит-гидрослюдистых сме
ш а н о с л о й н ы х образований и монтмориллонита , ди-триоктаэдриче
ские смешанослойные образования , триоктаэдрические монтморил
л о н и т ы и хлориты, хлорит-монтмориллониты и хлорит-вермикули
т ы , вермикулиты и, наконец, триоктаэдрические разности слюд и 
.гидрослюд. 

Исходя из этого ультраосновные , основные и, частично сред
н и е породы, с о д е р ж а щ и е темноцветные минералы, в к л ю ч а я три
о к т а э д р и ч е с к и е разности слоистых силикатов и п л а г и о к л а з ы , наи
менее устойчивы в зоне гипергенеза . В а ж н о й особенностью их 
п р е о б р а з о в а н и я я в л я е т с я быстрое р а з л о ж е н и е и накопление Al 
л профиле выветривания в виде свободных гидроокислов . 

В то же время при гипергенном изменении кислых и, частично, 
средних пород, обогащенных кварцем , калиевыми полевыми шпа
т а м и и слоистыми силикатами , особенно диоктаэдрического типа , 
б о л ь ш а я часть освобождающегося при их р а з л о ж е н и и Si и Al в 
условиях свойственных указанной минеральной системе относи
тельно низких значений рН ( ~ 6 ) с в я з ы в а е т с я в структуре каоли
нита . Прочность связи Si и Al в структуре каолинита обеспечива
ет длительную сохранность его в профиле выветривания кислых, 
с р е д н и х и терригенно-карбонатных пород (см. рис. 54, векторы 11, 
126, в, 13—15, 17, 18). О д н а к о процесс дальнейшего преобразова 
ния м и н е р а л а интенсифицируется в породах, х а р а к т е р и з у ю щ и х с я 
относительно небольшим с о д е р ж а н и е м кристаллических ф а з , как , 
например , в т у ф а х (см. рис. 54, вектор 16). Аналогично п р о ф и л я м 
выветривания основных пород присутствие к а р б о н а т н ы х прослоев 
в у к а з а н н ы х выше породах т а к ж е резко интенсифицирует про
цесс выветривания их в сторону возникновения гиббсита (см. 
.рис. 54, вектор 18). 

При выветривании метаморфических пород, х а р а к т е р и з у ю щ и х 
ся преобладанием триоктаэдрических слюд, а т а к ж е с о д е р ж а щ и х 
другие ж е л е з и с т ы е минералы, например а м ф и б о л ы , н а р я д у с као
линитом в большом количестве образуются охры. Это обусловли
вает направление векторов выветривания на петрохимических диа 
г р а м м а х LM—OK под разными углами , в зависимости от основ
ного ( амфиболиты и амфиболовые гнейсы) или кислого (биотито-
вый гнейс) типа пород, в сторону поля латерит-бокситов (см. 
рис. 54, векторы 19, 20, 21). 

К а к показывает а н а л и з рассмотренных выше профилей, разви
вающихся на породах различного типа , в верхних горизонтах их, 
за исключением ультраосновных пород, не с о д е р ж а щ и х Al мине
р а л о в , присутствуют каолинит и, иногда, г аллуазит , а т а к ж е гиб-
бсит, оксиды и гидроксиды ж е л е з а . В отличие от этого, н и ж н и е 
горизонты, в зависимости от типа пород, х а р а к т е р и з у ю т с я значи-



Таблица 2 
Значения рН минералов из кор выветривания (1—3), 
осадочных пород (4, 5) и вод различного типа (6—8) 

п.п Минерал, вода рН № 
п.п Минерал, вода рН 

1 Каолинит 6,4—6,9 6 Речная вода (рек Се 6,0—6,3 
2 Гидрослюда 6,7—7,7 верного полушария) 
3 Монтмориллонит 7,9—9,8 7 Озерная вода (пресных 6,0—7,0 
4 Кальцит 9,4—9,5 озер Северного полуша
5 Доломит 9,6—10,1 рия) 

8 Морская вода (открыто 7,5—8,5 
го океана) 

т е л ь н ы м р а з н о о б р а з и е м минеральных ассоциаций. Т а к , при вывет
ривании ультраосновных, основных и, частично, средних пород, 
с о д е р ж а щ и х значительное количество F e - M g минералов , на ран
н и х стадиях образуются преимущественно , обогащенный Mg и 
F e 3 + монтмориллонит ди-триоктаэдрического типа, а т а к ж е т а к и е 
т р и о к т а э д р и ч е с к и е минералы, к а к вермикулит , серпентин струк
турного типа А и хлорит. В отличие от этого, в элювии на кислых 
л , частично, средних породах возникают диоктаэдрические минера
лы в основном гидрослюда , монтмориллонит-гидрослюдистые сме
ш а н о с л о й н ы е о б р а з о в а н и я и р е ж е обогащенный Al монтморилло
н и т ( главным образом , при выветривании кислых т у ф о в ) . Следует 
подчеркнуть , что в монтмориллонитах состав октаэдрического за 
полнения зависит от химизма исходных минералов , за счет кото
р ы х они образовались . Это о т р а ж а е т унаследованность свойств 
вторичных ф а з по отношению к первичному субстрату . В отличие 
ют этого, с о д е р ж а н и е Al в т е т р а э д р а х зависит от рН среды. Так , 
в корах (снизу вверх) по мере уменьшения значений рН с о д е р ж а 
ние Al в т е т р а э д р а х уменьшается , что я в л я е т с я необходимым ус
л о в и е м д л я дальнейшего п р е о б р а з о в а н и я монтмориллонита в као 
л и н и т , у которого Al, к а к показано выше, полностью отсутствует 
в тетраэдрических позициях структуры и рН на 1,5—2,9 единицы 
н и ж е (табл . 2 ) . 

Отдельные стадии выветривания сопровождаются , кроме того, 
возникновением рентгеноаморфных продуктов. Эти продукты, в за 
висимости от состава , л и ш ь частично могут я в л я т ь с я реакционно-
активным м а т е р и а л о м д л я о б р а з о в а н и я новых, устойчивых в зоне 
гипергенеза кристаллических ф а з . Д л я этого необходимо, п р е ж д е 
всего, наличие в их составе определенных элементов в стехиомет-
рическом соотношении м е ж д у собой, которые способны при свой
ственных коре выветривания термобарических и геохимических 
условиях переходить в раствор и вновь инконгруентно кристалли
з о в а т ь с я , пока полностью не будет израсходован резерв какого-
л и б о из входящих в новое соединение компонентов. 



Необходимо обратить внимание , что скорость о б р а з о в а н и я в 
профилях выветривания одного из конечных продуктов выветри
вания — каолинита и степень упорядоченности его кристалличе 
ской структуры зависят , главным о б р а з о м , от химизма и минера
логических особенностей исходных пород [ 1 1 ] . О б р а з у ю щ и й с я в 
корах выветривания каолинит характеризуется весьма значитель
ной (по оси с) величиной микроблоков , т. е. имеет вермикулитопо-
добную форму . Следует обратить внимание , что абсолютная вели
чина микроблоков у этого минерала т а к ж е зависит от типа пород, 
на которых р а з в и в а л а с ь кора выветривания . Так , на кислых поро
д а х ( гранитах , аплитах , пегматитах , гнейсах, мигматитах , грано-
диоритах и д р . ) микроблоки каолинита имеют наибольшие р а з 
меры как по оси с, т а к и в плоскости аЪ. Относительно крупные 
р а з м е р ы микроблоков каолинита в базисной плоскости соответ
ствуют разновидностям с наиболее высокой степенью упорядочен
ности их структуры [ 4 0 ] . В частности, у каолинита Глуховецкого 
месторождения У С С Р , возникшего в результате выветривания био-
тит -плагиоклазовых и гранат -биотит -плагиоклазовых гнейсов, а 
т а к ж е чудново-бердичевских гранитов и порфировидных гранитов 
кировоградского типа, х а р а к т е р и з у ю щ и х с я наибольшей величиной 
микроблоков в плоскости ab, коэффициент кристалличности (К), 
по Д. Хинкли, достигает 1,45 (см. рис. 5 ) . При этом, в зависимо
сти от конкретного типа выветривающихся пород, значения этого 
индекса колеблются и д а ж е превышают у к а з а н н у ю величину, до
стигая 1,55. Н а и в ы с ш е й относительной степенью упорядоченности 
о б л а д а е т каолинит, о б р а з о в а в ш и й с я на гнейсах, и наименьшей —• 
на порфировидных гранитах . Соответственно в профилях выветри
вания кислых пород общей тенденцией является увеличение ин
декса упорядоченности каолинита к верхним частям зоны полной 
каолинизации исходных пород. В свою очередь, каолиниты, разви
тые в коре выветривания на средних породах, имеют меньшие р а з 
меры микроблоков , как , например , в р а з р е з е Просяновского место
рождения . Д л я них коэффициент К равен 1,15. По мере увеличе
ния основности выветривающихся пород к а к дисперсность, т ак и 
степень окристаллизованности минерала закономерно у м е н ь ш а ю т 
ся. 

К а к у к а з ы в а е т Ю. А. Русько [ 3 1 ] , р а з л и ч н а я величина индекса 
упорядоченности каолинита , образовавшегося в профилях вывет
ривания отдельных типов пород, м о ж е т быть использована в каче
стве типоморфного признака д л я выяснения генезиса переотложен
ных каолинитов . Следует , однако , иметь в виду, что на стадиях 
денудации кор и накопления продуктов выветривания в конечных 
водоемах стока , а т а к ж е постседиментационных преобразований 
с о д е р ж а щ и х каолинит пород он под влиянием факторов механи
ческого, химического и теплового воздействия может характеризо 
ваться , к а к показано М. Ф. Викуловой и Б . Б . З в я г и н ы м [ 1 ] , зна
чительной степенью изменения упорядоченности структуры. В свя 
зи с этим, у к а з а н ы й структурный признак м о ж е т быть использо
ван при идентификации каолинита из различных кор только в от-



л о ж е н и я х преимущественно континентального типа ( а л л ю в и а л ь 
ных, д е л ю в и а л ь н ы х и п р о л ю в и а л ь н ы х ) , н а к а п л и в а в ш и х с я в рус 
л а х постоянных и временных водных потоков и в пресноводных 
водоемах , а т а к ж е у подножий возвышенных участков территории, 
л р и весьма небольшой длительности переноса и степени постседи-
ментационного изменения с о д е р ж а щ и х его т о л щ . В а р и а ц и и струк
турной упорядоченности каолинита могут быть с в я з а н ы с его р а з 
мывом и переотложением в течение геологического времени из 
все более нижних частей профиля выветривания , в которых сте
пень совершенства структуры м и н е р а л а закономерно всегда н и ж е , 
чем в верхних. Необходимо в то же время подчеркнуть , что као
линиты, о б р а з у ю щ и е с я в корах выветривания , в целом х а р а к т е р и 
зуются недостаточно хорошо морфологически в ы р а ж е н н ы м и кри
с т а л л а м и в с л а г а е м ы х ими микроблоках . При этом р а з м е р (в ба
зисной плоскости) о б р а з у ю щ и х с я кристаллов зависит от относи
тельной концентрации м и н е р а л о о б р а з у ю щ и х растворов . Так , наи
более крупные кристаллы, к а к правило , возникают из непересы-
щенных растворов , а мелкие — из пересыщенных, что в определе-
ной степени о т р а ж а е т интенсивность промывного р е ж и м а . 

В процессе выветривания пород, с о д е р ж а щ и х а г р а д и р о в а н н ы й 
на предшествующей стадии катагенетического п р е о б р а з о в а н и я 
монтмориллонит вулканогенного происхождения , в н а ч а л е , к а к наи
более неупорядоченная и реакционноактивная ф а з а , в каолинит 
переходит смешанослойная ф а з а с наибольшим с о д е р ж а н и е м р а з 
б у х а ю щ и х пакетов . В связи с этим, на промежуточных стадиях 
гипергенного изменения у к а з а н н ы х выше пород в них одновремен
но с последовательным образованием каолинита с н и ж а е т с я содер
ж а н и е смешанослойной ф а з ы с относительно высоким содержани
ем р а з б у х а ю щ и х пакетов в их структуре . 

Отсюда следует, что при изучении кор выветривания с целью 
выяснения типоморфных особенностей глинистых минералов , ко
торые свойственны одним и тем же разностям их при развитии 
на различных породах, необходимо а н а л и з и р о в а т ь геологическую 
историю, или антогению к а ж д о г о из первичных минералов в про
цессе его изменения в зоне гипергенеза . В частности, применение 
растровой микроскопии при изучении кор выветривания позволя
ет не только н а б л ю д а т ь определенные стадии процесса последо
вательного изменения исходных минералов , но и в ы я в л я т ь продук
ты непосредственной кристаллизации отдельных, часто промежу
точных ф а з из раствора , в частности пластинчатого серпентина 
структурного типа А, ярозита , алунита , алуминита и т. д. 

Кроме аллотигенного м а т е р и а л а , поступающего из кор вывет
р и в а н и я , в ряде районов большую роль при накоплении осадков 
имеют т а к ж е продукты р а з м ы в а почв, с о д е р ж а щ и е преимущест
венно различные смешанослойные о б р а з о в а н и я [ 6 ] . 



IV. И З М Е Н Е Н И Е ГЛИНИСТЫХ М И Н Е Р А Л О В 
НА ПУТЯХ ПЕРЕНОСА 

1. ОБЩИЕ СВЕДЕНИЯ 

Перенос глинистых минералов водными потоками может про
исходить либо в однородной, либо в различной по составу и мине
р а л и з а ц и и среде. В первом случае они переносятся р е к а м и и по
ступают в пресные водоемы (преимущественно болота и о з е р а ) ; 
во втором — поступают в осолоненные озера или в пределы морей 
и океанов , включая пассивные и активные окраины континентов 
(зоны ш е л ь ф а , континентального склона и п о д н о ж ь я ) . Следует 
отметить, что на у к а з а н н ы е части окраин континентов выносится 
наибольшее количество сносимого с суши м а т е р и а л а . Ч а с т ь обло
мочного м а т е р и а л а , переносимого, главным образом , эоловым пу
тем, достигает т а к ж е абиссальных котловин. В р я д е случаев пере
нос м а т е р и а л а за счет а б р а з и и берегов и з а л е г а ю щ и х на дне р а н е е 
накопившихся отложений начинается непосредственно в морских 
бассейнах. В этом случае в процесс р а з м ы в а и переноса м о ж е т 
быть вовлечен м а т е р и а л , с о д е р ж а щ и й к а к ди-, т ак и триоктаэдри
ческие слоистые силикаты. 

С т а д и я переноса глинистых минералов по сравнению с други
ми э т а п а м и их существования в накопившемся осадке , и особенно 
в с ф о р м и р о в а в ш е й с я из него породе, х а р а к т е р и з у е т с я относитель
но небольшой длительностью и имеет динамический х а р а к т е р . 
Это, в отличие от других, статических стадий осадочного процесса , 
значительно затрудняет объективную оценку м а с ш т а б о в измене
ния глинистых минералов при переносе. 

2. ДЕНУДАЦИЯ KOP ВЫВЕТРИВАНИЯ И ПЕРВИЧНЫХ ПОРОД 
В РАЗЛИЧНЫХ ГЕОГРАФИЧЕСКИХ 

И КЛИМАТИЧЕСКИХ ЗОНАХ 

Главную роль в процессе переноса продуктов выветривания иг
рают реки, в твердом стоке которых в гумидных поясах З е м л и , и 
особенно в тропическом [20] преобладает м а т е р и а л пелитовой 
размерности , имеющий, к а к правило , глинистую природу. 

Переносимый м а т е р и а л в равнинных областях , в зависимости 
от особенностей гидрографической сети, дренирующей территорию 
водосбора с развитой на ней корой выветривания , либо частично 
переотлагается на путях переноса, либо поступает в крупные и 
длительно существующие области осадконакопления . Высокая ско
рость транспортировки аллотигенных глинистых минералов , х а р а к 
теризующихся в р а с с м а т р и в а е м ы х географических и климатиче
ских условиях преимущественно диоктаэдрическими разновидно
стями, главным образом Al- и Fe 3 +-Al-THna, определяет относитель
но ограниченную степень их изменения на стадии мотогенеза . Эти 



изменения з а к л ю ч а ю т с я в механическом измельчении глинистых 
минера лов и частичной их деградации , особенно минералов с м е ж 
слоевыми п р о м е ж у т к а м и , с о д е р ж а щ и м и в основном калий . При 
этом увеличение дисперсности минералов способствует увеличению 
«дефектности» их структуры [ 3 2 ] . 

В а ж н ы м наблюдением, полученным нами на основании изуче
ния взвесей рек, является полное отсутствие в них удлиненно-пла
стинчатых гидрослюд. Это позволяет с д е л а т ь вывод, что гидрослю
ды политипной модификации IM менее устойчивы, особенно с 
углом моноклинности В, меньшим 102°, чем разновидности, имею
щие псевдоизометричную форму частиц. Необходимо подчеркнуть , 
что последние могут х а р а к т е р и з о в а т ь с я к а к политипом 2Mi, насле
д у ю щ и м его от исходных слюд (в основном мусковита 2AIi), т ак 
и IM, который возникает за счет деградации биотита и флогопита 
\М. Весьма редкие находки кристаллов г а л л у а з и т а в продуктах 
д е н у д а ц и и т а к ж е подчеркивают относительно низкую степень ус
тойчивости структуры этого минерала на стадии мотогенеза . Со
гласно нашим наблюдениям [ 3 2 ] , г а л л у а з и т образуется в нижней 
части каолиновой зоны, т. е. при прочих равных условиях в отно
сительно менее кислой среде, по сравнению с верхней частью ука
занной зоны. Поэтому в процессе переноса в среде с более низким 
рН галлуазит подвергается деструкции. 

На территориях с расчлененным рельефом в сферу денуда
ции, как правило , вовлекаются толщи, с о д е р ж а щ и е , кроме ди-, 
т а к ж е реликтовые ди-три- и триоктаэдрические глинистые минера
л ы . Это обусловливает не только физическое р а з р у ш е н и е и появ
ление большого количества «дефектов» структуры у минералов 
первой разновидности, но и полное р а з л о ж е н и е наиболее дисперс
ных частиц двух других разновидностей минералов , особенно ауто
генного типа. 

В аридных климатических поясах д е н у д а ц и я пород в равнин
ных областях имеет ограниченные м а с ш т а б ы . В этом случае на 
континенте в осолоненных водоемах происходит о б р а з о в а н и е весь
ма х а р а к т е р н ы х д л я р а с с м а т р и в а е м ы х климатических условий ми
н е р а л о в (сепиолит и палыгорскит , а т а к ж е обогащенный Fe 3 +, 
монтмориллонит ) . Поэтому дренирование с о д е р ж а щ и х у к а з а н н ы е 
минералы пород весьма ограничено р а з в и т ы м и на территории этих 
зон постоянными водными артериями и эпидозически возникающи
ми временными потоками приводит к переносу ими минералов 
слоисто-цепочечного типа. Если диоктаэдрические минералы, осо
бенно Al- и Fe 3 +-Al-THna, изменяются при переносе относительно 
с л а б о , то М д - Р е 3 + - р а з н о в и д н о с т ь монтмориллонита , а тем более 
Mg-силикаты слоисто-цепочечного типа менее устойчивы. Посколь
ку последние относятся к аутигенным глинистым м и н е р а л а м наи
более ранней генерации, они особенно чувствительны к изменению 
условий среды. Отсюда следует , что эти минералы большей ча
с т ь ю р а з р у ш а ю т с я при переносе ( табл . 3 ) . В частности, проведен
ные А. Г. Сеидовым электронномикроскопические исследования 
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Таблица 3 
на стадиях седименто- и литогенеза 
Котельников (1983 г.) 

минералов 

Гидротер
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взвесей р я д а рек А з е р б а й д ж а н а п о к а з а л и , что переносимые ими 
д а ж е на сравнительно небольшое расстояние частицы палыгорски-
та х а р а к т е р и з у ю т с я значительно меньшей длиной, чем в дренируе 
мых реками отложениях . В свою очередь, в связи с общим с л а б ы м 
развитием процессов выветривания в аридных поясах , расчленен
ность рельефа не о к а з ы в а е т такого влияния на х а р а к т е р сносимых 
с суши продуктов , как в областях гумидного к л и м а т а . 

В условиях нивального к л и м а т а , в частности в р я д е высоко
горных районов , перемещение обломочного м а т е р и а л а производит
ся д в и ж у щ и м и с я ледниками , которые на равнинах формируют мо
ренные о б р а з о в а н и я , к а м ы и озы. В горных областях они р а з г р у 
ж а ю т с я в зоне т а я н и я снегового покрова . Особенностью перено
симого ледниками м а т е р и а л а является слабое химическое измене
ние р а з р у ш а е м ы х пород, в связи с чем среди продуктов переноса 
п р е о б л а д а е т грубый м а т е р и а л , с о д е р ж а щ и й первичные слюды, х л о 
рит и полевые шпаты. Д а л ь н е й ш и й р а з м ы в и перенос у к а з а н н о г о 
м а т е р и а л а осуществляется горными реками , а затем , как п р а в и л о , 
крупными равнинными реками . В северном ( Г р е н л а н д и я ) и ю ж 
ном ( А н т а р к т и д а ) полярных поясах с п о л з а ю щ и е в океан л ь д ы 
образуют айсберги, которые могут транспортировать вмерзший в 
их дно обломочный м а т е р и а л вплоть до наиболее низких широт их 
распространения . О д н а к о среди продуктов ледниковой эрозии в ос
новном п р е о б л а д а е т грубый террйгенный м а т е р и а л , а г л и н и с т а я ' 
взвесь образуется в сравнительно малом количестве . 



Продолжение табл. 3" 

минералов 

Гидротер
мальный 

Трансформационный Аутигенный 
Гидротер

мальный Первично 
аллотигенных 

разностей 

Первично 
аутигенных 
разностей 

Из наддоиной 
воды 

В глинистых 
отложениях 

B песчано-алев-
ритовых 

отложениях и 
трещинах карбо

натных пород 

Гидротер
мальный 

Гидрослю
да IM 

Бертьерин 
А+В 

Mg-Fe- и 
Fe-Mg-хло

рит 
Удлиненно-
пластинча
тая гидро
слюда IM 

Диккит 2Mi 

Пирофил
лит 2Mi, 
ITC 
Ректорит 
Тосудит 
Донбассит 
Судоит 

Серицит 2Mi > IAf 
Fe-Mg-хлорит 
Пирофиллит 2М, +ITC 
Тальк 

Существенную роль к а к в северном, т а к и в ю ж н о м а р и д н ы х 
климатических поясах играет т а к ж е поступление обломочного, в; 
основном песчаного м а т е р и а л а путем ветровой эрозии из пустын
ных и полупустынных областей суши. При этом на з а п а д н ы х о к 
р а и н а х материков б л а г о д а р я пассатным ветрам , д у ю щ и м в север
ном полушарии на северо-запад , а в южном — на юго-запад , про
исходит осаждение сносимого с суши эолового м а т е р и а л а преиму
щественно в области ш е л ь ф а . В отличие от этого, с з а п а д а на вос
ток этот м а т е р и а л переносится струйными течениями, существую
щими на больших высотах (на границе т р о п о с ф е р ы ) . Следует за 
метить, что р а с с м а т р и в а е м ы й материал , п о п а д а я в воздушное про
странство над зонами гумидного к л и м а т а , довольно быстро вымы
вается из атмосферы д о ж д е в ы м и потоками. О д н а к о в пределах 
аридных поясов эоловый м а т е р и а л м о ж е т неоднократно огибать 
земной ш а р . Этот материал представляет собой, к а к правило , тон
кие остроугольные осколки зерен кварца и полевых шпатов , а так
же частицы слюды и других минералов , б л а г о д а р я чему они спо
собны долгое время находиться в воздушной среде. Необходимо 
подчеркнуть , что перенос глинистых минералов э о л о в ы м путем 
о к а з ы в а е т наименьшее воздействие на изменение их структурных 
и кристаллохимических особенностей. В частности, ветровой пере
нос обломочного м а т е р и а л а способствует сохранению д а ж е слои
сто-цепочечных минералов и накоплению их в ряде случаев в виде 
аллотигенной примеси. 



3. ПЕРЕНОС ГЛИНИСТОГО МАТЕРИАЛА В ЗОНЕ 
ПЕРЕХОДА OT КОНТИНЕНТА К ОКЕАНУ 

Шельф 

На пассивных о к р а и н а х континентов, отличающихся широким 
ш е л ь ф о м и обширной прибрежной равниной, как , например , на 
атлантической окраине С Ш А , крупные реки относительно редки. 
В1 этих условиях с суши выносится тонкозернистый преимущест
венно глинистый м а т е р и а л , который поступает в океан вместе с 
т а л ы м и водами в составе твердого стока мелких рек и ручьев, а 
т а к ж е в виде эоловой взвеси. В условиях низменного п о б е р е ж ь я 
(рис. 5 5 ) , з атопляемого на больших пространствах во время при

л и в о в , л и ш ь часть глинистой взвеси о с а ж д а е т с я на соляных мар
ш а х ( затопляемых приливами низинах, покрытых травянистой , 
либо мангровой растительностью) . Значительное количество гли
нистого м а т е р и а л а подхватывается отливными течениями и выно
сится за пределы приливно-отливных равнин на открытый ш е л ь ф , 
где у к а з а н н ы й м а т е р и а л , испытывая неоднократное о с а ж д е н и е и 
взмучивание , последовательно все более у д а л я е т с я от берега . 

Ш е л ь ф представляет собой зону активных гидродинамических 
процессов, где господствуют р а з л и ч н ы е волны (штормовые и 
внутренние) , а т а к ж е океанская зыбь . Волновая активность имеет 

Рис. 55. Приливно-отливная равнина, отгороженная баром (о-в Кьява), на ат
лантическом побережье США: 

/ — соляные марши; 2 — прнливно-отливные площади, не покрытые растительностью; 3 — 
валы; 4 — прибрежные равнины 



особенно большое значение в умеренных широтах , где в отдель 
ные сезоны штормы следуют один за другим. Частое воздействие 
крупных волн на поверхностный слой осадков в прибрежной ча
сти шельфа и на срединной шельфовой равнине препятствует 
о с а ж д е н и ю здесь глинистых частиц. Б о л е е того, э р о д и р у ю щ е е 
действие волн нередко приводит к в ы м ы в а н и ю глинистого мате 
р и а л а из древних отложений, если они о б н а ж а ю т с я на дне. 

В субтропическом и экваториальном климатических поясах , 
где волновая активность значительно снижается , а количество 
глинистого м а т е р и а л а , поступающего с суши, весьма велико, воз
м о ж н о промежуточное о с а ж д е н и е глинистых частиц д а ж е в при
брежной части ш е л ь ф а . О д н а к о возникающие время от времени 
ураганы приводят к взмучиванию значительных масс глинистого 
ила, поэтому сносимый с суши м а т е р и а л выносится во в н е ш н ю ю 
его часть, а нередко и за его пределы. 

Внешняя часть ш е л ь ф а х а р а к т е р и з у е т с я глубинами от 100 до 
180—200 м. Ш т о р м о в ы е в а л ы и океанская зыбь у ж е не способны 
активно воздействовать здесь на осадок. О д н а к о к этой зоне на 
подводных о к р а и н а х материков обычно приурочены океанские те
чения, з а х в а т ы в а ю щ и е значительную т о л щ у воды. Они подхваты
вают глинистые частицы, п е р е м е щ а я их не только вкрест прости
рания ш е л ь ф а , но, главным образом, вдоль него. В результате 
этого, п о д а в л я ю щ а я масса взвешенного в воде м а т е р и а л а в ко
нечном итоге достигает континентального склона или его под
н о ж ь я . Отсюда следует, что значительные участки ш е л ь ф а оста
ются областью довольно вялой седиментации, не благоприятной 
д л я аккумуляции существенного количества глинистого материа 
ла . Поэтому т а к н а з ы в а е м а я иловая линия — граница распростра
нения мелкозернистых, в том числе и глинистых осадков — про
ходит очень часто у перегиба шельфа к континентальному склону. 

Несколько иные условия поступления м а т е р и а л а на участки 
подводных окраин имеют место там, где р а с п о л о ж е н ы дельты 
крупных, и особенно крупнейших рек. Они выносят в океан на 
столько большое количество обломочного м а т е р и а л а , что океан
ские волны не в состоянии его переработать . К тому же в дель 
тах происходит быстрое смешение пресных речных и соленых 
морских вод. Это приводит к уменьшению поверхностного з а р я д а 
глинистых частиц и, соответственно, толщины свойственного им 
двойного электрического слоя, в результате чего начинается их 
коагуляция ( ф л о к у л я ц и я ) . Крупные агрегаты глинистых минера
лов быстрее оседают на дно и труднее подвергаются перемыву . 
Реки вместе с минеральными продуктами выносят значительное 
количество растворенных солей, органического вещества и остат
ков наземной флоры. Это способствует развитию морского фито-
и зоопланктона . 

Следует иметь ввиду, что часть речного стока не с р а з у смеши
вается с морской водой, а в виде отдельных мощных и устойчи
вых потоков длительно перемещается в т о л щ е океанских вод . 
Эти потоки отличающиеся по плотности и солености от о к р у ж а ю -



щих вод, а т а к ж е по количеству с о д е р ж а щ е й с я в них взвеси, на
з ы в а ю т с я нефелоидными и п р о с л е ж и в а ю т с я от участков впадения 
рек на значительные расстояния . Постепенно смешиваясь с окру
ж а ю щ е й морской водой и теряя свою индивидуальность , такие 
•струи постепенно рассеиваются . Однако , с о д е р ж а щ а я с я в них 
глинистая взвесь проникает на значительное расстояние в преде
лы подводной окраины континента. З д е с ь она подхватывается 
вдольбереговыми течениями, которые способны перемещать ее на 
очень большие расстояния , например из одного климатического 
пояса в другой. 

К а к правило , в а в а н д е л ь т а х крупных рек выделяется несколь
ко нефелоидных горизонтов, наиболее мощный из которых — при
донный. Они прослеживаются на р а з н ы е расстояния от места их 
з а р о ж д е н и я через ш е л ь ф , где, ч а щ е всего, отклоняются сильными 
океанскими течениями и постепенно сливаются с ними. По этим 
к а н а л а м в океан проникает весьма существенное количество гли
нистой взвеси. 

Океанские течения, в сферу действия которых вовлекаются 
глинистые частицы н а д внешней частью ш е л ь ф а и континенталь
ным склоном, способны переносить их на весьма значительные 
расстояния . Так , монтмориллонит , выносимый р. Миссисипи в 
Мексиканский залив , подхватывается Гольфстримом, который, 
обогнув полуостров Флорида , разносит его вдоль атлантического 
п о б е р е ж ь я С Ш А и д а л е е по акватории центральных районов Се
верной Атлантики . Соответственно глинистая взвесь, поступаю
щ а я из Г и м а л а е в в составе твердого стока р. Инд в северо-вос
точную часть Аравийского моря, выносится течениями д а л е к о на 
юг, вплоть до мыса Коморин (на южной оконечности Индостан-
ского субконтинента ) . 

Отсюда следует, что глинистые частицы под влиянием прилив-
но-отливных течений, штормовых волн и зыби, а затем океанских 
течений выносятся за пределы ш е л ь ф а в глубоководные части 
континентальных окраин (склон и п о д н о ж ь е ) . 

Выпав на дно в пределах континентального склона, значитель
н а я часть глинистого м а т е р и а л а о к а з ы в а е т с я под действием но
вых, весьма в а ж н ы х геологических факторов , г л а в н ы м из которых 
становится гравитационный. 

Материковый склон и его подножье 

В перемещении глинистого м а т е р и а л а значительную роль игра
ют д а л е к о не все типы гравитационных потоков. К числу наибо
л е е в а ж н ы х можно отнести потоки обломков или пастообразные 
потоки. 

В особый класс выделяются турбулентные мутьевые потоки, 
отличающиеся достаточно высокой плотностью, хотя и уступаю
щие в этом отношении пастообразным потокам. Эти гравитацион
ные течения играют весьма в а ж н у ю роль в переносе глинистого 



м а т е р и а л а на большие . расстояния , от нескольких сот и до не
скольких тысяч километров (Бенгальский и Индский конусы) . 

Мутьевые турбидитные потоки представляют собой подводные 
л а в и н ы , двигающиеся поперек континентального склона с большой 
скоростью. Они переносят значительную массу м а т е р и а л а , в том 
числе и глинистого, который первоначально отлагается на бровке 
ш е л ь ф а и в бортовых частях подводных каньонов. Нередко мутье
вые потоки з а р о ж д а ю т с я вслед за образованием мощного ополз
ня, но, ч а щ е всего, я в л я ю т с я следствием землетрясений. 

Оползни и многие виды гравитационных потоков возникают з 
пределах верхней, более крутой части континентального склона , 
который длительное время может представлять , преимуществен
но, область эрозии (подводной) . С п о л з а ю щ и й со склона обломоч
ный материал перемещается гравитационными потоками к ниж
ней его части и подножью. 

Н а и б о л е е ярким свидетельством подводной денудации склона 
с л у ж а т л о ж б и н ы и каньоны, которыми изобилуют многие участки 
континентальных окраин. При этом каньоны я в л я ю т с я специфи
ческими путепроводами для осадочного м а т е р и а л а . По ним уст
р е м л я ю т с я вниз не только мутьевые течения, но и низкоплотност-
ные суспензионные потоки, к которым ч а щ е всего относятся опи
санные выше нефелоидные слои или струи, несущие повышенную 
концентрацию глинистой взвеси. Н а и б о л ь ш у ю активность они 
имеют в периоды высокого уровня стояния океана . С эпохами 
понижения уровня океана связана высокая активность мутьевых 
и пастообразных потоков вещества , в виде которых происходит 
переотложение ранее накопившихся гемипелагических осадков . 
Хотя по каньонам проходят различные гравитационные потоки, 
основное значение имеют мутьевые турбидитные течения. Глини
стые частицы, перемещаемые этими течениями со склона , в даль 
нейшем нередко подхватываются струями придонных океан
ских течений, получивших название контурных, т а к к а к они сле
дуют вдоль контуров континентов на больших глубинах , устрем
л я я с ь от полюсов к экватору . Медленные , но устойчивые во вре
мени придонные течения перемещают к экватору материал , нако
пившийся первоначально на склонах и подножии континенталь
ных окраин, расположенных в высоких широтах . 

Абиссальные котловины 

В центральные районы океана поступает лишь крайне незна
чительная часть глинистой взвеси, выносимой реками с континен
тов. 

Основная масса глинистых частиц, достигающих абиссальных 
районов океана , сносится с суши пассатами в виде тончайшей 
эоловой взвести. В океане они поглощаются планктоном и в фор
ме крупных агрегатов частиц (пеллет) о с а ж д а ю т с я на дно. 
8 формировании минеральных ассоциаций осадков абиссальных 
котловин большую роль играет т а к ж е переносимый воздушными 



массами вулканогенный материал . В процессе о с а ж д е н и я на о к е а н 
ское дно этот м а т е р и а л начинает т р а н с ф о р м и р о в а т ь с я в основном 
в минералы р а з б у х а ю щ е г о типа. 

Распространение глинистых частиц за пределами материково
го склона и подножия происходит т а к ж е под действием мощных 
поверхностных течений. Определенную роль в переносе глинистой 
взвеси в центральные районы Мирового океана играют, кроме 
того, э к в а т о р и а л ь н ы е течения и противотечения, пересекающие 
океан в широтном направлении . 

В полярных широтах перенос глинистого м а т е р и а л а осуществ
ляется л ь д а м и и айсбергами. В этом случае по расстоянию, на 
которое они способны перемещаться , может быть оценена пло
щ а д ь накопления глинистых минералов , мобилизованных в высо
ких широтах на суше. Следует отметить, что перенос обломочно
го м а т е р и а л а льдами и айсбергами особенно в а ж н о е значение 
имел в эпохи глобальных оледенений, когда границы распростра
нения айсбергов перемещались д а л е к о на юг. 

Все это показывает , что в различных климатических поясах 
перенос глинистого м а т е р и а л а в абиссальные котловины х а р а к т е 
ризуется специфическими особенностями. В высоких широтах он 
осуществляется путем ледового разноса , в умеренных и э к в а т о р и 
альных ш и р о т а х — в результате распространения нефелоидных 
потоков взвеси поверхностными океанскими течениями, а в поя 
сах аридного климата — с помощью ветровой эрозии. 

4. ЗАКОНОМЕРНОСТИ ИЗМЕНЕНИЯ ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛОВ 
В ПРОЦЕССЕ ПЕРЕНОСА ОБЛОМОЧНОГО МАТЕРИАЛА 

При переносе аллотигенного глинистого м а т е р и а л а н а р я д у с 
общим повышением его дисперсности, в зависимости от пресно
водной или морской среды, происходит т а к ж е либо вынос части 
структурных (Mg, Fe, Al, Cr, Li) и межслоевых катионов (Ca , 
M g , Н, Na , К , Al, F e 3 + , N H 4 ) , либо сорбция некоторых катионов 
из водной среды. В катионном составе пресных вод п р е о б л а д а е т 
в основном Ca, которым последовательно о б о г а щ а ю т с я переноси
мые ими глинистые минералы. В общем виде к катионному обме
ну относятся следующие три группы реакций. 

В1 первую группу могут быть объединены изоморфные з а м е щ е 
ния катионов в октаэдрических сетках структуры слоистых сили
катов , определяющие возникновение либо отрицательного (в струк
турах диоктаэдрического т и п а ) , либо положительного (в структу
рах триоктаэдрического типа) з а р я д а . 

Вторая группа включает з а м е щ е н и я Si на Al в тетраэдрических 
сетках, которые вносят наибольший в к л а д в о б щ у ю величину от
рицательного з а р я д а силикатных слоев . 

На стадии переноса аллотигенного м а т е р и а л а в пресной воде 
эти з а м е щ е н и я протекают при низких значениях Р, T и рН среды, 
что благоприятствует обогащению октаэдрических позиций струк
туры глинистых минералов трехвалентными катионами ( главным 



о б р а з о м , за счет выноса из у к а з а н н ы х позиций Mg и окисления 
F e 2 + с выносом избытка F e 3 + ) , а т а к ж е уменьшению с о д е р ж а н и я 
Al в тетраэдрических позициях. 

Третья группа реакций с в я з а н а с обменом катионов на поверх
ности силикатных слоев. Среди реакций этой группы принципиаль
но различное значение имеют катионные замещения на поверхно
сти, в том числе на боковых гранях кристаллов (в местах оборван
ных м е ж а т о м н ы х связей) и в межслоевых п р о м е ж у т к а х . Поэтому 
т а к и е з а м е щ е н и я относятся обычно к катионному обмену соответ
ственно первого и второго типа . Н а и б о л е е в а ж н а я роль в форми
ровании свойств глинистых минералов п р и н а д л е ж и т последнему 
типу. Катионный обмен первого типа контролирует л и ш ь процесс 
агрегации — дезагрегации глинистых минералов . 

По степени активности наиболее в а ж н ы е обменные катионы мо
гут быть р а с п о л о ж е н ы в следующий р я д : L i < N a < K < M g < ; 
< С а < Н . Это показывает , что наиболее распространенными и 
устойчивыми на континенте я в л я ю т с я разновидности глинистых 
минералов , обогащенные Ca и H в обменном комплексе . 

В отличие от деградационных процессов, свойственных перено
су глинистых минералов в пресных водах, в осолоненных озерах 
и, самое главное , в различных частях морей и океанов начинается 
в основном сорбция к а к структурных, т а к и обменных катионов, 
причем для последних х а р а к т е р н ы к а к I , т а к и II типы реакций. 

Расстояние от источника сноса и длительность переноса а л л о 
тигенного м а т е р и а л а обусловливают общую степень изменения про
дуктов , поступающих в конечные водоемы стока. Необходимо под
черкнуть , что особенности химического изменения различных типов 
глинистых минералов на стадии мотогенеза существенно з ависят 
от их первичной природы. 

Так , изменение глинистых минералов , возникших в верхних го
ризонтах кор выветривания гумидных поясов, ограничивается либо 
только катионным обменом первого типа, как, например , у двух
э т а ж н ы х минералов ( к а о л и н и т ) , либо совокупностью обоих типов 
обменных реакций, особенно второго типа, что в последнем случае 
в наибольшей степени о т р а ж а е т с я на свойствах минералов трех
э т а ж н о г о типа (гидрослюда , Al- и F e 3 + - A l разновидности монтмо
р и л л о н и т а ) . В связи с тем что у к а з а н н ы е минералы относятся к 
собственно диоктаэдрическим разновидностям, общий м а с ш т а б их 
химического изменения слабо зависит от дальности переноса. Од
нако в процессе переноса глинистые минералы о б о г а щ а ю т с я пре
имущественно Ca, который способствует агрегированию взвесей. 
В свою очередь, повышенная скорость транспортировки аллотиген
ного м а т е р и а л а обусловливает снижение уровня коагуляции ча
стиц, что я в л я е т с я необходимым условием к а к их последующего 
о с а ж д е н и я , т а к и уменьшения способности переноса о б р а з о в а в 
шихся агрегатов на большое расстояние . 

В отличие от этого, продукты неполного выветривания исход
ных пород в поясах гумидного умеренного или семиаридного кли
м а т а , независимо от географических особенностей территории, ис-



п ы т ы в а ю т в целом более интенсивные химические изменения п о д 
действием р а с с м а т р и в а е м ы х факторов . При этом, если увеличение 
длительности переноса способствует более полному разложению 1 

триоктаэдрических и диоктаэдризации ди-триоктаэдрических ми
нералов , то повышение скорости несколько ограничивает масшта
бы этого процесса. 

В целом увеличение дальности переноса глинистых м и н е р а л о в 
при прочих равных условиях определяет повышение их дисперс
ности, а повышение скорости — перемещение на з н а ч и т е л ь н о е 
расстояние все более крупных частиц и агрегатов у к а з а н н ы х ми
нералов . 

V. Н А К О П Л Е Н И Е ГЛИНИСТЫХ М И Н Е Р А Л О В 
В ОСАДКАХ К О Н Т И Н Е Н Т А Л Ь Н О Г О ТИПА 

1. ОБЩИЕ СВЕДЕНИЯ 

В1 континентальных условиях осадконакопление происходит в 
основном либо в субаэральных , либо в с у б а к в а л ь н ы х условиях . 
В зависимости от физико-географических условий региона накоп
ление обломочного м а т е р и а л а характеризуется специфическими 
особенностями. Вследствие весьма большого количества ф а к т о р о в , 
определяющих особенности этих процессов, а н а л и з условий осад-
конакопления представляет в а ж н е й ш у ю задачу , т а к как , н а ч и н а я 
с этой стадии, в основном п р е к р а щ а е т с я механическое перемеще
ние аллотигенного м а т е р и а л а , хотя на дне водоемов н а б л ю д а е т с я 
в ряде случаев д а л ь н е й ш е е переотложение осадка . 

Накопление глинистых минералов в с у б а к в а л ь н ы х осадках про
исходит в основном в крупных бассейнах континентального типа 
(болотах и о з е р а х ) . При этом озера могут быть либо пресными, 
либо осолоненными, т. е. иметь специфическую в к а ж д о м с л у ч а е 
гидрохимическую характеристику . Это определяет различную на
правленность катионного обмена м е ж д у поступающими в них ми
нералами и водной средой, причем м а с ш т а б ы этого взаимодейст
вия непосредственно связаны с интенсивностью химического р а з 
л о ж е н и я исходных пород в источниках сноса. Так , при накопле 
нии моно- и, частично, олигомиктовых осадков , т. е. сравнительно 
инертного типа, изменение глинистых минералов в пресных во
доемах имеет ограниченные м а с ш т а б ы , х а р а к т е р и з у я с ь унаследо
ванным от стадий выветривания и переноса х а р а к т е р о м , а в со-
леродных — особенностями их химического состава и минерализа 
ции. В последнем случае это сопровождается развитием процесса 
адсорбции ряда структурных катионов с компенсацией ими воз
никших при переносе дефектов кристаллической решетки глини
стых минералов , особенно трех- и четырехэтажного типа. К р о м е 
того, в этом случае происходит к р и с т а л л и з а ц и я отдельных низко-



т е м п е р а т у р н ы х ф а з (оксидов и гидроксидов ж е л е з а , с у л ь ф а т о в , 
карбонатов , галоидов , слоисто-цепочечных минералов и т. д . ) . 

В'ажную роль в процессе накопления глинистых минералов а 
о с а д к а х субаквального типа играют, кроме того, газовый р е ж и м 
водоема и комплекс растительного и животного мира . П р о д у к т ы 
р а з м ы в а , н а к а п л и в а ю щ и е с я на путях переноса и в различных по 
о б ъ е м у замкнутых водоемах континентального типа , могут быть 
приурочены к о с а д к а м весьма р а з н о о б р а з н ы х генетических типов 
и ф а ц и а л ь н ы х условий о б р а з о в а н и я . 

2. РОЛЬ КЛИМАТА В ПРОЦЕССЕ 
НАКОПЛЕНИЯ ОСАДКОВ 

К л и м а т имеет в а ж н о е значение не только в период мобилиза 
ции м а т е р и а л а на континенте и в процессе его мотогенеза , но и 
на стадии седиментации, определяя различные о б ъ е м ы поступаю
щего с суши м а т е р и а л а в конечные водоемы стока и интенсив
ность испарения с их поверхности влаги . Это определяет р а з л и ч 
ный состав и м и н е р а л и з а ц и ю водной среды в зонах о с а д к о н а к о п -
ления . 

В условиях гумидного климата с континента поступает з н а ч и 
тельное количество интенсивно химически разложенного а л л о т и 
генного и растворенного м а т е р и а л а . О д н а к о , водоемы в гумид-
ных климатических поясах х а р а к т е р и з у ю т с я относительно с л а б о й 
минерализацией , недостатком катионов, особенно двухвалентных , 
слабой расчлененностью и отсутствием изоляции отдельных ча 
стей водоемов, а т а к ж е преобладанием в водной среде солей Ca 
над К и, главным образом , над Mg и Na . Вследствие этого, гу-
мидный литогенез связан с накоплением преимущественно наибо
лее устойчивых в зоне гипергенеза аллотигенных глинистых мине
р а л о в диоктаэдрического типа. 

Семиаридный, и особенно аридный, климат обусловливает 
весьма резкое уменьшение смыва продуктов выветривания с кон
тинента , расчленение и осолонение водоемов при значительном 
сокращении переносимого в них м а т е р и а л а . В результате этого , 
в условиях аридного литогенеза , н а р я д у с накоплением а л л о т и 
генных продуктов, большое значение на стадии седиментогенеза 
приобретает аутигенное образование глинистых минералов наи
более ранней генерации (обогащенный Fe-монтмориллонит , сепио
лит и п а л ы г о р с к и т ) . 

Н и в а л ь н ы й к л и м а т определяет весьма слабое р а з л о ж е н и е ис
ходных пород на континенте и перенос в зоны о с а д к о н а к о п л е н и я 
преимущественно продуктов физического р а з р у ш е н и я исходных 
пород в основном песчаной размерности . Указанный климат т а к 
же не способствует аутигенному о б р а з о в а н и ю глинистых минера 
лов . Поэтому с ледовым литогенезом связано формирование д о 
вольно однородных, слабо химически измененных к а к на конти
ненте, т ак и при переносе продуктов, например «тиллитоподоб-
ных» образований . В частности, изученные нами [32] «тиллиты» 



« з нижневендских отложений Енисейского к р я ж а представлены 
слюдистыми минералами , близкими к серициту, с небольшой, но 
устойчивой примесью Fe-Mg-хлорита . 

Климатические условия влияют т а к ж е на х а р а к т е р изменения 
пирокластического м а т е р и а л а , поступающего в континентальные 
в о д о е м ы в районах вулканической деятельности . 

3. ОСАДКИ "ПРЕСНЫХ И ОСОЛОНЕННЫХ ВОДОЕМОВ 

Пресные водоемы 

В равнинных областях частицы глинистых минералов переме
щ а ю т с я вна ч а ле различными временными, преимущественно се-

. зонными водными потоками. Ч а с т ь у к а з а н н о г о м а т е р и а л а отлага -
-ется на путях переноса или во внутренних водоемах . О д н а к о 
о с н о в н а я масса глинистых частиц поступает в реки и выносится 
и м и в виде взвесей в конечные области накопления . 

В областях с расчлененным рельефом стекающие с гор водные 
потоки, к а к правило , с л а г а ю т конусы выноса и о б р а з у ю щ и е с я от 
их слияния шлейфы рыхлых образований , которые относятся к 
п р о л ю в и а л ь н ы м о т л о ж е н и я м . Им свойственна плохая отсортиро-
ванность и с л а б а я окатанность с л а г а ю щ и х их частиц обломочных 
м и н е р а л о в . Они х а р а к т е р н ы д л я областей с аридными и семи-
а р и д н ы м и климатическими условиями и временно действующими 
водными потоками. 

Особенно сильные ливневые д о ж д и и, хотя и реже , бурное 
т а я н и е снегов в условиях большого наклона тальвега могут обус
ловить возникновение кратковременных, но мощных грязе-камен-
я ы х потоков, н а з ы в а е м ы х селями. 

Смыв рыхлых продуктов выветривания со склонов д о ж д е в ы м и 
и т а л ы м и водами и перемещение в виде осыпей приводит к на
коплению д е л ю в и а л ь н ы х отложений. Эти отложения , т а к же к а к 
и пролювиальные осадки , з а л е г а ю т в виде шлейфов , которые вы
клиниваются вверх по склону. Д л я делювия х а р а к т е р н а п а р а л 
л е л ь н а я склону слоистость, обусловленная различной интенсив
ностью потоков в отдельные этапы осадконакопления . Н а и б о л ь 
ш е е развитие д е л ю в и а л ь н ы е о т л о ж е н и я получают в семиаридной 
климатической обстановке , наиболее благоприятной для склоно
вого смыва . 

Глинистые минералы в этих осадках представлены аллотигенны-
м и слабо измененными полидисперсными и часто меняющимися 
н о р а з р е з у ассоциациями. В ; частности, делювиально-пролювиаль -
ные о т л о ж е н и я иреляхской свиты (T 3 —Ij i r ) З а п а д н о й Якутии, 
среди которых п р е о б л а д а ю т песчано-алевритовые о т л о ж е н и я , от 
носящиеся к полевошпат -кварцевым и мезомиктовым кварцевым 
р а з н о с т я м кварцевой группы, а т а к ж е граувакковым а р к о з а м , 
к в а р ц е в ы м и полевошпат -кварцевым г р а у в а к к а м , представлены 
п р о д у к т а м и р а з м ы в а местных источников( р а з м ы в склонов под
нятий II и I I I п о р я д к о в ) . Они с о д е р ж а т , по данным Н. Н. Зин-



чука и др . [11], в основном устойчивые в континентальных у с л о 
виях диоктаэдрические минералы: монтмориллонит , монтморилло
нит-гидрослюдистые смешанослойные о б р а з о в а н и я , г и д р о с л ю д у 
Ш и 2М\, каолинит и, иногда, г а л л у а з и т . При этом в процессе 
переотложения осадков н а б л ю д а е т с я механическое измельчение 
минеральных частиц, а т а к ж е д и о к т а э д р и з а ц и я реликтовых д и -
три- и триоктаэдрических минералов . Кроме того, переотложен
ные продукты, вследствие частичной или полной деструкции ги
д р о с л ю д ы IM и смешанослойных образований , о б о г а щ а ю т с я бо
лее стабильным политипом слюдистых минералов 2М\. В связи с 
этим п р е о б л а д а н и е гидрослюды 2M1 в о т л о ж е н и я х центральной и 
северной частей Мало-Ботуобинского района является в а ж н е й ш и м 
типоморфным признаком переотложенных продуктов выветрива 
ния на терригенно-карбонатных породах нижнего палеозоя . 

П р и переотложении элювиальных продуктов происходит т а к 
же существенное уменьшение совершенства структуры глинистых 
минералов . Так , все у к а з а н н ы е разновидности переотложенных 
глинистых минералов , по сравнению с исходными м и н е р а л а м и з 
источниках сноса — корах выветривания (см. рис. 5 0 ) , и с п ы т ы в а 
ют разупорядочение структуры, что четко о т р а ж а е т с я на увеличе
нии П Ш П В д и ф р а к т о г р а м м (рис. 56 ) . П р и этом в целом о т н о с и 
тельно высокая степень совершенства ассоциирующего с гидро
слюдой 2Mi каолинита т а к ж е у к а з ы в а е т на поступление его из коры-
выветривания на терригенно-карбонатных породах. В отличие or 
этого, присутствие в отложениях иреляхской свиты южной части 
Мало-Ботуобинского района менее совершенного каолинита вме
сте с г аллуазитом следует р а с с м а т р и в а т ь к а к типоморфный п р и 
з н а к продуктов р а з м ы в а элювия на туфогенных образованиях , , 
особенно верхних его горизонтов, где у к а з а н н ы е алюмосиликаты* 
начинают переходить в гиббсит. В процессе р а з м ы в а и переноса! 
элювиальных продуктов отмечается значительное увеличение к о 
личества частиц смешанослойной ф а з ы с различным с о о т н о ш е 
нием в ее структуре н е р а з б у х а ю щ и х и р а з б у х а ю щ и х пакетов . 
Хотя р а з б у х а ю щ и е минералы присутствуют в промежуточных го
ризонтах почти всех развитых в Якутии кор выветривания , одна
ко в наибольшем количестве они свойственны элювию на долери^ 
тах . Поэтому широкое развитие этих минералов в иреляхских о т 
л о ж е н и я х южной части Мало-Ботуобинского района , а т а к ж е в 
укугутской свите (Ii.uk), плинсбахском ( Ь р ) и тоарском (I[t) я р у 
сах м о ж н о считать дополнительным типоморфным признаком п е 
реотложения продуктов выветривания пород трапповой формации. . 

М а т е р и а л , с к а т ы в а ю щ и й с я под действием временных водных 
потоков с повышенных участков р а з м ы в а е м о й территории, в д а л ь 
нейшем либо перекрывается новыми порциями обломочного м а 
т е р и а л а ( захороняется) и остается на месте, либо вновь п о д в е р 
гается размыву . При этом обломочный м а т е р и а л транспортирует 
ся за пределы областей р а з м ы в а , вплоть до конечных областей" 
накопления . Следует , однако , иметь в виду, что о п р е д е л е н н а я 
часть обломочного м а т е р и а л а не достигает конечных областей на -
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Рис. 56. Дифрактограммы отложений иреляхской свиты Мало-Ботуобинского 
района: I и II-—глина алевритистая, III — алеврит глинистый. 

о—в — см. усл. обозначения на рис. 50, г — обработанный в течение 8 ч 10 %-ным раство
ром теплой HGI, <J — прокаленный в течение 2 ч при 550 0 C 

копления и переотлагается на путях переноса в составе аллюви
альных осадков . Особенностью отложений этого типа я в л я е т с я 
возмож нос т ь их неоднократного вовлечения в р а з м ы в и переотло
ж е н и е при сезонном изменении гидрологического р е ж и м а постоян
но действующих водных артерий. Поэтому у к а з а н н ы е о т л о ж е н и я 
отличаются , как правило , более высокой дисперсностью и одно
родностью гранулярного состава . 

А л л ю в и а л ь н ы е отложения , в зависимости от особенностей накоп
ления , п о д р а з д е л я ю т с я на осадки горных и равнинных рек. Ал
лювий горных рек слагается , к а к правило , грубообломочным ма
т е р и а л о м полимиктового состава с весьма непостоянным соотно
шением отдельных компонентов, слабой сортировкой и отсутст
вием четкой слоистости. А л л ю в и а л ь н ы е о т л о ж е н и я равнинных рек 
х а р а к т е р и з у ю т с я более однородным минеральным составом, высо
кой степенью отсортированности обломочного м а т е р и а л а , х а р а к 
терной косой слоистостью и частым выклиниванием отдельных 
серий. В составе отложений указанного типа выделяются русло
вые, пойменные и старичные фации. Русловые осадки характери
зуются относительной выдержанностью, так как , несмотря на се
зонные колебания в интенсивности поступления обломочного ма-



т е р и а л а , накопление его п р о д о л ж а е т с я непрерывно. П о й м е н н ы е 
о т л о ж е н и я с в я з а н ы с р а з л и в а м и ( главным образом , сезонными) 
рек, а старичные — с меандрированем русел и накоплением осад
ков в пределах прежних отмерших участков речного л о ж а . Ге
нетические различия у к а з а н н ы х типов а л л ю в и а л ь н ы х о т л о ж е н и й 
определяют особенности н а к а п л и в а ю щ и х с я в них глинистых ми
нералов . 

На континентальных блоках в пределах северной гумидной 
зоны конечными областями накопления часто я в л я ю т с я болотно-
озерные водоемы. К а к п о к а з а л в 1979 г. Л. Е. Штеренберг , в сов
ременных осадках их содержится в основном гидрослюда с при
месью монтмориллонит-гидрослюдистых и монтмориллонит-верми-
кулитовых смешанослойных образований , хлорита и каолинита . 

Характерной чертой накопления осадков в континентальных 
условиях, в частности в пределах речной сети, а л л ю в и а л ь н ы х 
равнин и болотно-озерных водоемов, является четко в ы р а ж е н н а я 
д и ф ф е р е н ц и а ц и я глинистых частиц по размеру , хотя большое 
значение д л я скорости выпадения их из суспензированного состоя
ния имеют свойства поверхности минералов . Эти свойства опре
д е л я ю т устойчивость или относительную скорость, с которой про
исходит образование агрегатов различных разновидностей глини
стых минералов [45], обусловливающих возможность их о с а ж д е 
ния после достижения р а з м е р а , при котором сила т я ж е с т и а грега 
тов будет п р е в ы ш а т ь д в и ж у щ у ю силу их перемещения в потоке . 
Соединение отдельных частиц может обусловливаться в этом 
случае перепадом скоростей в потоке и дополнительным з а х в а т о м 
мелких частиц п а д а ю щ и м и на дно а грегатами . В связи с э тим 
каолинит , имеющий наиболее крупные р а з м е р ы кристаллов и ха
рактеризующийся наименьшей устойчивостью к о б р а з о в а н и ю 
агрегатов , н а к а п л и в а е т с я в основном в русловых, а гидрослюда 
и монтмориллонит — в пойменных осадках . Такой х а р а к т е р меха
нической дифференциации обусловлен, к а к п о к а з а л и д а н н ы е ме
тода реплик и растровой микроскопии [11 , 32], ра зличными ф о р 
мами и р а з м е р а м и микроблоков этих минералов . 

Это, н а р я д у с различием в поверхностных свойствах минера
лов , определяет более высокую устойчивость слюдистых минера
лов к осаждению, по сравнению с каолинитом, и накопление их 
в относительно спокойных условиях. Соответственно по мере по
вышения степени деградации слюд и увеличения их дисперсности, 
с б л и ж а ю щ е й такие минералы в некотором отношении с собствен
но монтмориллонитом, седиментация их происходит в р е з у л ь т а т е 
о б р а з о в а н и я свойственных последнему микроагрегатов , которые 
способны к о с а ж д е н и ю в более гидродинамически активной среде . 

Одновременно с механическим разрушением и д и ф ф е р е н ц и а 
цией при переносе в речной воде, в процессе накопления глини
стых минералов в пресных водоемах происходит специфическое 
измельчение их частиц, связанное с особенностями среды. Т а к , 
каолинит , согласно экспериментальным работам , проведенным в 
1957 г. А. Оберлин и К. Ч у б а р е м , в пресной воде о б л а д а е т склон

и в 



(Ностью к р а с с л а и в а н и ю вдоль плоскости (001) , и его частицы ха
р а к т е р и з у ю т с я относительно крупными р а з м е р а м и в плоскости а Ь, 
но небольшой толщиной по оси с. 

Все это показывает , что н а р я д у с п р е о б л а д а ю щ и м накопле
нием в пресных водоемах аллотигенных глинистых минералов в 
ряде случаев н а б л ю д а е т с я т а к ж е аутигенное их образование . Так , 
по данным Л. Е. Штеренберга , в отбеленных песчано-алеврито-
вых о т л о ж е н и я х верхних частей т о р ф я н и к о в (болот) н а б л ю д а е т с я 
возникновение каолинита , а в темно-зеленых осадках р я д а озер 
(в восстановительной обстановке) — обогащенных ж е л е з о м вер-
микулит-монтмориллонитовых смешанослойных образований , ко
торые в красноватых разностях илов (в окислительной обстанов
к е ) ассоциируют с А 1 - Р е 3 + - м о н т м о р и л л о н и т о м . 

Осолоненные водоемы 

Осолоненные континентальные водоемы р а с п о л о ж е н ы в поя
с а х аридного к л и м а т а . Среди них встречаются к а к крупные — по
стоянно существующие водоемы, т а к и мелкие периодически пе
р е с ы х а ю щ и е озера — п л а й я . Терригенный м а т е р и а л поступает в 
них в небольшом количестве либо с помощью ветра , либо времен
н ы х потоков, активность которых приурочена к периодам павод
к о в . В остальное время водоемы х а р а к т е р и з у ю т с я эвапоритовым 
р е ж и м о м , с которым связана в основном с а д к а различных солей. 
Э т о т процесс сопровождается т а к ж е образованием глинистых 
м и н е р а л о в наиболее ранней генерации, к которым п р и н а д л е ж а т , 
п р е ж д е всего, сепиолит и палыгорскит . 

Слоисто-цепочечные силикаты возникают к а к непосредственно 
в наддонной воде (сепиолит, палыгорскит) водоема , т а к и в поро

з о м пространстве слабопроницаемых глинисто-алевритовых осад
к о в (преимущественно п а л ы г о р с к и т ) , где в условиях низкой по
движности вод происходит р а з л о ж е н и е терригенного м а т е р и а л а 
и к р и с т а л л и з а ц и я различных эвапоритовых минералов : доломита , 
гипса, сепиолита , палыгорскита и д р . 

П е р е с ы х а ю щ и е водоемы р а с с м а т р и в а е м о г о типа развиты в 
р я д е районов пустыни К а л а х а р и ( Ю ж н а я А ф р и к а ) . В поровом 
п р о с т р а н с т в е развитых в этом регионе плейстоценовых осадков , 
л о д а н н ы м К. К а у т ц а и X. П о р а д а , в значительном количестве 
с о д е р ж и т с я сепиолит. В понижениях , к которым приурочены эти 
в о д о е м ы , большую часть года вода отсутствует, поэтому сепиолит 
ф о р м и р у е т с я в них не на поверхности осадка , а на глубине около 
2 м, т. е. н и ж е уровня грунтовых вод. 

На п л а т о в Техасе и Нью-Мехико (Северная А м е р и к а ) близ
к и е процессы м и н е р а л о о б р а з о в а н и я т а к ж е происходят в пересы
х а ю щ и х озерах в периферийных частях которых формируются 
карбонатно-глинисто-гипсоносные отложения . В некоторых озерах , 
например в п л а й я М а у н д , к а к п о к а з а л и в 1968 г. Е. П е р р и и 
X. Рибс , н а к а п л и в а ю т с я осадки, с о д е р ж а щ и е сепиолит и палыгор
скит . Эти минералы х а р а к т е р н ы к а к д л я плейстоценовых, т а к и 



современных озерных осадков , где они нередко с л а г а ю т мономи
неральные пласты глин, Сепиолит обычно ассоциирует G д о л о м и 
том, тогда к а к палыгорскит встречается ч а щ е всего с кальцитом... 
К а к п о к а з а л и исследования , проведенные в 1972 г. С. Маклином ' 
с соавторами , сепиолит приурочен к тонкопелитовым озерным 
о с а д к а м , а палыгорскит — обычно к их крупнопелитовым р а з н о 
стям. В о с а д к а х последнего типа присутствует, кроме того, значи
т е л ь н а я примесь гидрослюды. 

Н а р я д у со слоисто-цепочечными м и н е р а л а м и в осадках н е к о 
торых типов осолоненных озер присутствуют т а к ж е слоистые-
силикаты. Так , в озерных осадках позднеэоценово-среднеолигоце-
нового возраста М а р о к к о и Франции , Н. Трот установил специфи
ческий парагенез глинистых минералов , накопление которых, по-
видимому, предшествовало садке типичных минералов эвапорито-
вого генезиса. П о м и м о сепиолита и палыгорскита , в этих осадках : 
присутствуют различные разновидности монтмориллонита : алю-
миниево-железистая , алюминиево-магнезиальная , а т а к ж е с а п о 
нит и стивенсит. Вверх по р а з р е з у у к а з а н н ы х осадков н а б л ю д а 
ется постепенный переход от алюминиево-железистых минералов; 
ко все более м а г н е з и а л ь н ы м разновидностям их. По данным хи
мического а н а л и з а , с о д е р ж а н и е А1 2 0з, достигающее наибольших 
значений (от 17 до 21 %) в алюминиево- железистой и алюминие-
во-магнезиальной разновидностях монтмориллонита , снижается д о 
8 % в палыгорските и до 1 % в сепиолите и сапоните . Соответст
венно в этом же ряду возрастает с о д е р ж а н и е M g O : от 2—4 % в 
алюминиево-железистых и алюминиево-магнезиальных монтмо
риллонитах до 10 % в палыгорските и 20—29 % в стивенсите и. 
сепиолите. 

В осадках щелочных озер современных рифтовых зон, как, на
пример, в озерах Альберт и М а н и а р а Восточно-Африканского 
рифта , глинистые минералы представлены ассоциацией монтмо
риллонита с гидрослюдой и каолинитом. В' отличие от осолонен
ных водоемов аридных зон, в водах рифтовых озер наблюдается , 
весьма высокое с о д е р ж а н и е К и Na , что благоприятствует быст
рой, по сравнению с отложениями пресных водоемов, т р а н с ф о р м а 
ции в осадках р а з б у х а ю щ и х минералов в гидрослюду. С глубиной 
в толще осадков н а б л ю д а е т с я переход монтмориллонита в монт
мориллонит-гидрослюдистое смешанослойное . образование , а на 
глубине 6,6 м п р е о б л а д а ю щ и м минералом становится гидрослю
да . В тех и н т е р в а л а х р а з р е з а , где доминирует гидрослюда , отме
чается т а к ж е присутствие а н а л ь ц и м а , к р и с т а л л ы которого кон
центрируются в алевритовых разностях осадков . В более верхних 
горизонтах анальцим исчезает, однако в них появляются д р у г и е 
цеолиты, с о д е р ж а щ и е в структуре К и Na . Отсюда следует, ч т о 
диагенетическая а г р а д а ц и я монтмориллонита протекает с погло
щением К, который высвобождается в процессе п р е о б р а з о в а н и я в 
а н а л ь ц и м K-Na-цеолитов . В свою очередь, формирование послед
них связано с периодами аридизации к л и м а т а , когда у р о в е н ь 
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воды в озерах резко п о н и ж а е т с я , а концентрация Na и/к в воде 
значительно увеличивается . 

В1 свою очередь, по д а н н ы м И в а Тарди , исследовавшего оста
точные водоемы в бассейне озера Ч а д , испарение воды после 
п р е к р а щ е н и я сезона д о ж д е й приводит к о б р а з о в а н и ю в них ж е 
лезисто-алюминиевой разновидности монтмориллонита — бейдел-
л и т а . Кроме того, в соляных я м а х , встречающихся в междюнных 
понижениях , процесс испарения воды сопровождается садкой 
троны и гейлюсита , вместе с которыми отмечается присутствие 
сапонита . В одном из содовых озер Ю ж н о й К а л и ф о р н и и в о с а д к а х 
встречен т а к ж е гекторит. 

В бишофитовых породах кунгурского яруса нижней перми 
П р и в о л ж с к о й моноклинали Т. Н. Соколова и В. А. Д р и ц в 1985 г. 
идентифицировали группу р а з б у х а ю щ и х (смешанослойных) мине
р а л о в , состоящих из бруситоподобных слоев, м е ж д у которыми 
без определенной периодичности р а с п о л а г а ю т с я анионные груп
п ы ( C O 3 ) 2 " и ( S O 4 ) 2 -

4. ЗАКОНОМЕРНОСТИ ИЗМЕНЕНИЯ ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛОВ 
В ПРОЦЕССЕ НАКОПЛЕНИЯ КОНТИНЕНТАЛЬНЫХ ОТЛОЖЕНИИ 

В отличие от стадии мотогенеза , когда н а р я д у с выносом ка
тионов происходит механическое измельчение частиц, в пресных 
в о д о е м а х изменение глинистых минералов обусловлено главным 
о б р а з о м д а л ь н е й ш и м увеличением количества дефектов в их 
структуре . Интенсивность происходящих при этом процессов за
висит от гидродинамического р е ж и м а водных масс , глубины во
д о е м а , а т а к ж е от скорости осадконакопления . 

Необходимо, однако, учитывать что эти водоемы имеют, как 
правило , весьма ограниченные р а з м е р ы и в них впадают сравни
тельно небольшие водные артерии, поэтому роль гидродинамиче
ского ф а к т о р а при накоплении осадков в этих водоемах ограни
чена. В то же время , в связи с весьма низкой минерализацией 
пресных вод, коагуляционные процессы в них протекают с малой 
скоростью б л а г о д а р я силам о т т а л к и в а н и я однотипно з а р я ж е н н ы х 
двойных электрических слоев на поверхности глинистых частиц, 
которые значительно превосходят атомные силы ван-дер-вааль -
совского п р и т я ж е н и я . Поэтому в гидродинамически спокойной 
среде устойчивость глинистых минералов связана с существова
нием определенного барьера энергии отталкивания , препятствую
щего столкновению частиц и их коагуляции . В этом случае мед
ленно р а з в и в а ю щ и й с я процесс о б р а з о в а н и я агрегатов глинистых 
м и н е р а л о в и осаждение их обусловливаются в основном гравита
ционным (для частиц > 1 мкм) и броуновским (для частиц 
< 1 мкм) движением частиц. С учетом различия средней дисперс
ности частиц глинистых минералов и относительной степенью 
устойчивости минералов к а грегатообразованию, при отсутствии 
постоянных или временных течений в периферических частях 
пресных водоемов несколько далее зоны взмучивания осадка (раз -

Ш 



р у ш е н и я волн) отлагается каолинит , а в центральных частях бас
с е й н а — монтмориллонит и гидрослюда . О д н а к о следует иметь в 
виду, что в пресной воде процессы коагуляции протекают с л а б о , 
поэтому о с а ж д е н и е глинистых минералов часто обусловлено не 
с т о л ь к о способностью о б р а з о в ы в а т ь агрегаты, сколько их механи
ческой дифференциацией по размеру . Четкой границы м е ж д у 
у к а з а н н ы м и выше зонами не н а б л ю д а е т с я , т а к к а к пределы дис
персности отдельных глинистых минералов перекрывают друг 
д р у г а . В свою очередь, наличие постоянных и временных течений 
обусловливает направленный разнос поступающего в бассейн ма
т е р и а л а , что способствует пестроте н а к а п л и в а ю щ и х с я лито-фаци-
.альных типов осадков . Поэтому выявление зон направленного 
р а з н о с а терригенного м а т е р и а л а , в частности подводных дельто
вых участков крупных палеорек , имеет очень в а ж н о е значение, 
т а к к а к с у к а з а н н ы м и зонами могут быть связаны весьма перспек
т и в н ы е коллекторы нефти и газа [16]. 

М а т е р и а л , н а к а п л и в а ю щ и й с я в мелководных бассейнах, за 
счет неоднократного взмучивания , перемыва и переотложения 
выше т а к называемого «плотика» подвергается дополнительному 
механическому измельчению, способствующему усилению степени 
разупорядочения структуры глинистых минералов . 

В процессе переноса и накопления глинистых минералов про
исходят определенные изменения в структуре первичных глинис
т ы х минералов . Так , каолинит , генетически связанный с корами 
в ы в е т р и в а н и я , где он характеризуется , как правило , триклинной 
сингонией и высокой степенью упорядоченности, начиная со ста
дии переноса в речной воде д вплоть до накопления в пресных 
водоемах претерпевает разупорядочение структуры за счет сме
щения отдельных слоев не только вдоль оси Ь, но и а. В связи с 
этим переотложенные каолиниты х а р а к т е р и з у ю т с я моноклинной 
элементарной ячейкой при сохранении общей триклинной симмет
рии кристаллической структуры м и н е р а л а . В! частности, совер
шенство кристаллической решетки каолинита прямо пропорцио
н а л ь н о расстоянию его транспортировки от источника сноса до 
о б л а с т и накопления . Изменения в структуре каолинита в ы р а ж а 
ю т с я в нарушении упорядоченности в наложении слоев в структу
ре м и н е р а л а , что сопровождается исчезновением на их д и ф р а к 
ционной картине рефлексов типа hkl. В свою очередь, проведен
ное нами [11] исследование каолинитов из коры выветривания на 
породах нижнего ордовика в пределах Мало-Ботуобинского рай
она и переотложенных на различное расстояние продуктов вывет
ривания , показало , что наиболее высокой «кристалличностью» об
л а д а ю т э л ю в и а л ь н ы е каолиниты, а наименьшей — разности, испы
т а в ш и е длительный перенос. При этом каолинит, переотложенный 
на небольшое расстояние из верхних горизонтов профиля выветри
вания терригенно-карбонатных пород, в которых он б л а г о д а р я 
развитию по диоктаэдрическим слоистым силикатам , в к л ю ч а я 
слюды, характеризуется наибольшим совершенством структуры, 
претерпевает значительно меньшее разупорядочение последней. 



/ 
Г а л л у а з и т к а к в процессе переноса, т а к и накопления в прес

ной воде испытывает изменения , х а р а к т е р которых близок к р а с 
смотренному выше. О д н а к о весьма ограниченное распространение 
г а л л у а з и т а в современных осадках и слабо измененных осадочных 
породах дает основание полагать , что этот минерал менее устой
чив, чем каолинит . 

Слюдистые м и н е р а л ы диоктаэдрического типа к а к в о б л а с т я х 
р а з м ы в а , т а к и на путях переноса и накопления в пресных водое
мах испытывают унаследованную от процесса выветривнаия де 
градацию, з а к л ю ч а ю щ у ю с я в д а л ь н е й ш е м выносе из м е ж с л о е в ы х 
п р о м е ж у т к о в структуры К и замещении его положения молекула 
ми воды и обменными катионами, в основном Na и Ca . В резуль 
тате этого, в слюдистых структурах увеличивается количество 
р а з б у х а ю щ и х пакетов . О д н а к о особенностью таких структур я в 
ляется длительное сохранение высокого межслоевого з а р я д а , ко
торый обусловливает быстрое восстановление первичных свойств 
этих минералов в среде, богатой К. В д а л ь н е й ш е м , на более глу
боких стадиях изменения слюдистых минералов в условиях низ
ких значений рН, может происходить частичный вынос Mg из ок
таэдрических сеток, а затем Al из тетраэдров структуры, что при
водит к уменьшению общего з а р я д а слоев. По нашим н а б л ю д е 
ниям [32, 35], а л л о т и г е н н а я — и з о м е т р и ч н о п л а с т и н ч а т а я гидро
слюда характеризуется наиболее высокой степенью упорядочен
ности структуры д л я разностей, которым свойственны наиболее 
крупные частицы. Это связано с тем, что последние в наименьшей 
степени подвергаются механическим и, к а к следствие этого, хи
мическим изменениям в процессе переотложения . 

Вермикулит в процессе переотложения м о ж е т со х р ан яться 
лишь при довольно быстрой денудации пород и при условии пе
реноса продуктов р а з м ы в а на незначительное расстояние . В про
цессе переноса вермикулита н а б л ю д а е т с я интенсивное р а с с л а и в а 
ние его частиц вдоль плоскости (001) , а т а к ж е общее их измель
чение. Одновременно с этим происходит интенсивный вынос Mg 
из межслоевых промежутков , а т а к ж е окисление остатков F e 2 + и 
вынос избытка F e 3 + из структуры минерала . В1 результате этого, 
вермикулит частично переходит в ассоциацию вермикулита и 
Mg-Fe 3 +-мoнтмopиллoнитa , а затем в неупорядоченное вермикулит -
монтмориллонитовое смешанослойное образование в коре вывет
ривания основных пород Якутии .[11] и в палеогеновых о т л о ж е н и я х 
Челябинской области (рис. 57) . Аллотигенный х а р а к т е р минера
лов в у к а з а н н ы х отложениях подчеркивается псевдоизометричным 
габитусом их частиц (рис. 58 ) . 

У бейделлита и собственно монтмориллонита при переносе и 
накоплении в пресной воде, в связи с х а р а к т е р н ы м д л я них пре
обладанием Ca над Na , в случае Са-разновидности за счет меха
нической дифференциации может л и ш ь несколько изменяться ве
личина емкости обмена. Более значительные изменения происхо
дят при переотложении Na-разновидности монтмориллонита , ко
торая переходит в Са-разновидность . Д л я N a - м о н т м о р и л л о н и т а , 



Рис. 57. Дифрактограммы глинистой породы (см. рис. 14, в, г) палеогена (Иль
менский заповедник): 

а—е — ориентированные препараты; ж — неориентированный; а, а\ — воздушно-сухой образец; 
б — насыщенный этиленгликолем; в — насыщенный глицерином; г, д, ж — прокаленный в 
течение 1,5 ч при температуре (°С): г — 300, 5 — 550, ж — 1000; « — обработанный в течение 

8 ч 10 %-ным раствором теплой HCl 



Рис. 58. Электроннная микрофотография фракции <0,001 мм (а) (см. рис. 14, в, 
г и 57) и микродифракционная картина (б) отдельной частицы глинистой по

роды. ПЭМ, ув. 12 500 

характеризующегося наиболее высокой емкостью обмена — до 
116 мг/экв на 100 г вещества , это определяет переход однородной 
структуры, сложенной у л ь т р а м и к р о б л о к а м и и обусловленной вы
сокой степенью гидратации Na-катиона , в микроагрегатную струк
туру, х а р а к т е р н у ю д л я Са-монтмориллонита [33], что с н и ж а е т 
емкость обмена исходного м а т е р и а л а . Д р у г и е диоктаэдрические 
разновидности минералов группы монтмориллонита (нонтронит, 
волконскоит) , о б л а д а я меньшей, чем собственно монтмориллонит , 
устойчивостью, претерпевают при переносе в пресной воде изме
нения не только в межслоевых п р о м е ж у т к а х , но т а к ж е и в окта 
эдрических позициях структуры, последовательно о б о г а щ а я с ь в 
последних F 3 + (волконскоит) и Al (нонтронит) . 

Е щ е более значительные изменения происходят при переотло
жении сапонита , соконита и гекторита . Эти разновидности разбу
х а ю щ и х минералов , с о д е р ж а щ и е в межслоевых п р о м е ж у т к а х 
главным образом M g , встречаются в природе относительно ред
ко. В пресной воде Mg легко в ы щ е л а ч и в а е т с я , поэтому р а з б у х а ю 
щие минералы этого типа практически не н а к а п л и в а ю т с я в про
дуктах переотложения . 

Триоктаэдрический хлорит к а к легко выветривающийся мине
рал , переотлагается лишь в случае р а з м ы в а слабо измененных 



хлоритовых пород при относительно небольшой длительности пе
реноса продуктов их денудации . Поступление указанного минера
ла в конечные водоемы осадконакопления может происходить 
либо при р а з м ы в е у к а з а н н ы х пород в областях с нивальным кли
матом, либо при быстром переотложении нижних с л а б о затрону
тых, а т а к ж е практически не затронутых гипергенными процесса
ми горизонтов профиля выветривания основных и ультраосновных 
пород. Т а к и е условия существуют, например , в горных районах , 
сложенных м е т а м о р ф и з о в а н н ы м и породами, в том числе хлорито
выми сланцами , при накоплении продуктов их р а з м ы в а в виде 
пролювиальных осадков . В частности, согласно н а ш и м исследова
ниям, обогащенные хлоритом продукты широко развиты в отло
ж е н и я х ряда современных долин Центрального П а м и р а . Сущест
венная примесь хлорита , в том числе крупночешуйчатого , который 
возник по флогопиту, н а б л ю д а е т с я т а к ж е в а р е а л а х р а з м ы в а про
дуктов выветривания кимберлитовых тел. Так , в континентальных 
отложениях ряда районов З а п а д н о й Якутии в непосредственной 
близости от ж е р л кимберлитовых трубок установлены к а к круп
ночешуйчатая — м а г н е з и а л ь н а я , т а к и тонкодисперсная ж е л е з и 
сто -магнезиальная разновидности хлорита [ 1 1 ] . О д н а к о в связи с 
весьма слабой устойчивостью триоктаэдрических структур в зоне 
гипергенеза эти минералы при переносе на более значительное 
расстояние р а з л а г а ю т с я . 

Палыгорскит , я в л я ю щ и й с я водным алюмосиликатом магния , к 
процессе переноса и накопления в пресной воде, п р е ж д е всего 
подвергается измельчению и частичному выносу катионов, особен
но M g , из структуры. Сепиолит, п р е д с т а в л я ю щ и й водный с и л и к а т 
магния , характеризуется еще меньшей устойчивостью на стадии 
транспортировки , поэтому в продуктах переотложения м о ж е т 
встречаться только на весьма небольшом расстоянии от источни
ков сноса. К а к п о к а з ы в а ю т наблюдения , палыгорскит и сепиолит 
наиболее развиты в глинистых породах (включая глинистые але 
в р о л и т ы ) . В то же время в проницаемых песчаных породах , в к о 
торых может длительно осуществляться циркуляция поровых вод, 
магнезиальные силикатные минералы практически не встречают
ся. Это, а т а к ж е в целом относительно небольшая примесь пере
отложенных минералов группы сепиолита — палыгорскита в оса
дочных породах указывает , что они весьма неустойчивы в процес
се переноса. 

Т а к как объем поступающего в бассейн аллотигенного мате 
р и а л а обусловливает скорость его седиментации, то при быстром 
накоплении осадка , по мере последовательного перекрытия его 
новыми порциями, он быстро выходит из контакта с бассейновы
ми водами. 

При накоплении осадков в пресных водоемах частицы глини
стых минералов располагаются в их массе в основном беспоря
дочно. При этом степень дезориентировки в них частиц тем боль
ше, чем выше дисперсность минералов с резко в ы р а ж е н н о й пла-



стинчатой формой микроблоков или индивидуальных частиц 
( б о л ь ш а я часть серпентиновых минералов , гидрослюда , монтмо
риллонит , х л о р и т ) , а т а к ж е скорость накопления и д и н а м и к а вод
ных масс . Н а и б о л е е распространенной микроструктурой глинистых 
о с а д к о в , с о д е р ж а щ и х эти минералы, является ячеистая , у которой 
с в я з ь м е ж д у частицами осуществляется боковыми сколами или 
б а з а л ь н ы м и гранями и боковыми с к о л а м и . Соответственно песча-
но-алевритовые осадки с с о д е р ж а н и е м до 20 % глинистого мате
риала х а р а к т е р и з у ю т с я скелетным строением. В1 этом случае ча
с т и ц ы глинистых минералов о б в о л а к и в а ю т песчаные и алеврито
вые зерна и находятся на контакте м е ж д у ними. В свою очередь, 
л р и переносе изометричных или вермикулитоподобных микробло
ков каолинита на небольшое расстояние практически полностью 
исключается ориентировка их, т. е. в этом случае н а б л ю д а е т с я 
сохранение доменной микроструктуры, свойственной м и н е р а л у в 
корах выветривания . Л и ш ь при длительном переносе м и н е р а л а 
микроблоки каолинита могут р а с щ е п л я т ь с я в пресной воде до до
с т а т о ч н о тонких отдельностей и т а к ж е о б р а з о в ы в а т ь при накоп
лении осадки ячеистого микростроения . 

Все это показывает , что в континентальных отложениях , в том 
числе в крупных пресных водоемах , глинистые м и н е р а л ы подвер
ж е н ы ограниченным изменениям. В связи с этим, глинистые ми
н е р а л ы в осадках континентального типа четко о т р а ж а ю т к а к ха
рактер источников сноса, т а к и условия их накопления , обуслов
ленные в основном дальностью и скоростью переноса . О т с ю д а сле
д у е т , что основным фактором я в л я е т с я в этом случае механоде-
струкция глинистых минералов и с о п р о в о ж д а ю щ е е этот процесс 
разупорядочение их структуры, а т а к ж е химическая д е г р а д а ц и я 
неустойчивых в пресноводной среде минеральных ф а з . П р и этом 
в соответствии с закономерностями изменения химического соста
ва магматических пород в процессе выветривания (см. рис. 53) 
к а к элювиальные , т а к и переотложенные в континентальных усло
виях продукты (бокситы, каолины, гидрослюдистые, монтморил-
лонитовые глины и т. д_.) х а р а к т е р и з у ю т с я более узким д и а п а з о н о м 
различия м е ж д у собой по химизму (см. рис. 5 4 ) , чем исходные 
породы (см. рис. 53 ) . 

В отличие от пресных, в осолоненных водоемах п р е о б л а д а е т 
аутигенное о б р а з о в а н и е различных минералов — от магнезиаль 
ных силикатов слоисто-цепочечного типа до бруситоподобных ф а з . 
Особенности возникающих в к а ж д о м конкретном случае минера
лов определяются г л а в н ы м образом составом и концентрацией 
•седиментационных вод. 



VI. Н А К О П Л Е Н И Е ГЛИНИСТЫХ М И Н Е Р А Л О В 
В ОСАДКАХ М О Р Е Й И О К Е А Н О В 

1. ОБЩИЕ СВЕДЕНИЯ 

Осадконакопление в морях и о к е а н а х в отличие от аналогич
ного процесса в континентальных условиях имеет существенные 
особенности, з а в и с я щ и е от типа морского бассейна ( з амкнутые , 
полузамкнутые и открытые моря , в к л ю ч а я опресненные и осоло
ненные л а г у н ы ) и типа побережья (пассивные и активные окраи
ны континентов) . На пассивные окраины континентов, к которым 
приурочены к а к эпиконтинентальные моря , т а к и широкий ш е л ь ф , 
поступает относительно мелкий, а на активные — более грубый об
ломочный м а т е р и а л . В а ж н о е значение имеет т а к ж е распределение 
осадков по гранулометрии в различных частях окраин континен
тов. Так , наиболее грубый м а т е р и а л концентрируется в п р е д е л а х 
п л я ж а , а т а к ж е в нижней половине континентального склона . 
Однако , в целом основная масса поступающего в Мировой океан 
м а т е р и а л а н а к а п л и в а е т с я в шельфовой зоне и у подножия конти
нентального склона ( 9 2 % ) , тогда как на д о л ю абиссальных от
ложений приходится лишь незначительная их часть (8 % ) . 

Специфическими особенностями х а р а к т е р и з у ю т с я т а к ж е з о н ы 
дельт и эстуариев , в пределах которых происходит смешение реч
ных и морских вод. В моря и океаны м а т е р и а л поступает к а к в 
виде твердого стока, так и в растворенном состоянии. Поэтому в 
зависимости от способа (путем о с а ж д е н и я механической взвеси 
из водной и воздушной сред, выпадения из раствора и т. д.) и фа-
циальных условий образования для морей и океанов в значитель
но более четкой форме , чем д л я континентальных блоков, х а р а к 
терны следующие генетические типы осадков : терригенный, вулка -
ногенно-осадочный, био-хемогенный, подводно-элювиальный (под
водное изменение осадков , близкое к выветриванию пород на кон
тиненте, но не идентичное ему) и смешанный. П р и этом более 
значительную роль при накоплении морских осадков играет вул
каногенный м а т е р и а л . В океанах широко развиты спрединговые 
процессы, с о п р о в о ж д а ю щ и е с я подъемом из мантии б а з а л ь т о в ы х 
расплавов , которые, з а с т ы в а я на дне , в д а л ь н е й ш е м под дейст
вием морской воды претерпевают иные преобразования , чем на 
континенте. В связи с этим, диапазон различия химического со
става м е ж д у первичными изверженными породами и о к р у ж а ю щ и 
ми их абиссальными осадками меньше, чем м е ж д у у к а з а н н ы м и 
породами и континентальными отложениями . Б о л е е в а ж н у ю р о л ь 
в процесе накопления осадков играют т а к ж е растительные и ж и 
вотные сообщества . 

Учитывая , что в древних т о л щ а х морские о т л о ж е н и я з а н и м а 
ют значительный объем, изучение механизма накопления совре
менных осадков морей и океанов , на основе метода а к т у а л и з м а , 



п о з в о л я е т использовать эти д а н н ы е при реконструкции условий 
•осадконакопления более ранних эпох. 

2. ЗОНАЛЬНОСТЬ НАКОПЛЕНИЯ ОСАДКОВ 

Одной из в а ж н ы х особенностей осадконакопления в пределах 
,Мирового океана является наличие к а к поверхностных ( Б р а з и л ь 
с к о е , Гольфстрим, К у р о с и в о ) , т а к и донных течений. К р о м е того, 
-большое значение в океанах имеют участки подъема глубинных 
вод — апвеллинга (например , у п о б е р е ж ь я Н а м и б и и и северо-за
падного п о б е р е ж ь я Ю ж н о й А м е р и к и ) , что определяет высокую 
продуктивность в зонах его развития фито- и зоопланктона . 

С учетом этих ф а к т о р о в накопление осадков в крупных мор
ских бассейнах, особенно в океанах , характеризуется проявлением 
различных типов зональности [13, 20], среди которых наиболее 
в а ж н о е значение имеют широтная , или климатическая , циркум-
континентальная , в е р т и к а л ь н а я и тектоническая . Ш и р о т н а я зо
нальность обусловлена выделением на поверхности Земного ш а р а 
двух ледовых, двух гумидных — умеренных, двух аридных и гу-
мидного — тропического поясов. Ц и р к у м к о н т и н е н т а л ь н а я зональ
ность связана с преимущественным накоплением осадков на пас
сивных и активных о к р а и н а х континентов. В е р т и к а л ь н а я зональ
ность обусловлена накоплением определенного м а т е р и а л а на раз 
ных глубинах , в том числе C a C O 3 , который устойчив л и ш ь выше 
определенного уровня глубин. Тектоническая зональность опреде
ляется з акономерным изменением ф а ц и а л ь н ы х типов осадков при 
переходе от к р а я континента к осевым зонам срединно-океаниче-
ских хребтов . 

3. ОСАДКИ ЭПИКОНТИНЕНТАЛЬНЫХ МОРЕЙ 
И ПАССИВНЫХ ОКРАИН КОНТИНЕНТОВ 

Эпиконтинентальные моря 

Эпиконтинентальные моря, о б р а з у ю щ и е с я во внутрикратонных 
о б л а с т я х прогибания, и обширные шельфовые моря, приурочен
ные к зонам периферийных погружений на границе континент — 
океан, имеют много общих черт. К ним относятся: широкое рас
пространение низменного побережья , обрамленного обширной 
прибрежной равниной, слабый наклон дна и в общем медленное 
накопление осадков, которое определяется небольшим объемом 
сносимого с суши м а т е р и а л а . Л и ш ь на у ч а с т к а х впадения круп
ных рек образуются дельтовые комплексы, и г р а ю щ и е роль круп
ных депоцентров терригенного м а т е р и а л а . К р о м е последних, ос
новными зонами накопления осадков , в том числе глинистых, в 
пределах эпиконтинентальных морей являются п р и б р е ж н ы е при-
ливно-отливные равнины и центральные депрессии эпиконтинен
тальных морей, а на пассивных о к р а и н а х те же приливно-отлив-



я ш е равнины, область материкового склона и о б р а м л я ю щ е г о его 
п о д н о ж ь я . 

Приливно-отливные равнины — это участки л и т о р а л и и субли
торали , отделенные от моря протяженными песчаными островами, 
:или береговыми б а р а м и (рис. 59 ) . Б а р ы разделены узкими или 
широкими к а н а л а м и — приливными руслами, по которым на рас 
положенную м е ж д у баром и побережьем равнину д в и ж е т с я по
ток морской воды во время прилива . В отлив эти воды устремля
ю т с я обратно в море, вынося значительное количество песка и 
ила . Система ветвящихся и все более с у ж а ю щ и х с я русел проре
зает почти всю равнину, питая о б ш и р н ы е пространства , обычно 
з а н я т ы е травянистой растительностью (соляные м а р ш и ) . Послед
ние возвышаются над средним уровнем морской воды от 1 (низ
кие марши) до 2 м (высокие м а р ш и ) . Если дно приливных русел 
л о г р а ж д а ю щ и х их валов сложено песчаным м а т е р и а л о м , то со
л я н ы е м а р ш и я в л я ю т с я областью накопления мелких глинистых 
и алевритовых частиц. З а д е р ж и в а я с ь м е ж д у многочисленными кор
нями галофитов и о б р а з у я в подповерхностном слое агрегаты с 
п о л у р а з л о ж е н н ы м органическим веществом отмерших организмов , 
эти частицы создают довольно мощные однородные пласты але-
вритистых глин, с о д е р ж а щ и х прослои торфа . В открытое море 
выносится преимущественно крупный кластический м а т е р и а л . 

Приливно-отливные равнины протягиваются вдоль п о б е р е ж ь я 
Н и д е р л а н д о в в Северном море, формируют побережье в южной 
и восточной частях Б а л т и к и , но особенно велико их значение на 
некоторых пассивных о к р а и н а х континентов, о б р а м л я ю щ и х неак-
тивизированные ядра древних кратонов , например атлантические 
•окраины С Ш А , К а н а д ы , Аргентины, Суринама и некоторых дру
гих регионов. 

О д н а к о не все континентальные окраины в областях с пассив
ным тектоническим р е ж и м о м характеризуются широким ш е л ь ф о м 
и низменным побережьем . Некоторые из них, например окраины 
А ф р и к и , Индостана , Б р а з и л ь с к о г о выступа и другие , о б р а м л я ю т 
районы эпиплатформенного орогенеза на суше. Приливно-отлив
ные равнины не х а р а к т е р н ы д л я этих окраин со скалистыми бере
гами и довольно узким шельфом (от 20 до 85 к м ) . Выносимый с 
возвышенностей глинистый м а т е р и а л поступает непосредственно 
на шельф , оседая первоначально в небольших д е л ь т а х или эстуа
риях. В умеренных широтах , где в составе твердого стока мелких 
рек п р е о б л а д а ю т песчаные и алевритовые частицы, высокая гид
родинамическая активность воды в периоды штормов и крупной 
океанской зыби приводит к выносу пелитовой взвеси и переотло
жению ее во внешней части ш е л ь ф а или в пределах склона . 
В1 этом случае основной объем глинистого м а т е р и а л а отлагается 
в пределах континентального склона или в вершинах небольших 
заливов , куда не доходят штормовые волны. В тропических ши
ротах, где в объеме выносимого реками вещества резко преобла

д а ю т продукты перемыва почв и кор выветривания , а гидродина-



Рис. 59. Блок-диаграмма пассивной окраины континента на атлантическом побережье США в 
районе Джорджес-банки 



м и ч е с к а я активность носит сезонный х а р а к т е р , глинистые осадки 
формируются не только на континентальном склоне , но т а к ж е и 
в пребрежной части ш е л ь ф а . 

Окраины континентов 

Атлантическая окраина Северной Америки. На атлантической 
окраине Северной Америки приливно-отливные равнины, о г р а ж 
денные песчаными б а р а м и , протягиваются на многие сотни кило
метров, играя роль а к к у м у л я т о р о в мелкого терригенного мате 
риала . 

Состав глинистых и алеврито-глинистых илов, формирующих
ся на приливно-отливных равнинах , определяется моренами и ко-
рами выветривания , которые были р а з в и т ы в плейстоцене и голо
цене на приатлантической прибрежной равнине, простирающейся 
в глубь континента на расстояние до 250 км. Н а ч а в ш и й с я после 
окончания последнего оледенения с л а б ы й подъем территории бла
гоприятствовал активизации процессов химического р а з л о ж е н и я 
д р е в н и х пород на суше. П р и этом ассоциации глинистых минера
л о в в осадках соляных маршей четко о т р а ж а ю т климатическую 
зональность . Так , в северных районах приатлантической равнины 
С Ш А и К а н а д ы среди м а р ш е в ы х осадков п р е о б л а д а ю т гидрослю
да и хлорит, которые в большинстве случаев в р е з у л ь т а т е переноса 
ручьями и р е к а м и поступали в у к а з а н н ы е осадки из оставленных 
л е д н и к а м и морен. На широте з а л и в а Ч е з а п и к и ю ж н е е в мар 
ш е в ы х осадках резко в о з р а с т а е т роль смешанослойных о б р а з о 
ваний и вермикулита . В соляных м а р ш а х у п о б е р е ж ь я Л у и з и а 
ны, по д а н н ы м Д ж . Хасавея , ассоциация глинистых минералов 
с о д е р ж и т 30—40 % каолинита , около 20 % смешанослойных об
разований и по 10 % монтмориллонита , вермикулита и гидро
с л ю д ы . 

В пределах пассивных континентальных окраин в а ж н е й ш е й 
о б л а с т ь ю ф о р м и р о в а н и я тонкодисперсных, в том числе глинистых, 
осадков , я в л я е т с я континентальный склон, в пределах которого 
действуют к а к высокоплотностные, т а к и низкоплотностные по
токи вещества . Н а и б о л е е в а ж н о е значение имеет в этом случае 
взвесь , с о д е р ж а щ а я с я в нефелоидных слоях . М е л к и е частицы, 
в ы п а д а ю щ и е из них под действием гравитационного ф а к т о р а , фор
мируют на континентальном склоне гемипелагические нормально-
осадочные илы, скорость накопления которых в пределах а т л а н 
тической окраины С Ш А (см. рис. 59) за последние несколько ты
сяч лет достигала 22 см/тыс. лет. Особенно активное накопление 
гемипелагических илов происходило в каньонах и промоинах, мно
гие из которых в настоящее время почти полностью заилены. Это 
с в я з а н о с меньшим наклоном дна в каньонах , по сравнению с 
прилегающими участками склона, б л а г о д а р я чему здесь легче 
у л а в л и в а ю т с я мелкие частицы глинистого м а т е р и а л а . 

И л о в а я линия проходит на атлантической окраине С Ш А на 
глубинах 400—600 м, т. е. в верхней части склона , поднимаясь до 



глубины, характерной д л я ш е л ь ф а , только в головных частях 
каньонов. В составе оливково-серых карбонатно-терригенных 
илов, ра звитых в верхней половине континентального склона С Ш А , 
основную роль играет алевритовый м а т е р и а л (от 50 до 85 % ) . 

На низких широтах в осадках континентального склона воз
растает доля C a C O 3 . Так , типично гемипелагические о б р а з о в а н и я 
у мыса Гаттерас представлены серовато-коричневыми и л а м и с 
содержанием C a C O 3 около 30—50 %. 

В' ю ж н ы х районах континентального склона атлантического 
побережья С Ш А ассоциации глинистых минералов , к а к п о к а з а л 
в 1979 г. Л. Д о й л с соавторами , определяются тонкой взвесью, 
з а х в а т ы в а е м о й из Мексиканского з а л и в а течением Гольфстрим. 
В основном это монтмориллонит , п р е о б л а д а ю щ и й в твердом с т о 
ке р. Миссисипи, которая выносит с континента огромное количе
ство тонкодисперсного м а т е р и а л а . В гемипелагических илах к 
северу от мыса Гаттерас ассоциации глинистых минералов соот
ветствуют широтно-зональному распределению их в океане . На 
основании этого они х а р а к т е р и з у ю т с я снижением роли, а иногда 
исчезновением каолинита и уменьшением с о д е р ж а н и я с м е ш а н о 
слойных образований по направлению от низких широт к умерен
ным и высоким с одновременным увеличением количества гидро
слюды и хлорита . При этом повышенный фон м о нтмо р ил л о ни та , 
за счет разноса его течением Гольфстрим, фиксируется д а л е к о к. 
северу от подводного плато Блейк , где этот минерал я в л я е т с я 
п р е о б л а д а ю щ и м . 

Аналогичная ассоциация глинистых минералов присутствует в 
гемипелагических глинистых илах , ф о р м и р у ю щ и х с я в п р е д е л а х 
континентального подножья , входящего в состав атлантической 
окраины С Ш А и К а н а д ы . 

Такой х а р а к т е р распределения осадков н а р у ш а е т с я в р а й о н а х 
развития глубоководных конусов выноса — фэнов и районах дей
ствия придонных контурных течений. Турбидиты и отложения по
токов обломков , которые формируют наибольшую часть р а з р е з о в 
в пределах глубоководных конусов выноса, помимо м а т е р и а л а , 
входившего в состав гемипелагических илов, с о д е р ж а т компонен
ты из осадков и пород более древнего возраста , т а к как при дви
жении турбидитных течений по каньонам и л о ж б и н а м происходит 
эрозия дна и мобилизация древнего м а т е р и а л а . Поэтому турби
диты, по сравнению с п е р е к р ы в а ю щ и м и их гемипелагическими 
илами, имеют более разнообразный компонентный состав. Это от
носится и к глинистым м и н е р а л а м турбидитов . 

В а ж н о е значение в накоплении осадков на окраинах континен
тов имеют т а к ж е придонные контурные течения. Эти течения, на
правленные от полюсов к экватору и в большинстве случаев п е 
ресекающие его, несут в низкие широты осадочный м а т е р и а л , мо
билизованный в приполярных районах , где он представлен пре
имущественно слабо измененными частицами древних и д р е в 
нейших м е т а м о р ф и з о в а н н ы х пород палеозоя и докембрия . Отсут
ствие среди них продуктов, о б р а з у ю щ и х с я в корах в ы в е т р и в а н и я , 



обусловливает весьма однообразную ассоциацию в - н и х глини
стых минералов , которая представлена , к а к правило , только ги
дрослюдой и хлоритом. Глинистая взвесь подобного типа, мно
гократно взмученная и переотложенная контурным течением, по
степенно перемещается из высоких широт в низкие вдоль конту
р о в континентов, последовательно о б о г а щ а я с ь минеральными 
ф о р м а м и , перемытыми из гемипелагических илов, развитых на 
континентальном подножии. О д н а к о п р е в а л и р у ю щ а я хлорит-гид
рослюдистая ассоциация в осадках контурного происхождения на 
большом расстоянии по пути их д в и ж е н и я н а р у ш а е т картину ши-
ротно-зонального распределения глинистых м и н ер ал о в в осадках 
л о ж а океана . Так , хлорит-гидрослюдистая ассоциация в глинистых 
и глинисто-алевритовых илах н а б л ю д а е т с я д а ж е в субтропических 
и тропических районах Атлантики , д л я которых эти минералы в 
целом не х а р а к т е р н ы . 

Р о л ь турбидитов и отложений потоков обломков резко повы
ш а л а с ь в регрессивные этапы, когда береговая линия значитель
но п р и б л и ж а л а с ь к кромке ш е л ь ф а . Гемипелагические илы и кон
т у р н ы е осадки, напротив, получали широкое распространение в 
периоды повышения уровня океана и ослабления гравитационных 
процессов на континентальном склоне и подножии. 

Полуостров Индостан [ 1 4 ] . В прибрежной части ш е л ь ф а этого 
района развиты вязкие однородные, нередко пятнистые глинистые 
и алеврито-глинистые илы темно-серого и темно-коричневого цве
т а . Эти илы прослеживаются почти непрерывной полосой от аван-
дельты р. И н д а вдоль всего побережья и только у самой оконеч
ности полуострова Индостан сменяются крупноалевритовыми и 
мелкопесчаными осадками . Глинистые и алевритово-глинистые 
илы з а л е г а ю т на глубинах 15—40 м вдоль неширокой полосы 
мангровых болот, приуроченных к з а л и в а е м о й во время приливов 
части побережья . Они с л о ж е н ы мелкочешуйчатыми неориентиро
ванными агрегатами глинистого вещества . 

Погрубение осадков на глубинах около 40 м коррелируется с 
увеличением концентрации в них карбонатного м а т е р и а л а , кото
рый представлен в основном р а к о в и н а м и ф о р а м и н и ф е р и состав
л я е т от 30 до 50 %• Карбонатно-глинистые (фораминиферовые) 
илы повсеместно прослеживаются здесь на глубинах 40—60 м. 

Срединная ш е л ь ф о в а я равнина , п р о с т и р а ю щ а я с я на глубинах 
от 60—100 м до 120 м, представлена карбонатными крупнозерни
стыми о с а д к а м и . Это — карбонатные пески, биоморфно-детриту-
совые или оолитовые. 

П р е о б л а д а ю щ и м типом осадков во внешней части ш е л ь ф а яв
л я ю т с я ф о р а м и н и ф е р о в ы е алевритово-глинистые и мелкоалеври
товые илы. К а м е р ы раковин ф о р а м и н и ф е р , составляющих от 40 
до 60 % объема осадка , часто заполнены глауконитом или глобу-
л я м и пирита. В некоторых разностях илов из северных районов 
з а п а д н о й окраины полуострова Индостан присутствуют сфероиды 
бертьерина и оолитовые зерна , концентрические обломки которых 
с л о ж е н ы зеленоватым хлоритоподобным веществом. 



В пределах верхней половины материкового склона ш и р о к и м 
распространением пользуются гемипелагические оливково-зеленые-
и зелено-коричневые глинистые и алевритово-глинистые илы. Это 
тонкополосчатые осадки , формирование которых связано с сезон
ным усилением или ослаблением подъема глубинных вод. Про
слои, обогащенные органическим веществом, н а к а п л и в а л и с ь в 
периоды действия юго-западного муссона, в о з б у ж д а ю щ е г о апвёл-
линг и повышение биопродуктивности поверхностных вод. Эти 
осадки х а р а к т е р и з у ю т с я неустойчивым с о д е р ж а н и е м СаСОз (от 
30 до 65 % ) , причем с глубиной происходит постепенное умень
шение его концентрации. 

Согласно полученным в 1972 г. В. Ш т а к е л ь б е р г о м , а т а к ж е 
индийскими исследователями данным, н и ж н я я часть континен
тального склона т а к ж е сложена глинистыми гемипелагическими 
илами, происхождение которых связано с разносом тонкого мате
риала , выносимого р . Инд , течением вдоль рассматриваемого 
склона . 

К а к п о к а з а л о исследование идентичных по гранулометрическо
му составу карбонатно-глинистых и глинистых илов, распростра
ненных в прибрежной части ш е л ь ф а , они имеют совершенно 
различные ассоциации глинистых минералов в северных и ю ж н ы х 
районах западной континентальной окраины полуострова Индо
стан (рис. 60 ) . Так , в авандельте р. И н д и вблизи нее ( 22— 
25° с. ш.) во фракции мельче 0,001 мм у к а з а н н ы х илов присут
ствует в основном гидрослюда , на долю которой приходится до 
70—80 %, и хлорит, количество которого не п р е в ы ш а е т 1 5 — 2 0 % . 

Рис. 60. Последовательность изменения главнейших ассоциаций глинистых ми
нералов в современных подводных осадках Аравийского моря 



Рис. 61. Количественное распределение минералов (в %) в пределах подводной 
окраины пова Индостан: 

а — каолинит (/ — 0—10, 2 — 10—20, 3 — 20—30, 4 — 30—40, 5 — более 40) б — гидрослюда 
(в —0—10, 7— 10—30 , 8 — 30—50 , 9 — 50—70, 10 — более 70), в — монтмориллонит и смешано
слойные образования (// — 10—30, /2 — 30—50, /3 — 50—70, 14 — более 70), г — хлорит (15 — 

0—10, / ¢ — 1 0  2 0 , 17 — более 20), 18 — точки взятия проб 

Каолинит и р а з б у х а ю щ и е минералы с о д е р ж а т с я в этих илах 

только в виде примеси. 

По направлению на юг от авандельты р. И н д в и л а х постепен

но возрастает с о д е р ж а н и е монтмориллонита (рис. 6 1 ) , идентифи

цируемого на д и ф р а к т о г р а м м а х по четким р е ф л е к с а м со значе

ниями 1 ,69—1,78 нм после н а с ы щ е н и я образцов соответственно 

этиленгликолем или глицерином. На широте з а л и в а К а ч количе

ство последнего в осадках повышается до 30—40 %. Это показы

вает, что основным компонентом глинистых илов р а с с м а т р и в а е 

мого района остается гидрослюда (до 50 % ) , тогда к а к каолинит 

и хлорит находятся в них в виде примеси. Е щ е южнее , в илах , 

о к а й м л я ю щ и х полуостров К а т х и я в а р (глубины 20—90 м ) , содер

ж а н и е монтмориллонита возрастает до 60—70 %• С ним ассоции

рует гидрослюда и хлорит. 

В Камбейском з а л и в е и на п р и л е г а ю щ е й к нему шельфовой 

равнине (подводное плато Ф и ф т и  Ф а т о м , 21—17° с . ш.) гидрослю

дистомонтмориллонитовая ассоциация глинистых минералов сме



няется монтмориллонитовой (до 80—90 % ) . Следует, однако , о т 
метить, что по направлению к внешнему краю ш е л ь ф а п р о и с х о д и г 
постепенное уменьшение в осадках с о д е р ж а н и я монтмориллонита . 

Аналогичная тенденция сохраняется и южнее , у М а л а б а р с к о г о 
побережья (18—16° с. ш . ) . Здесь в глинистых илах прибрежной 
части ш е л ь ф а монтмориллонит составляет до 70—80 % ф р а к ц и и 
мельче 0,001 мм, тогда к а к в пелитовой части алевритово-глини-
стых осадков срединной шельфовой равнины его количество 
уменьшается до 40—50 % при одновременном возрастании доли; 
гидрослюды и хлорита . 

На широте 14—15° с. ш. в ряде образцов алевритово-глинистых 
и мелкоалевритовых илов прибрежной части шельфа фиксирует
ся существенно иная ассоциация глинистых минералов , где наря
ду с гидрослюдой (30—40 %) и монтмориллонит-гидрослюдисты
ми смешанослойными о б р а з о в а н и я м и (10—20 %) появляется в. 
значительном количестве каолинит (20—30 % ) . 

В ю ж н ы х районах подводной окраины З а п а д н о г о Индостана 
(12—9° с. ш.) с од ержание каолинита возрастает до 40—45 % при: 
одновременном уменьшении с о д е р ж а н и я гидрослюды и монтмо
риллонита (соответственно до 20—30 % к а ж д о г о ) . 

У к а з а н н а я закономерность распределения минералов (см.. 
рис. 61) непосредственно о т р а ж а е т климатическую зональность и 
степень химического р а з л о ж е н и я пород на суше. Так , северо-за
падные районы полуострова Индостан относятся к области арид
ного климата . Х а р а к т е р терригенной взвеси, поступающей на под
водную часть окраины этих' районов, полностью определяется 
твердым стоком р. Инд, которая выносит с Г и м а л а е в , как п о к а з а л в 
1964 г . Б . М у к е р д ж и , слабо выветрелые продукты р а з м ы в а древ
них осадочных и метаморфических формаций . Среди последних 
п р е о б л а д а ю т гидрослюда и хлорит [2, 4, 5, 7 ] . Смена к л и м а т и ч е 
ских условий происходит на широте полуострова К а т х и я в а р . 
Здесь при значительном у в л а ж н е н и и и высокой среднегодовой 
температуре (25—30 0 C ) резко усиливается химическое р а з л о ж е 
ние пород. Полуостров К а т х и я в а р и прилегающие к Камбейскому 
заливу районы Индостанского субконтинента сложены, согласно 
полученным в 1954 г. М. К р и ш н а н о м данным, т р а п п о б а з а л ь т а м и 
мелового и кайнозойского возраста . Выветривание этих пород со
прово ж д а е т с я накоплением в почвах и корах выветривания монт
мориллонита , который, как показали в 1962 г. Б. Рой и Н. Б а р д , 
поступает затем в составе речного стока на прилегающие участки 
подводной окраины. 

Гумидность к л и м а т а на полуострове Индостан возрастает по 
мере п р и б л и ж е н и я к экватору . Соответственно увеличивается ин
тенсивность химического преобразования метаморфических и: 
древних осадочных пород архея и протерозоя , которыми сложе
ны обширные области Ю ж н о й Индии. О х а р а к т е р е и глубине пре
о б р а з о в а н и я исходных горных пород м о ж н о судить по с о с т а в у 
почв и кор выветривания , типичных д л я этих районов. В соответ-



ствии с данными, полученными в 1954 г. Е. Мором и Ф. Вареном, , 
ф е р р и а л л и т н ы е и латеритные почвы широко р а з в и т ы в горах З а 
падные Гаты, протягивающихся вдоль побережья Юго-Западного-
И н д о с т а н а . 

В отличие от этого, илы внешнего ш е л ь ф а и материкового* 
склона характеризуются повсеместно гидрослюдисто-хлоритовой. 
ассоциацией. На ряде разрезов , проходящих через ш е л ь ф и верх
нюю часть склона , прослеживается , кроме того, постепенное обо
гащение осадков гидрослюдой и хлоритом за счет уменьшения 
монтмориллонита . Типичным для илов этих районов является сле
д у ю щ е е соотношение глинистых минералов (в % ) : гидрослюда — 
50—60, монтмориллонит — 20—30, х л о р и т — 1 0 — 1 5 и н е б о л ь ш а я 
примесь каолинита . П о д о б н а я тенденция сохраняется и в б о л е е 
ю ж н ы х районах подводной окраины З а п а д н о г о Индостана . Н а 
копление гидрослюды и хлорита на внешнем ш е л ь ф е и склоне у 
полуострова К а т х и я в а р и заливов К а ч и Камбейского , в п р и б р е ж 
ной части ш е л ь ф а которых присутствуют глинистые илы монт-
мориллонитового состава , м о ж н о с в я з ы в а т ь л и ш ь с влиянием тер-
ригенного стока р. Инд. 

Только в с а м ы х ю ж н ы х районах подводной окраины Индостан-
ского субконтинента минеральный состав пелитовой части осад 
ков не меняется по всему профилю подводной окраины. 

Материковая окраина Южной Аравии. На другой с т о р о н е 
Аравийского моря накопление осадков происходит в условиях 
резко засушливого к л и м а т а . В глубине окраины на плато Х а д р а -
маут о б н а ж а ю т с я палеоцен-эоценовые глины. Основная масса 
тонкодисперсного м а т е р и а л а переносится к побережью сезонны
ми водными потоками. У л а в л и в а н и ю глинистой взвеси в п р и б р е ж 
ной части шельфа способствует своеобразное строение п о б е р е ж ь я . 
В1 сторону океана здесь выдвинуты т а к н а з ы в а е м ы е «томболы» — 
остатки вулканических построек позднетретичного возраста . Это — 
полуразрушенные конусы вулканов центрального типа, оставшие
ся от периода активного рифтогенеза в этом районе (рис. 6 2 ) . 
Отдельные вулканические сооружения соединены с побережьем 
узкими песчаными пересыпями. Последние отделяют от открытого 
океана широкие бухты и з аливы, з а щ и щ е н н ы е от действия волн 
и поэтому а к к у м у л и р у ю щ и е в большом количестве глинистую 
взвесь. Типичной в этом отношении является бухта Адена . 

На д и ф р а к т о г р а м м а х илов наряду с серией относительно с л а 
бых рефлексов хлорита присутствуют сильное о т р а ж е н и е со з н а 
чением 1,05 нм и довольно с л а б ы е рефлексы — 0,644 и 0,542 нм. 
Н а с ы щ е н и е образцов глицерином, в результате чего п о я в л я ю т с я 
с л а б ы е о т р а ж е н и я со значением 1,60—1,65 нм, свидетельствующие 
о примеси монтмориллонит-гидрослюдистых смешанослойных об
разований , не приводит в то же время к изменению п о л о ж е н и я 
рефлекса 1,05 нм. О д н а к о последний исчезает после п р о к а л и в а н и я 
образцов д о 600 0 C Соответственно н а д е р и в а т о г р а м м е фиксиру
ются три отчетливо в ы р а ж е н н ы х эндотермических э ф ф е к т а : при 



Рис. 62. Блок-диаграмма пассивной 
окраины Южной Аравии в Аденском 
заливе — окраина эпиплатформенно-
го (эпирифтового) орогенного пояса 



80—170, 240—330 и 480—590 °С, которые с о п р о в о ж д а ю т с я 6 ,85; 
4,0 и 6,0 %-ной потерей массы. П е р в ы й и второй э ф ф е к т ы соот
ветствуют удалению адсорбционной, межслоевой и цеолитной 
воды, третий — ОН-ионов . Р а з д в о е н н ы й х а р а к т е р э н д о э ф ф е к т а в 
интервале 80—170 0 C обусловлен примесью указанного разбуха 
ющего минерала . Это, а т а к ж е д а н н ы е электронной микроскопии, 
согласно которым кристаллы п р е о б л а д а ю щ е г о минерала имеют 
игольчатый габитус, свидетельствуют, что главным компонентом 
пелитовой фракции шельфовых осадков на подводной окраине 
Восточной Аравии является палыгорскит (см. рис. 6 0 ) . 

В сторону открытого моря глинистые илы сменяются карбо-
натно-глинистыми осадками , кластическая часть которых пред
ставлена терригенным эоловым материалом и скелетными остат
ками ассимилирующих к а р б о н а т организмов . 

В низах колонок, поднятых у основания склона Ю ж н о й Ара 
вии, отмечается чередование песчано-алеврито-карбонатных илов 
с пятнистой текстурой и алеврито-глинистых илов с миндалевид
ными включениями карбонатного детрита . В верхней части коло
нок это монотонное переслаивание н а р у ш а е т с я появлением про
слоя песка, в подошве — светлого карбонатного неотсортирован
ного, в кровле прослоя — темно-серого, средне- и крупнозернисто
го. Г р а у в а к к о в ы й состав песков свидетельствует об абразии вы
двинутых в море вулканических построек. Колонки, в зятые у ос
нования склона, в дистальной его части, вскрыли однородные 
карбонатно-глинистые алеврито-пелитовые илы с неясно в ы р а ж е н 
ной слойчатостью. Это свидетельствует, что в поверхностном 
слое осадочного чехла в данном р а й о н е отсутствуют следы актив
ных гравитационных перемещений. 

Северные районы окраины восточной Африки. Б л и з к а я к р а с 
смотренной ассоциация глинистых минералов содержится в шель
фовых осадках у северо-восточной оконечности Африки (к югу 
от мыса Г в а р д а ф у й ) . Н а р я д у с палыгорскитом здесь , по д а н н ы м 
рентгеновской дифрактометрии , присутствует хлорит, а в отдель 
ных случаях гидрослюда (см. рис. 6 0 ) . Н а л и ч и е четкого р е ф л е к с а 
001/002 со значением 0,94 нм на дифрактометрических кривых 
образцов , насыщенных глицерином, у к а з ы в а е т на с о д е р ж а н и е в. 
них монтмориллонит-гидрослюдистого смешанослойного о б р а з о в а 
ния. В виде примеси в них присутствует т а к ж е магнезиальный 
карбонат . Накопление таких ассоциаций глинистых минералов в 
алевритово-глинистых и алевритовых илах в о з м о ж н о л и ш ь в об
становке аридного литогенеза , когда преобладание физических 
ф а к т о р о в выветривания над химическими обеспечивает сохранение 
первичной минеральной природы р а з р у ш а ю щ и х с я горных пород 
и вынос на ш е л ь ф и склон обломков исходных минералов . Ф а к 
торами переноса в этом районе являются , по-видимому, ветры, ду
ю щ и е с континента в сторону океана , и временные потоки — 
«вади», аналогичные тем, которые развиты на юге Аравийского 
полуострова . 



Участки выхода к океану крупных рек 

В а ж н е й ш е й областью седиментогенеза на пассивных о к р а и н а х 
континентов я в л я ю т с я дельты; р а з в и в а ю щ и е с я в течение длитель
ного п р о м е ж у т к а времени. В верхних частях их, согласно предло
женной в 1980 г. А. А. Чистяковым классификации , выделяется 
группа аллювиально-дельтовых м а к р о ф а ц и й . Обычно в этих частях 
дельты н а к а п л и в а ю т с я а л л ю в и а л ь н ы е и пойменные о т л о ж е н и я : 
осадки русел, прирусловых валов , кос, островных отмелей, осеред-
ков, возвышенных частей пойм (древних прирусловых валов или 
береговых б а р о в ) , мелкокочковатой поймы, отмерших с т а р и ц и 
проток и т. д. Кроме того, здесь формируются специфические от
л о ж е н и я , возникающие под влиянием водных масс собственно 
океана , п р е ж д е всего приливно-отливных явлений, действия на
гонных ветров и других факторов . Эти о т л о ж е н и я приурочены к 
к р у п н ы м и мелким протокам в активной части дельт и о к р у ж а ю 
щ е м у их низменному пространству либо к отмершим их участкам . 
В первом случае влияние океана может прослеживаться на десят
ки километров вверх по течению от устья рек, б л а г о д а р я явлению 
подпора речного течения. Там , где реки несут или перемещают 
по дну относительно крупный м а т е р и а л , подпор приводит к его 
о с а ж д е н и ю на дне, б л а г о д а р я чему русла , особенно мелкие , быст
ро з аполняются о с а д к а м и . По д а н н ы м А. А. Чистякова , в Бен
гальской дельте в районах , где возникает подпор, пойма сложена 
тонкозернистыми с горизонтальной слойчатостью песками озер
ного облика . 

В нижней части дельт на неактивных ее участках воздействие 
•приливов и отливов приводит к формированию приливно-отлив
ных равнин с развитой системой русел, прирусловых валов , мар 
шей и о г р а ж д а ю щ и х их со стороны моря береговых баров . Подоб
ные равнины известны в неактивных лопастях дельт рек Нигер , 
Ориноко , И р а в а д и и др . Прирусловые валы и косы достигают 
значительной длины (до нескольких километров) и высоты (до 
20—30 м) и р а з р а с т а ю т с я как с вогнутой, т а к и с выпуклой сто
роны м е а н д р и р у ю щ и х приливных русел. 

Особым типом образований я в л я ю т с я т а к н а з ы в а е м ы е «плава
ю щ и е марши» , детально рассмотренные на примере дельты р . Мис
сисипи [43]. Они полностью состоят из растительных остатков, 
п л а в а ю щ и х над р а з ж и ж е н н ы м органогенным, углеродисто-глини
стым илом мощностью до 1—5 м. В большинстве случаев — это 
пресноводные м а р ш и в устьях крупных проток и прилегающих 
участках взморья . Т а к и е марши н а р а с т а ю т не столько вверх, 
сколько в процессе проседания на глубину. Конечным результа
том накопления осадков в этих условиях обычно является доста
точно мощный слой торфа . 

Особую группу, к а к п о к а з а л в 1980 г. А. А. Чистяков , состав
л я ю т обстановки предустьевого участка взморья , или а в а н д е л ь т ы . 
Последние я в л я ю т с я зоной активного смешения соленых морских 



и пресных речных вод, где происходит о с а ж д е н и е значительной 
массы перемещаемого по дну рекой и взвешенного в ее водах ма
т е р и а л а . В а ж н е й ш и м процессом я в л я е т с я в этом случае агрегиро
вание тонких взвешенных частиц, что приводит к их о с а ж д е н и ю 
в т а к называемой продельте , которая располагается за свалом 
глубин, иначе склоном дельты. 

А в а н д е л ь т а м о ж е т простираться до срединной шельфовой 
равнины и д а ж е до к р а я ш е л ь ф а . О д н а к о и за пределами шель
фа профиль окраины обычно формируется твердым стоком впада 
ющих в океан крупных рек . Такова , например , часть окраины 
Гвинейского з а л и в а , к которой приурочена дельта р. Нигер . 

Несколько иное строение свойственно дельте р . Амазонки . 
Авандельта в данном случае протягивается на глубину несколь
ких десятков метров. О с т а л ь н а я часть шельфа взвесью р . А м а з о н 
ки не питается , т ак к а к она перехватывается и увлекается вода
ми Гвианского течения, которое разносит ее вдоль материкового 
склона Северной Б р а з и л и и . Во внешней же части ш е л ь ф а на 
участке впадения в океан р. Амазонки современные осадки пред
ставлены, к а к п о к а з а л в 1975 г . Л. А. З а х а р о в , к а р б о н а т н ы м и 
биоморфно-детритусовыми о б р а з о в а н и я м и . Это, однако , не озна
чает, что влияние р. Амазонки на осадочный процесс ограничива
ется лишь областью дельты и авандельты . К а к и в большинстве 
других случаев , основная масса осадков а к к у м у л и р о в а л а с ь в ди-
стальной части зоны перехода, где в позднем кайнозое сформиро
в а л с я гигантский глубоководный конус выноса. На других окраи
нах авлакогенов , к которым приурочены дельты крупных рек, 
т а к ж е известны мощные подводные конусы выноса . 

Многие каньоны, о б р а з о в а в ш и е с я в пределах окраин а в л а к о 
генов, находятся непосредственно на продолжении подводных ру
сел рек, например Амазонки , И н д а и Конго. Каньон р. Амазонки 
внедряется в шельф до глубины 50 м. Головная его часть о б р а з о 
вана слиянием нескольких более мелких каньонов, вершины ко
торых прос ле ж ива ются в прибрежной части ш е л ь ф а на глубинах 
30—50 м. Подводные потоки прорезали в породах склона и шель
фа V-образную долину главного каньона с превышением от бор
тов до осевой части 500—600 м. Устье современного каньона на
ходится на материковом склоне на глубине 1500 м. Здесь склон 
осложнен мощным глубоководным конусом, ф о р м и р у ю щ и м зна
чительную часть подножья . 

На участках выхода к океану древних и современных попереч
ных рифтов широким распространением пользуются полиминераль 
ные ассоциации глинистых минералов , о т р а ж а ю щ и е многокомпо
нентную структуру взвеси, поступающей из внутренних районов 
континента. 

О д н а к о в этой трех- или четырехкомпонентной смеси один или 
д в а минерала я в л я ю т с я п р е о б л а д а ю щ и м и . В умеренных широтах 
и в области эрозии мощных горноскладчатых сооружений (напри
мер, Г и м а л а е в ) основные минералы представлены гидрослюдой и 
хлоритом, в субтропических широтах и районах развития черно-
П Зак. 775 ] в , 



земов — монтмориллонит-гидрослюдистыми смешанослойными о б 
разованиями и монтмориллонитом, а в тропических районах — 
монтмориллонитом и в подчиненном количестве — каолинитом. 

4. ОСАДКИ АКТИВНЫХ ОКРАИН КОНТИНЕНТОВ 
И ОСТРОВНЫХ ВУЛКАНИЧЕСКИХ ДУГ 

Окраины континентов 

Активные окраины континентов (рис. 63) п р и м ы к а ю т к оро-
генным с к л а д ч а т ы м сооружениям. Со стороны океана многие из 
них опоясаны глубоководными ж е л о б а м и . Это обусловливает р е з 
кие перепады высот на близком расстоянии от наземной до абис
сальной границы окраины. Е щ е более в а ж н ы м и п р и з н а к а м и ак
тивных окраин я в л я ю т с я высокая сейсмичность и, хотя не повсе
местно, вулканическая (и магматическая ) деятельность . В седи-
ментологическом плане все р а з н о о б р а з и е окраин с активным 
тектоническим режимом может быть сведено к двум основным 
типам: 1) окраины с вулкано-плутоническим поясом, надстраива 
ющим древний континентальный блок; 2) окраины, о с л о ж н е н н ы е 
островными дугами и окраинными морями [19]. 

Тихоокеанские окраины Северной и Южной Америки. А л л о т и -
генная глинистая взвесь поступает на эти окраины с горных хреб
тов Анд и Кордильер , а не из внутренних районов континента , 
к а к на пассивных окраинах . В а ж н ы м фактором седиментогенеза 
в зонах перехода от континента к океану с активным тектониче
ским р е ж и м о м становятся вулканические и производные от них 
процессы, в частности образование пепловых лавин , ла-харов и 
п а л я щ и х туч. Л а х а р ы увлекают вместе с собой большое количе
ство крупных обломков пород, песка и гравия . В К а с к а д н ы х го
рах (окраина штатов Вашингтон и Орегон) л а х а р ы , согласно по
лученным в 1978 г. Г. Ф р и д м а н о м и Д ж . С а н д е р с о м д а н н ы м , р а с 
пространяются на 80 км от вулканических конусов. В о т л о ж е н и я х 
этого типа практически отсутствует слоистость, хотя известны 
случаи о б р а з о в а н и я обратной градационной слойчатоети. К б о л е е 
редким явлениям относится возникновение « п а л я щ и х туч» — об
л а к о в раскаленного м а т е р и а л а , о б р а з у ю щ и х с я при в з р ы в е в у л к а 
нических конусов. П а л я щ и е тучи несут огромное количество пеп
ла и мельчайших сгустков магмы. 

Исключительно в а ж н у ю роль на о к р а и н а х р а с с м а т р и в а е м о г о 
типа играют реки. На продолжении их русел в подводной части 
окраины обычно находятся крупные промоины и каньоны. На 
окраине ш т а т а Орегон реки, например , поставляют, к а к п о к а з а л 
в 1980 г. Н. К а р л и н , более 90 % выносимого в море алевритового 
и глинистого м а т е р и а л а . Вынос наиболее крупных рек здесь со
ставляет в общем п- 10 й т /год, в том числе р. И е л ь — 24,8, р. Ко
л у м б и я — 1 4 , 3 , р . К л а м а т — 10,9, р . Роге — 4 , 7 . Н е с м о т р я н а т о 
что головы каньонов р а з о б щ е н ы с устьями большинства рек, они 
во многих случаях и сейчас питаются взвесью, выносимой река-



Fuc. 63. Ьлок-диаграмма активной окраины тихоокеанского побережья Южной Америки 



ми, особенно в сезоны паводков . Необходимо подчеркнуть , что» 
реки здесь, к а к правило , не образуют дельт . О с н о в н а я масса м а 
териала , поставляемого ими на побережье , разносится п р и б р е ж 
ными течениями и в конечном итоге попадает в каньоны, по к о 
торым транспортируется в глубоководные районы окраин кон
тинентов. 

П о м и м о твердого стока рек, значительное количество глинисто 
го м а т е р и а л а поступает в океан при абразии скалистых участков 
п о б е р е ж ь я и островов. О д н а к о процессы осадконакопления на 
ш е л ь ф а х этих зон не везде реализуются в достаточно полной 
мере. В обширных по площади районах вообще отсутствуют рых
л ы е осадки , как , например , на внешней части перуанского ш е л ь 
фа . М е ж д у тем в пределах подводной части континентальной от
мели, по геофизическим д&чным, существуют л о к а л ь н ы е впадины 
и прогибы, заполненные относительно молодыми отложениями: 
мощностью 3—4 км. 

В гумидной умеренной зоне (орегонский и вашингтонский сек 
торы тихоокеанской окраины Северной Америки) шельф т а к ж е ' 
является областью распространения терригенных к л а с т и ч е с к и х 
осадков , главным образом средне- и крупнозернистых песков. О д 
нако только в прибрежной части ш е л ь ф а это современные осад 
ки, во внешних районах и на склоне они ч а щ е всего относятся , 
как п о к а з а л и в 1979 г. Л. Кулм и К. Шнейдегер , к р е л и к т а м 
древних отложений и обогащены глауконитом. 

Материковый склон в областях с активным тектоническим ре 
ж и м о м является зоной, в которой п р е о б л а д а ю т гравитационные ' 
процессы. Этому способствуют расчлененный подводный рельеф,, 
высокая сейсмичность и значительный объем поступающего с 
суши и ш е л ь ф а м а т е р и а л а . Несмотря на это, склоны активных 
окраин континентов на большом протяжении покрыты гемипела-
гическими или хемогенно-диагенетическими глинистыми осадками.-
B перуанском секторе окраины Ю ж н о й Америки они распростра
нены не только в зоне апвеллинга , но п р о с л е ж и в а ю т с я и к севе
ру от нее до глубины 500 м и более. Глауконитовые осадки х а 
рактерны для пологих участков склона. На орегонском склоне 
глауконитовые пески о б р а з у ю т тонкие пропластки среди а л е в р и -
то-глинистых гемипелагических илов, которые слагают во впади
нах, о с л о ж н я ю щ и х склон, толщи 100-метровой мощности. Н е р е д 
ко они являются переотложенными о б р а з о в а н и я м и . На бортовых 
частях каньонов Астория и Роге , согласно данным Л. К у л м а » 
К. Шнейдегера , в илах т а к ж е присутствуют прослои терригенных 
алевритовых и глауконитовых песков. Это осадки внешнего ш е л ь 
фа, переотложенные в период позднеплейетоценового понижения 
уровня океана . 

В устьях каньонов на окраине Орегона сформировались до
вольно крупные конусы выноса . В частности, подводный к о н у с 
Астория сформирован пачками терригенных турбидитов , представ
ленных в основном мелко- и среднезернистыми песками, м о щ 
ность которых от 2 до 7 м, причем з а л е г а ю т они среди алеврито -



глинистых осадков . В межрусловом пространстве конуса р а с п р о 
странены турбидиты, в составе которых п р е о б л а д а ю т а л е в р и т ы . 
П о д о б н ы е осадки распространяются д а л е к о в глубь абиссальной 
равнины, д л я которой в целом х а р а к т е р н ы карбонатные пелаги 
ческие осадки — нанноилы. Вулканогенные о б р а з о в а н и я и г р а ю т 
среди них второстепенную роль. Отдельные горизонты пепловых 
туфов в отложениях склона с л у ж а т н а д е ж н ы м и м а р к и р у ю щ и м и 
горизонтами. 

В гумидном умеренном поясе берега и з р е з а н ы глубокими за 
л и в а м и — ф ь о р д а м и , к в е р ш и н а м которых приурочены устья 
небольших рек и ручьев. Т а к , например , фьорд Х а у С а у н д к се
веру от г. Ванкувер окружен хребтами гор с в е р ш и н а м и 1200— 
2100 м . На дне долин о т л о ж и л а с ь довольно м о щ н а я т о л щ а голо-
ценовых (50—150 м) и плейстоценовых (от 100 до 600 м) о с а д к о в . 
Поверхностные о т л о ж е н и я плохо отсортированы и в к л ю ч а ю т р а з 
ности от гравелитистых илистых песков и песчанистых а л е в р и т о в 
до гравелистого , алеврито-глинистого и глинистого ила (см. рис. 6 3 ) . 
Во впадинах фьорда находятся наиболее тонкие осадки. С а м ы е 
грубые из них развиты, к а к показано в 1982 г. Д ж . Сивицки и 
Р . М а к д о н а л ь д о м , на уступах и п л о щ а д к а х , о к р у ж а ю щ и х острова 
внутри з а л и в а . Вне фьордов на открытом ш е л ь ф е чередуются 
участки, в пределах которых о б н а ж а ю т с я сильно м е т а м о р ф и з о в а н -
ные породы основания , с участками , покрытыми довольно м о щ 
ной толщей осадков Внешняя часть шельфа отличается особенно 
с л о ж н ы м рельефом: небольшие глубоководные депрессии о с л о ж 
няют эту часть ш е л ь ф а , будучи отделены друг от друга мелковод
ными б а н к а м и . К а ж д а я т а к а я впадина является отдельным, ча 
стично или полностью з а м к н у т ы м седиментационным бассейном. 
Осадочный м а т е р и а л поступает в них как из толщи вод, т а к и, 
главным образом , из прилегающих районов побережья . К р о м е 
того, он частично связан с р а з м ы в о м ранее накопившихся о с а д 
ков на мелководных банках . Д л я них х а р а к т е р н о широкое р а с 
пространение систем подводных каньонов . Головы каньонов , к а к 
правило , находятся на относительном удалении от побережья . Н е 
смотря на это, в большинстве своем они остаются активными, т а к 
к а к питание их, согласно полученным в 1978 г. Д. Горслином д а н 
ным, происходит за счет м а т е р и а л а , разносимого волнами и тече
ниями, н а п р а в л е н н ы м и вдоль берега, а т а к ж е приливно-отливны-
ми потоками. 

Д л я тихоокеанской окраины Северной Америки , в п р е д е л а х 
К а л и ф о р н и и , типичны с л о ж н а я , сильно и з р е з а н н а я береговая л и 
ния, обилие бухт и узких заливов . В Н и ж н е й К а л и ф о р н и и ( М е к 
с и к а ) з а л и в ы нередко т р а н с ф о р м и р о в а л и с ь в классические л а г у 
ны, примером которых могут с л у ж и т ь лагуны Охо де Л ь е б р е и 
М а р м о н а ( Ф и г е р о а ) . 

Сравнение тихоокеанского и атлантического побережья С Ш А 
приводит к выводу об их различном происхождении. До 80—90 % 
береговой полосы С Ш А в Атлантике и М е к с и к а н с к о м з а л и в е при
ходится на з а б а р о в ы е лагуны, эстуарии и дельты с р а з в и т ы м и 
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соляными м а р ш а м и . М е ж д у тем на тихоокеанской окраине С Ш А 
л и ш ь от 10 до 20 % п о б е р е ж ь я з а н я т о п л о щ а д я м и , где могут фор
мироваться м а р ш и [43]. 

. На побережье К а л и ф о р н и и м а р ш и тяготеют к внутренним 
участкам з а л и в о в и лагун , где они з а щ и щ е н ы скалистыми мыса
ми от разрушительного действия океанских волн. В отличие от 
атлантических , осадки калифорнийских маршей обеднены органи
ческим веществом. В них до 45—50 % приходится на глинистый 
материал , в котором доминирует монтмориллонит . Алевритовая 
часть составляет около 40 %. Б о л е е крупный песчаный м а т е р и а л 
концентрируется в приливных руслах . О д н а к о здесь его д о л я не 
п р е в ы ш а е т 30—35 %. 

В1 северных раойнах подводной окраины Перу на ш е л ь ф е и 
материковом склоне доминирующим минералом в осадках явля 
ется монтмориллонит (60—70 % ) . В районе з а л и в а Г у а я к и л ь — 
это преимущественно плохо о к р и с т а л л и з о в а н н а я Са-разновид-
ность минерала . В1 ассоциации с ним присутствует т а к ж е каолинит 
(15—20 % ) , хлорит (5—10 %) и гидрослюда (до 5 % ) . 

В глинистых илах на узком ш е л ь ф е у з а л и в а Сечура значи
тельную роль, по-прежнему, играет монтмориллонит , хотя его 
с о д е р ж а н и е несколько с н и ж а е т с я (до 40—50 % ) . Соответственно 
возрастает значение гидрослюды (20—30 %) при невысокой кон
центрации каолинита (10—15 %) и хлорита (5 % ) . В о с а д к а х при-
островных террас и небольших депрессий на участке расширения 
ш е л ь ф а (7—10° ю. ш.) резко повышается роль гидрослюды и као
линита . Монтмориллонит практически исчезает во фракции илов 
мельче 0,001 мм. Ассоциация глинистых м и н ер ал о в состоит из 
гидрослюды (50—60 % ) , каолинита (20—30 % ) , монтмориллонит-
гидрослюдистых смешанослойных образований и хлорита (сум
марно 15—20 % ) • Б о л ь ш а я часть этих минералов характеризует 
ся высокой степенью окристаллизованности , что у к а з ы в а е т на по
ступление м а т е р и а л а из р а з м ы в а ю щ и х с я на островах метаморфи-
зованных осадочных образований . 

В о с а д к а х ю ж н ы х районов этой окраины вновь увеличивается 
количество монтмориллонита (до 25—30 % ) . О д н а к о в отличие от 
Са-монтмориллонита северных районов в этих осадках присутст
вует Na-монтмориллонит . М о ж н о предположить , что его образо
вание происходит за счет р а з л о ж е н и я более кислого вулканиче
ского стекла . В' пределах рассматриваемой акватории с монтмо
риллонитом, к а к и в северных районах , ассоциируют гидрослюда 
(50—60 % ) и каолинит (10—15 % ) с небольшой примесью хлори
та и аналогичных у к а з а н н ы м выше смешанослойных образований . 

На других о к р а и н а х восточного полукольца Тихоокеанского 
пояса отмечается мозаичность распространения определенных ас
социаций глинистых минералов в осадках прибрежной части шель
фа . В этом случае вблизи устьев крупных и мелких рек, в зави
симости от выносимого ими количества тонкодисперсной взвеси 
в обл а с т ь накопления , создаются относительно небольшие или 



крупные а р е а л ы распространения различных ассоциаций глини
стых минералов , которые обычно близки друг к другу . 

В осадках внешней части ш е л ь ф а и континентального склона 
п р е о б л а д а ю щ е е влияние имеет какой-либо один крупный источник 
сноса , который подавляет более с л а б ы е , причем влияние его рас
тет в направлении от берега к открытому океану и особенно ве
лико на внешнем ш е л ь ф е и материковом склоне. 

Восточная часть Индийского океана. В пределах акватории 
А н д а м а н с к о г о моря наиболее интенсивные седиментационные про
цессы приурочены к з а л и в у М а р т а б а н и прилегающей части от
крытого ш е л ь ф а , где расположена авандельта р . И р а в а д и , а так
же к юго-восточной области ш е л ь ф а к северу от М а л а к к с к о г о 
полуострова . В первом районе происходит ф о р м и р о в а н и е глини
стых тонкодисперсных илов, во втором — карбонатных песков и 
глинисто-карбонатных илов . 

Б о л ь ш а я часть твердого стока р . И р а в а д и поступает по кань
онам в халистазу . Склон на значительном протяжении покрыт 
глинистыми илами , которые характеризуются очень высокой дис
персностью и с о д е р ж а т большое количество окисного ж е л е з а . Это 
редкий случай накопления пестроцветных морских осадков , со
д е р ж а щ и х продукты перемыва латеритных и ф е р р и а л и т н ы х кор 
выветривания , распространенных на склонах п р и б р е ж н ы х хреб
тов и на высоких плато Б и р м ы . Подобные им глинистые о т л о ж е 
ния равиты т а к ж е в Атлантическом океане (тропические р а й о н ы ) , 
в з ападной части Индийского океана (у о-ва М а д а г а с к а р ) и в 
других местах . 

Наконец , в юго-восточной части моря , где вдоль п о б е р е ж ь я 
нередко встречаются к о р а л л о в ы е постройки и раковинные б а н к и , 
в прибрежной части ш е л ь ф а господствует накопление биоморфно-
детритусовых песков, сменяющихся у кромки ш е л ь ф а ф о р а м и н и -
феровыми и кокколито-фораминиферовыми и л а м и . Терригенные 
с о с т а в л я ю щ и е представлены в первом типе осадков алевритовым, 
во втором — глинистым м а т е р и а л о м . 

Главнейшими м и н е р а л а м и в составе широко распространенных 
здесь глинистых и глинисто-карбонатных илов я в л я ю т с я гидро
с л ю д а (40—60 %) и хлорит ( 1 0 — 2 0 % ) . В виде примеси содер
ж а т с я монтмориллонит ( 1 0 — 1 5 % ) и каолинит ( 1 0 % ) . В о с а д к а х 
А р а к а н с к о г о ш е л ь ф а и ю ж н е е хлорит и гидрослюда постепенно 
з а м е щ а ю т с я р а з б у х а ю щ и м и м и н е р а л а м и , главным образом монт
мориллонитом, содержание которого возрастает до 50—60 % [4]. 
В осадках а в а н д е л ь т ы р. И р а в а д и и з а л и в а М а р т а б а н распрост
ранена ассоциация глинистых минералов , б л и з к а я к той, к о т о р а я 
р а з в и т а в о с а д к а х бирманской части окраины континента в Б е н 
гальском заливе . Здесь , однако , уменьшается с о д е р ж а н и е гидро
слюды при одновременном возрастании роли каолинита . Н а к о н е ц , 
в осадках юго-восточной части азиатской окраины в А н д а м а н с к о м 
море присутствует монтмориллонит (70—80 %) с примесью као
линита (20, иногда 3 0 % ) и гидрослюды (менее 1 0 % ) , тогда к а к 
хлорит в этих осадках отсутствует. Отсюда следует , что, несмот-



ря на приуроченность р а с с м а т р и в а е м о й окраины к области гумид-
ного тропического к л и м а т а , каолинит в о с а д к а х соответствующей 
а к в а т о р и и нигде не получает большого распространения , как , 
впрочем, и на большинстве других активных окраин . 

Островные дуги 

Со стороны океана многие современные материковые о к р а и н ы 
о б р а м л е н ы островными вулканическими дугами . В настоящее вре
мя они сосредоточены в основном на западной периферии Тихого 
о к е а н а . Это — Алеутская , К у р и л ь с к а я , Японская , И д з у - Б о н и н с к а я 
и М а р и а н с к а я дуги, а т а к ж е дуги Тонга -Кермадек , Хикурянги-
М а к у о р и и др . В' Индийском океане известны Н и к о б а р с к а я и 
З о н д с к а я вулканические дуги, а в Атлантическом океане — М а л а я 
А н т и л ь с к а я дуга и дуга моря С к о ш а . Эти о б р а з о в а н и я не иден
тичны по своему строению и генезису: большинство из них сло
ж е н о исключительно молодыми, главным образом вулканогенными 
п о р о д а м и среднего состава , другие , например , в пределах Япон
ской островной дуги н а р я д у с молодыми о т л о ж е н и я м и представ
л е н ы весьма р а з н о о б р а з н ы м и по возрасту , вплоть до докембрий-
ских , осадочными и метаморфическими породами . Среди осадоч
ных о б р а з о в а н и й п р е о б л а д а ю т к а р б о н а т н ы е и кремнистые, хотя 
на зрелых островных дугах , в частности Японской, широко пред
с т а в л е н ы т а к ж е терригенные и угленосные отложения . Значитель 
н а я часть осадков в этих районах обогащена вулканогенным ма
т е р и а л о м , в связи с чем Н. М. Страхов [34] выделил в рассмат
р и в а е м ы х зонах интразональный т и п литогенеза , названный им 
вулканогенно-осадочным. 

Т а к , например , р а з р е з вскрытых на о-ве К у н а ш и р Б о л ь ш о й Ку
рильской гряды неогеновых отложений , общей мощностью более 
2000 м, подразделяется на кунаширскую ( N i 1 ? ) , ловцовскую 
( N i 2 = 3 ) , алехинскую N ^ - N 2

1 ) и головнинскую ( N 2

2 = 3 ) свиты. 
Верхняя , изученная часть кунаширской свиты (мощностью 

600 м ) , п р е д с т а в л е н н а я очень плотными пропилитизированными и 
местами м е т а м о р ф и з и р о в а н н ы м и вулканогенными породами, ха
р а к т е р и з у е т с я цикличным строением. К а ж д ы й из трех выделенных 
циклов состоит из нижнего , меньшего по мощности элемента , пред
ставленного б а з а л ь т а м и и а н д е з и т о - б а з а л ь т а м и , и верхнего, более 
мощного , состоящего из туфов риолито-дацитового состава и кис
л ы х эффузивов . Д л я нижних элементов к а ж д о г о цикла наиболее 
в а ж н ы м процессом изменения первичных, преимущественно основ
ных пород является их хлоритизация (при небольшой примеси ги
д р о с л ю д ы ) , а д л я верхних, менее основных — уменьшение хлорита , 
появление монтмориллонита и увеличение с о д е р ж а н и я гидрослюды, 
а во втором цикле , кроме того, появление каолинита . 

З а л е г а ю щ а я с р а з м ы в о м на ней ловцовская свита (мощностью 
500 м) п о д р а з д е л я е т с я на две толщк . 

Н и ж н я я состоит из трех циклов , в к л ю ч а ю щ и х внизу лавобрек -
ч и и , а т а к ж е л а в ы базальтового и андезит -базальтового состава , а 
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вверху — т у ф ы андезит-дацитового состава . Верхняя , ф л и ш о и д н а я 
т о л щ а представлена чередованием туфов риолит-дацитового соста
ва, туфоаргиллитов , туфоалевролитов , туфопесчаников , слоев об
вально-оползневых пород и туфобрекчий кислого состава . П о р о д ы 
ловцовской свиты, в отличие от кунаширской , х а р а к т е р и з у ю т с я в 
целом с л а б ы м проявлением н а л о ж е н н ы х процессов м е т а м о р ф и з м а 
и гидротермального изменения. Д л я нижней т о л щ и главной на
правленностью постседиментационного п р е о б р а з о в а н и я я в л я е т с я 
резкое повышение в основании циклов (в л а в а х ) с о д е р ж а н и я монт
мориллонита , иногда с незначительной примесью хлорита , а в 
верхах циклов (в т у ф а х ) — уменьшение монтмориллонита и появ
ление прослоев хлорит-сапонитового смешанослойного о б р а з о в а н и я . 

Верхняя толща литологически п о д р а з д е л я е т с я на четыре пачки , 
которые несколько отличаются по составу глинистых м и н е р а л о в . 
О д н а к о в целом верхняя т о л щ а свиты характеризуется повсемест
ным распространением монтмориллонита с примесью гидрослюды, 
а в отдельных прослоях и хлорита . Характерной особенностью р а з 
реза толщи является уменьшение в верхних п а ч к а х монтморилло
нита, а т а к ж е появление и последовательное увеличение с о д е р ж а 
ния морденита . В самой верхней пачке большое значение приобрел 
тает низкотемпературный кристобалит . 

А л е х и н с к а я свита представлена зеленовато- и голубовато-серы
ми туфами , в низах—риолит-дацитового состава , а в верхней , 
большей части — андезит-дацитового типа с прослоями т у ф о а л е 
вролитов . Д л я большей, верхней части р а з р е з а х а р а к т е р н о з н а 
чительное развитие по темноцветным м и н е р а л а м хлорита , кото
рый ассоциирует с примесью монтмориллонита или хлорит-сапони
та, а в верхах свиты, кроме того, гидрослюды. 

О т л о ж е н и я головнинской свиты представлены в низах андезит-
б а з а л ь т о в ы м и л а в а м и , п е р е к р ы в а е м ы м и т о л щ е й светло-серых 
пемзовых песков с прослоями гравия , брекчий и глин, общей м о щ 
ностью 300—400 м . Л а в ы с о д е р ж а т основные п л а г и о к л а з ы ( Л а 
б р а д о р , битовнит) , кристобалит и рудные м и н е р а л ы . В верхней , 
большей части разреза с о д е р ж а н и е кристобалита и рудных мине
р а л о в уменьшается и иногда появляется кварц . Глинистые мине
р а л ы в этой толще с о д е р ж а т с я в виде небольшой примеси и пред
ставлены монтмориллонитом. 

Отсюда следует, что п р е о б л а д а н и е в породах кайнозойского 
островодужного комплекса северо-западного сегмента Тихого оке-
на, в частности в неогеновых отложениях о-ва К у н а ш и р , в у л к а н о 
генного м а т е р и а л а обусловливает присутствие в них глинистых 
минералов , о б р а з о в а в ш и х с я в основном in si tu за счет и з м е н е н и я 
последнего. П р и этом особенности приведенной цикличности р а с 
пределения глинистых минералов определяются типом и з в е р ж е н 
ных продуктов и ф а ц и а л ь н ы м и условиями их накопления , а т а к 
же последующего постседиментационного преобразования . 

В отличие от этого, осадочный чехол на фронтальном склоне 
Японской островной дуги, по данным рейсов 56 и 57 « Г л о м а р Ч е л -
л е н д ж е р а » , слагают меловые о т л о ж е н и я , представленные пере-



слаиванием плотных глинистых пород и алевролитов , а т а к ж е 
кайнозойские осадки . В низах кайнозоя з а л е г а ю т массивные кон
гломераты , брекчии и песчаники (150 м) позднеэоцен-олигоцено-
вого возраста , которые сменяются толщей раннемиоценовых тур-
бидитов и гемипелагических илов (77 м ) . Н а и б о л ь ш и й интерес 
представляет среднемиоценовая часть р а з р е з а , с л о ж е н н а я пятни
стыми глинами с прослоями окремнелых (диатомовых) глин. Д а н 
ные химического а н а л и з а показывают , что эти осадки имеют су
щественно кремнистый состав: с о д е р ж а н и е биогенного о п а л а - Л 
колеблется в них от 30 до 82 %, тогда к а к глинистые м и н е р а л ы 
составляют от 6. до 44 %. В легкой фракции у к а з а н н ы х глин 
присутствует глауконит, а из глинистых минералов , помимо монт
мориллонита , который п р е о б л а д а е т (40—60 % ) , с о д е р ж а т с я так
ж е гидрослюда (22—42 % ) , хлорит (6—16 % ) , каолинит (менее 
5 %) и палыгорскит . Последний находится в виде примеси, но 
встречается по всему р а з р е з у толщи. В других с к в а ж и н а х , в син
хронных горизонтах р а з р е з а , отмечено присутствие кристаллов 
гипса и галита . Это, с одной стороны, свидетельствует об аридном 
к л и м а т е в пределах прилегающей суши, а с другой — о высокой 
биопродуктивности поверхностных вод в районе преддугового 
бассейна , в том числе, возможно , и островного ш е л ь ф а . Ассоциа
ция таких минералов , к а к биогенный опал , глауконит (последний 
отмечается в легкой ф р а к ц и и мелкого песка и крупного а л е в р и т а ) , 
палыгорскит и гипс, х а р а к т е р н а только д л я р е ж и м а регионально
го апвеллинга . 

5. ОСАДКИ АБИССАЛЬНЫХ КОТЛОВИН 

Глубоководные осадки представлены в основном красными 
глинами. Это обусловлено полным окислением и деструкцией ор
ганического вещества при длительной транспортировке его в ха-
листатические зоны океанов . Н а и б о л е е дисперсные минеральные 
частицы, поступающие в эти зоны, многократно поглощаются зоо
планктоном, в результате чего они агрегируют, п р е в р а щ а я с ь в 
т а к н а з ы в а е м ы е «пеллеты». Последние , не р а з р у ш а я с ь , достигают 
океанского л о ж а и только после этого вновь р а с п а д а ю т с я на инди
в и д у а л ь н ы е глинистые частицы. 

Весьма незначительная скорость накопления таких осадков , 
с о с т а в л я ю щ а я около 1 мм за 1000 лет , , способствует интенсивно
му перераспределению элементов м е ж д у тонкодисперсными части
цами и наддонной водой. Это обусловливает широкое развитие на 
дне глубоководных частей океанов диагенетических ж е л е з о - м а р 
ганцевых конкреций. 

Распределение измененных под действием у к а з а н н ы х процес
сов глинистых минералов в осадках , развитых в абиссальных ко
тловинах , к а к п о к а з а л и в 1981 г. 3. Н. Горбунова и А. П. Лиси
цын, т а к ж е подчиняется широтной климатической зональности . 
Так , в о с а д к а х высоких широт п р е о б л а д а ю т гидрослюда и хло
рит, которые составляют в среднем соответственно 70 и 30 % пе-



литовой ф р а к ц и и . В средних широтах с о д е р ж а н и е гидрослюды в 
океанских о с а д к а х сохраняется практически на том же уровне , 
тогда к а к хлорит постепенно исчезает и в ассоциациях глинистых 
минералов все большую роль начинают играть монтмориллонит и 
монтмориллонит-гидрослюдистые смешанослойные о б р а з о в а н и я . 
В виде примеси появляется , кроме того, каолинит . Ю ж н е е разбу
х а ю щ и е м и н е р а л ы п р е о б л а д а ю т в р а с с м а т р и в а е м ы х осадках , в 
том числе на д олю монтмориллонита приходится до 40—60 %, то
гда к а к разновидности смешанослойных минералов составляют от 
20 до 30 %. Одновременно с этим, осадки с о д е р ж а т от 20 до 30 % 
гидрослюды и постепенно, до 10—20 %, . возрастает с о д е р ж а н и е 
каолинита . И, наконец, в наиболее низких ш и р о т а х главнейшим 
глинистым минералом становится монтмориллонит и , к а к прави
ло , резко повышается с о д е р ж а н и е каолинита (до 30—40 % ) . 

Н а к о п л е н и е этих осадков происходит за счет р а з м ы в а и ветро
вой эрозии соответствующих кор выветривания , которые д а ж е при 
изменившемся к л и м а т е еще долгое время могут определять тип 
ассоциаций глинистых минералов , выносимых с континента в 
океан . С этим, в частности, связано накопление весьма значитель
ного количества каолинита , вплоть до 40 %, в абиссальных райо
нах восточной части Индийского океана на широте побе
р е ж ь я Австралии . В п р и л е г а ю щ и х к нему у ч а с т к а х суши широ
ко развиты древние латеритные коры, хотя в настоящее время 
они находятся в зоне пустынь и полупустынь. Соответственно в 
глубоководных осадках северо-западных районов Индийского оке
ана н а к а п л и в а е т с я палыгорскит , поступающий эоловым путем из 
аравийских пустынь. 

Н а р я д у с накоплением аллотигенных глинистых минералов , в 
отдельных р а й о н а х абиссальных котловин в а ж н е й ш е е значение 
приобретают минералы вулканогенного и гидротермального гене
зиса . Вулканогенный м а т е р и а л о б о г а щ а е т абиссальные осадки 
океана в районах , прилегающих к к р а е в ы м вулканическим д у г а м . 
Поэтому он п р е о б л а д а е т в з а п а д н ы х периферийных частях Тихо
го океана , обрамленных со стороны суши поднятиями М а р и а н 
ской, Идзу-Бонинской , Японской и Курильской островных дуг, а 
т а к ж е в о с а д к а х собственно М а р и а н с к о й впадины. Р а з л о ж е н и е 
вулканического стекла в океанских осадках происходит постепен
но, и вторичное м и н е р а л о о б р а з о в а н и е н а б л ю д а е т с я в их т о л щ е 
л и ш ь на определенной глубине. У к а з а н н ы е процессы сопровож
д а ю т с я резким возрастанием с о д е р ж а н и я аутигенных разностей 
монтмориллонита , среди которых обычно п р е о б л а д а е т бейделлит 
с высоким с о д е р ж а н и е м К в межслоях , что в последнем случае 
можно р а с с м а т р и в а т ь к а к типоморфный признак р а з б у х а ю щ и х 
минералов в осадках морей и океанов . В относительно близких к 
поверхности горизонтах этот минерал ассоциирует с филлипситом, 
опалом-Л и палагонитом, а в более глубоких горизонтах — с кли-
ноптилолитом, опалом и кристобалитом. 

- Е щ е более значительные а р е а л ы монтмориллонит з а н и м а е т в 
р а й о н а х максимального проявления гидотермальной деятельности , 



как, например , в юго-восточной части Тихого океана , куда огра
ничен снос терригенного м а т е р и а л а с суши. Поступление в над -
д о н н у ю воду большого количества т е р м а л ь н ы х растворов и исклю
чительно низкая скорость осадконакопления благоприятствуют в 
этих условиях аутигенезу слоистых силикатов непосредственно в 
поверхностном слое осадка . П р е о б л а д а ю щ а я форма новообразо
ваний в них относится к Fe -монтмориллониту , или нонтрониту, 
в с т р е ч а ю щ и м с я в парагенезе с филлипситом. П р и этом д л я нон-
тронита х а р а к т е р н а с л а б а я степень окристаллизованности и по
вышенное с о д е р ж а н и е Mg в его структуре (до 10—13 % в ф о р м е 
M g O ) . 

Аналогично у к а з а н н ы м м и н е р а л а м гидротермальное происхож
д е н и е имеют сепиолит и палыгорскит , встречающиеся ч а щ е всего 
в виде п р о ж и л к о в и включений в породах и уплотненных осадках 
океанского дна , особенно в образованиях , которые с л а г а ю т ниж
ние части склонов подводных поднятий вблизи рифтовых зон. 
Так, аутигенный сепиолит был установлен в 1965 г. Д ж . Хасавеем 
и П. Сачсом в измененных породах и о с а д к а х у основания под
водных гор Св. П а в л а , н а х о д я щ и х с я вблизи Срединно-Атлантиче-
ского хребта . Сепиолит образует белые прожилки в коричневой 
глине, а т а к ж е в кремнистых и карбонатных литифицированных 
и л а х . В глинах, которые, к а к п о л а г а ю т у к а з а н н ы е авторы, пред
с т а в л я ю т измененный в подводных условиях вулканический пепел, 
в о з н и к а л и т а к ж е монтмориллонит и клиноптилолит . В свою оче
р е д ь , в М а р и а н с к о й впадине палыгорскит , иногда совместно с са
понитом, установлен в осадках , п е р е к р ы в а ю щ и х б а з а л ь т ы , а так
же непосредственно в б а з а л ь т а х . 

К а к п о к а з а л в 1982 г. А. Д е с п р е р и , в осадках М а р и а н с к о й 
в п а д и н ы присутствуют, кроме того, тальк , хлорит, серпентин и 
сапонит . П е р в ы е три минерала у к а з а н н ы й автор считает аллоти-
генными, а сапонит — аутигенным. При этом количество ж е л е з и 
стого и железисто-алюминиевого сапонита в осадках обратно про
порционально с о д е р ж а н и ю в них т а л ь к а . В то же время соотно
шение м е ж д у филлипситом и клиноптилолитом показывает , что 
последний часто является продуктом диагенетической трансфор
м а ц и и филлипсита . 

6. ЗАКОНОМЕРНОСТИ ИЗМЕНЕНИЯ ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛОВ 
В ПРОЦЕССЕ НАКОПЛЕНИЯ МОРСКИХ 

И ОКЕАНСКИХ ОСАДКОВ 

П р и в е д е н н ы е д а н н ы е о закономерностях распределения осад
ков в морях и океанах показывают , что в а ж н е й ш е й особенностью 
мобилизации терригенного, в том числе и глинистого, м а т е р и а л а 
на пассивных о к р а и н а х материков и в областях , о к р у ж а ю щ и х 
эпиконтинентальные морские бассейны, является длительный пе
риод пребывания исходных пород в поверхностных условиях . Это 
в гумидных климатических поясах , особенно в тропическом, спо-



с о б с т в у е т широкому развитию их химического выветривания . 
В связи с тем что в кайнозое граница гумидных поясов з а м е т н о 
п е р е м е щ а л а с ь , на огромных п л о щ а д я х континентов в низких и 
у м е р е н н ы х широтах сформировались довольно мощные э л ю в и а л ь 
ные покровы. Поэтому р а з м ы в этих, а т а к ж е относительно более 
.древних кор выветривания обеспечивал , особенно в голоценовую 
эпоху, накопление глинистого м а т е р и а л а на подводных частях ма
т е р и к о в ы х окраин . Л и ш ь в ледовой и частично в умеренной гу-
"мидной зонах в продуктах сноса значительную роль играл глини
с т ы й материал , перемещенный л е д н и к а м и при эрозии древних 
т о л щ , сравнительно м а л о измененных процессами поверхностного 
в ы в е т р и в а н и я . Отсюда следует, что в общем б а л а н с е н а к а п л и в а в 
ш и х с я в пределах зоны ш е л ь ф а и континентального склона в суб
тропических и тропических широтах глинистых продуктов, преоб
л а д а ю т минералы, поступавшие из областей химического разло
ж е н и я пород в корах выветривания , а аллотигенный м а т е р и а л , за 
с ч е т переотложения слабо измененных древних осадочных пород, 
находится в резко подчиненном количестве. П р и этом объем ма
т е р и а л а , генетически связанного с древними осадочными и мета
морфическими т о л щ а м и , может быть оценен по с о д е р ж а н и ю в 
юсадках таких минералов , к а к гидрослюда и хлорит. 

Ш и р о т н а я — климатическая зональность распределения глини
с т ы х минералов в о с а д к а х океанов подчеркивается повышением 
роли гидрослюды и хлорита в отложениях , распространенных в 
высоких широтах , где отсутствуют крупные современные и кайно
з о й с к и е коры выветривания и о б н а ж а ю т с я древние сильно мета-
м о р ф и з о в а н н ы е породы. В районах теплого (умеренного и субтро
пического) климата вместо гидрослюды и хлорита широкое раз 
витие получают монтмориллонит-гидрослюдистые смешанослой
ные о б р а з о в а н и я и монтмориллонит , которые поступают из почв и 
к о р выветривания . В аридных климатических поясах, в пределах 
которых обломочный м а т е р и а л перемещается с континента в оке
ан с помощью ветра и временных водных потоков, в ассоциациях 
глинистых минералов п р е о б л а д а ю т продукты р а з м ы в а слабоизме-
ненных пород и древних кор выветривания . Поэтому глинистые 
осадки на подводных окраинах в аридных поясах характеризуют
ся значительным разнообразием . В этом случае быстрый перенос 
с суши в океан способствует сохранению от разрушения д а ж е 
таких неустойчивых минералов , к а к палыгорскит , т а л ь к и сапо
нит. Наконец , для тропического гумидного пояса характерно пре
о б л а д а н и е м а т е р и а л а , поступающего из почв и кор выветривания , 
за счет денудации которых в океан поступают каолинит, монтмо
риллонит- гидрослюдистые смешанослойные образования и монт
мориллонит . Высокая концентрация каолинита связана , главным 
образом , с ра з мывом латеритных, в том числе древних э л ю в и а л ь 
ных, покровов. Так , обогащенные этим минералом осадки тяготе
ют к о к р а и н а м в областях регионального эоцен-миоценового ко-
рообразования ( з ападные окраины Централ ьн о й Африки в Атлан
тическом океане и Австралии в И н д и й с к о м ) . 



Особенности распределения глинистых минералов на пассив
ных о к р а и н а х континентов о т р а ж а ю т эрозию к а к э л ю в и а л ь н ы х 
покровов , т а к и поверхностных комплексов слабо измененных ги
пергенными процессами древних отложений. О д н а к о д а л е к о не на 
всех пассивных о к р а и н а х процессы аккумуляции глинистых осад
ков протекают одинаково . Д а ж е на окраинах , расположенных в 
одном и том же климатическом поясе, н а б л ю д а ю т с я существен
ные различия н а к а п л и в а ю щ и х с я отложений . Так , о б о г а щ е н и е 
осадков современных окраин континентов каолинитом х а р а к т е р 
но., главным образом , д л я зоны шельфа и континентального скло
на в районах сравнительно молодого эпиплатформенного орогене
за в низких широтах . В отличие от этого, с о к р а и н а м и а в л а к о г е -
нов на тех же широтах нередко связано обогащение н а к а п л и в а 
ющихся осадков монтмориллонитом (участки, где р а с п о л о ж е н ы 
дельты рек Нигера , Амазонки и Л и м п о п о ) . 

Каолинитовые илы, х а р а к т е р н ы е д л я гумидного тропического 
пояса на пассивных окраинах , в зонах перехода от континента- к 
океану с активным тектоническим р е ж и м о м либо полностью от
сутствуют, либо каолинит содержится в них в небольшом коли
честве. Вместо них широкое распространение получают монтмо-
риллонитовые глины, которые связаны с развитием на суше не
полных профилей выветривания эффузивных и интрузивных маг
матических пород основного состава . На активных о к р а и н а х не 
встречается т а к ж е ассоциация глинистых минералов , в с о с т а в е 
которой главную роль играют слоисто-цепочечные м и н е р а л ы : се
пиолит и палыгорскит . 

Аллотигенный глинистый м а т е р и а л , выносимый реками и вре
менными потоками в шельфовую зону морских бассейнов, в з а 
висимости от энергии рельефа и д и н а м и к и водных масс [20], по
следовательно о с а ж д а е т с я в соответствии с гранулометрией и коа-
гуляционной способностью отдельных минералов [45]. При этом 
одним из главных процессов, обусловливающих о с а ж д е н и е частиц 
в морских бассейнах, является их коагуляция . Этот процесс про
текает в два этапа . Первый з а к л ю ч а е т с я в дестабилизации ча
стиц, т. е. уничтожении или уменьшении барьера их отталкива
ния в результате с ж а т и я двойного электрического слоя , образо
вавшегося в пресной воде вокруг к а ж д о й частицы. У к а з а н н ы й 
процесс развивается при увеличении ионной силы суспензионной 
среды, т. е. концентрации в ней электролита , и валентности ( за 
ряда) с о д е р ж а щ и х с я в ней катионов. На втором этапе развива 
ются контакты м е ж д у частицами. Это м о ж е т быть вызвано бро
уновским движением частиц, а т а к ж е градиентом скоростей дви
ж е н и я к а к различных слоев жидкости в суспензионной среде , т а к 
и отдельных частиц в ней, что позволяет в последнем случае бо
лее крупным частицам к а к бы «догонять» мелкие и о б р а з о в ы в а т ь 
агрегаты. При этом оптимальные условия д л я коагуляции частиц 
создаются при относительно м а л о й скорости д в и ж е н и я частиц, 
обеспечивающей вероятность их столкновений, но не о б л а д а ю щ е й 
достаточной энергией д л я их дальнейшего разъединения . 
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Таблица 4 

Скорость осаждения частиц глинистых минералов в спокойной морской воде, 
см/мин, в зависимости от ее солености, по данным У. Уайтхауза и др. 

Соленость воды, % 
Глинистые 
минералы 0,045 0,09 0,18 0,545 0,90 1,625 

Гидрослюда 
Каолинит 
Монтморилло
нит 

0,89 
0,80 
0,0023 

0,90 
0,81 
0,0036 

1,05 
0,81 
0,0078 

1,10 
0,81 
0,041 

1,10 
0,81 
0,076 

1,10 
0,81 
0,088 

К а к п о к а з а л в 1960 г. У. Уайтхауз , о с а ж д е н и е частиц глини
с т ы х минералов в спокойной морской воде увеличивается с повы
шением солености последней (табл . 4 ) . 

О д н а к о в связи с различной скоростью о б р а з о в а н и я агрегатов 
:или устойчивостью ( а ) глинистых минералов в морской воде 
различной солености (рис. 64) ранее всего будет происходить 
•осаждение каолинита и монтмориллонита , а гидрослюда может бо
лее длительное время находиться во взвешенном состоянии и пере
носиться на более д а л ь н е е расстояние . Отсюда следует , что о с а ж 

д е н и е частиц глинистых минералов представляет с л о ж н ы й про
цесс и определяется их структурными особенностями, средней 
дисперсностью отдельных разновидностей минералов , в том чис
ле толщиной микроблоков по оси с, свойствами их поверхности, 
о п р е д е л я е м ы м и количеством и распределением на ней дефектов 
( в а к а н с и й ) , типом обменных катионов , а т а к ж е составом и кон

ц е н т р а ц и е й э л е к т р о л и т а в бассейновых водах , рН и Eh среды 
« т. д . 

Кроме влияния на скорость о с а ж д е н и я , гидрохимический фак
т о р о к а з ы в а е т т а к ж е определенное воздействие на кристаллохи-
мические особенности н а к а п л и в а ю щ и х с я минералов . В морских 
-бассейнах, в зависимости от общей минерализации и солевого со
става вод в отдельных зонах осадконакопления , может происхо
д и т ь к а к дальнейший вынос катионов из структуры, т а к и проти
вополож ны й процесс, з а к л ю ч а ю щ и й с я либо в а г р а д а ц и и (монт
м о р и л л о н и т ) , либо в восстановлении первичных свойств (дегра
д и р о в а н н ы е слюды) р я д а минералов [23, 4 7 ] . Процессы д е г р а д а 
ц и и будут п р о д о л ж а т ь с я при накоплении м а т е р и а л а в открытых 
частях бассейна в условиях интенсивного поступления в них боль
ших масс пресных вод. По мере у д а л е н и я от дельтовых участков 
(и эстуарий) у к а з а н н ы е процессы сменяются адсорбцией щелоч

ных катионов, свойственных морской воде, т. е. Na и особенно К, 
причем последний предпочтительнее входит в м е ж с л о е в ы е проме
жутки высокозарядных диоктаэдрических минералов трехэтажно
г о типа с поликатионным составом октаэдрических сеток. 



Рис. 64. Зависимость коэффициента 
устойчивости монтмориллонита ( / ) , 
каолинита (2) и гидрослюды (3) от 

солености воды 

Из аутигенных минералов ранней генерации в аридных поясах 
на внешнем ш е л ь ф е и континентальном склоне в условиях пони
женных скоростей осадконакопления и подъема глубинных вод на 
границе окислительной и восстановительной зон 24 образуется 
глауконит . 

В гумидном тропическом поясе при выносе с континента као
линита и ж е л е з а в прибрежной части ш е л ь ф а , х а р а к т е р и з у ю щ е й 
ся б л а г о д а р я , присутствию органического вещества восстанови
тельной обстановкой, в осадке происходит новообразование берть-
ерина, в том числе за счет перекристаллизации каолинита . 

В халистатических зонах, а т а к ж е в п р е д е л а х некоторых окра 
инных морей, х а р а к т е р и з у ю щ и х с я процессами спрединга , наблю
дается подводно-элювиальное образование дисперсных м и н ер ал о в 
за счет гальмиролизного выветривания б а з а л ь т о в океанической 
коры (рис. 6 5 ) . В этом случае в результате выноса M g O и C a O 
и гидратации исходных минералов возникает монтмориллонит , 
с о д е р ж а щ и й , вследствие р а з л о ж е н и я вулканического стекла , не 
менее 7 % F e 2 O 3 (в отдельных случаях до 20 % ) . В' связи с вы
соким тетраэдрическим з а р я д о м эта разновидность монтморилло
нита способна интенсивно фиксировать К из морской воды.^ Этим, 
собственно, и отличается подводное выветривание от наземного 
при котором, н а р я д у с изменением первичного м а т е р и а л а , выно
сится т а к ж е и K 2 O . Имеются , кроме того, сведения, что в процес
се преобразования б а з а л ь т о в в условиях подводного выветрива
ния к а к промежуточный продукт изменения основных п л аги о кл а 
зов возникает микроклин . Этот процесс сопровождается , кроме 
того, возникновением К-цеолитов (филлипсита и клиноптилло-
л и т а ) . 

В общей проблеме седиментогенеза в морских бассейнах в а ж 
ное значение имеет накопление песчано-алевритовых осадков , в 
которых при линзовидной л о к а л и з а ц и и их з ахороняются седимен-
тационные воды. Это определяет на последующих стадиях лито
генеза гидрохимическую унаследованность среды и о б р а з о в а н и е 
соответствующих ей типов аутигенных глинистых минералов . П е 
риодический вынос и накопление грубозернистых осадков проис
ходит обычно при подъеме базиса эрозии, т . е . повышении энер
гии р е л ь е ф а и увеличении скорости транспортировки обломочно
го м а т е р и а л а , или динамики вод. Р а з л и ч н ы е условия осад-



50 WO % 
F e 2 O 5 / ( F e O + F e 2 O 5 ) 

Рис. 65. Зависимость гидратации и накопления КгО, а также выноса CaO » 
MgO от соотношения Fe 2 O 3 / (FeO+РегОз) при изменении базальтов в океанах 
и на континентах (вертикальной стрелкой показаны накопление или вынос 

оксидов): 
/ — поле толеитовых океанических базальтов, по Д. Метьюсу; 2 — направление разложения 
базальтов в океанах; 3 — то же, на континентах (палагонитизация базальтов Исландии,, 
по С. Вальтерсхаузену); 4 — разложенные океанические базальты, по Д. Метьюсу; 5 — 
породы банки Суоллоу по Д. Метьюсу; 6 — пелагические мезо-кайнозойские глины из сква
жин, пробуренных во время рейсов 2, 20 и 27 «Гломар Челленджер>; 7,8 — средний со
став современных красных глин (7 — по Ф. Кларку, 8 — по К. Гаррелсу и Ф. Маккензи)^ 

9 — палагонитизированные базальты Исландии, по С. Вальтерсхаузену 



к о н а к о п л е н и я (открытые и полузамкнутые моря с близкой к нор
мальной соленостью вод или резко опресненные и осолоняющие-
•ся л а г у н ы соответственно при более значительном поступлении 
л р е с н ы х вод, по сравнению с испарением, и наоборот) приводят 
к погребению в линзовидных песчано-алевритовых т о л щ а х вод 
различной минерализации и состава . Последние о т р а ж а ю т обста
н о в к у седиментации и соответствуют элизионному типу бассейна 
J39], хотя в зависимости от с о д е р ж а н и я в водах органического 
вещества , особенно аллохтонной биомассы, поступающей с кон
тинента, и специфики п р е о б р а з о в а н и я этих остатков в дальней
шем под действием этих процессов в них м о ж е т меняться рН и 
Eh среды. В то же время в мощных пластах грубозернистых по
род, в которых м о ж е т свободно осуществляться д в и ж е н и е насы
щ а ю щ и х их вод и, самое главное , связь их с о б л а с т я м и питания 
и разгрузки , состав последних после перекрытия у к а з а н н ы х отло
ж е н и й менее проницаемыми т о л щ а м и не всегда соответствует се-
д и м е н т а ц и о н н ы м , о п р е д е л я я инфильтрационный тип бассейна . 

В1 отличие от пресных водоемов, морские бассейны в подавля 
ю щ е м большинстве с в я з а н ы с М и р о в ы м океаном. Поэтому наблю
д а в ш е е с я в течение геологической истории З е м л и глобальное пе
р е р а с п р е д е л е н и е площадей , з а н я т ы х на земной поверхности су
шей, морями и о к е а н а м и , а т а к ж е периодически повторяющиеся 
более м е л к о м а с ш т а б н ы е явления расширения или с о к р а щ е н и я их 
п л о щ а д и существенным образом изменяли тип седиментации или 
приводили к цикличному х а р а к т е р у накопления осадков , обуслов
л и в а в ш е м у формирование трансгрессивно-регрессивных серий. 
П о л н а я перестройка тектонического п л а н а приводит к т а к и м фун
д а м е н т а л ь н ы м изменениям палеогеографической и палеотектониче-
ской обстановки осадконакопления , к а к смена континентальных 
условий морскими и наоборот . Соответственно у к а з а н н ы е колеба
ния в положении границ морских бассейнов обусловливают на
копление различных по г р а н у л я р н о м у составу осадков , причем 
•отдельные серии отложившихся в этом случае прослоев (пластов) 
образуют закономерно чередующиеся ритмы, ф о р м и р у ю щ и е с я в 
различной гидрохимической обстановке . 

Д л я трансгрессивных частей циклов , с о в п а д а ю щ и х либо с наи
б о л ь ш и м ослаблением положительных д и ф ф е р е н ц и а л ь н ы х д в и ж е 
ний, отвечающих понижению базиса эрозии и соответственно за
медлению р а з м ы в а пород в областях сноса, либо с общим подъе
мом уровня Мирового океана , х а р а к т е р н о накопление осадков , 
последовательно и з м е н я ю щ и х с я в основном от грубо- к тонкодис
персным в бассейне с нормальной или пониженной соленостью. 
Вследствие этого, глинистые минералы, с л а г а ю щ и е глинистые 
прослои, а т а к ж е глинистая примесь з а л е г а ю щ и х среди них пес
чано-алевритовых отложений относятся, преимущественно к алло-
тигенным разновидностям. Их д е г р а д а ц и я , особенно структур 
трех- и частично четырехэтажного типа, н а ч а в ш а я с я на континен
те, м о ж е т п р о д о л ж а т ь с я и в п р и б р е ж н ы х зонах (фации внутрен
них частей ш е л ь ф а ) бассейна осадконакопления . Адсорбция ка-



тионов глинистыми м и н е р а л а м и будет происходить л и ш ь в отно
сительно удаленных от берега зонах (фации внешних частей 
ш е л ь ф а ) . Н а к о п л е н и е осадков в течение рассматриваемого этапа 
происходит в гидрогеологически открытой системе, что обуслов
ливает устойчивость г л а в н ы м о б р а з о м , глинистых минералов ди-
октаэдрического типа (каолинита , гидрослюды, монтмориллонита , 
монтмориллонит-гидрослюдистых смешанослойных образований и 
л и ш ь частично хлорита и в е р м и к у л и т а ) , связанных в данном слу
чае с р а з м ы в о м и переотложением интенсивно р а з л о ж е н н ы х про
дуктов выветривания различных пород на континенте. 

По мере выноса в более у д а л е н н ы е от береговой линии части 
бассейна агрегируют и о с а ж д а ю т с я и более мелкие частицы гид
рослюд. П р и этом слабо д е г р а д и р о в а н н ы е и имеющие соответст
венно высокий отрицательный з а р я д слюды, п о п а д а я в условия 
нормально-морской среды, способны наиболее интенсивно фикси
ровать К и вновь почти полностью восстанавливать ранее утра
ченные свойства. Слюды, деградированные в несколько большей 
степени (после насыщения этиленгликолем или глицерином появ
ляются рефлексы менее 1,69 или 1,78 и м ) , п р е д с т а в л я ю щ и е ассо
циацию гидрослюды и смешанослойного о б р а з о в а н и я с тенден
цией к упорядоченному чередованию пакетов (с с о д е р ж а н и е м 
менее 40 % р а з б у х а ю щ и х п а к е т о в ) , т а к ж е х а р а к т е р и з у ю т с я уве
личением с о д е р ж а н и я н е р а з б у х а ю щ и х пакетов . При этом, соглас 
но полученным еще в 1951 г. Р. Рейтмеером и Ч. Уивером д а н 
ным по о б р а б о т к е д е г р а д и р о в а н н ы х (до определенной степени) 
слюд раствором К О Н , количество сорбированного К достигает 
1 ,9—3,3%. Аналогичный эффект н а б л ю д а л с я Ч. Уивером при ис
кусственной обработке деградированных слюд морской водой в 
течение 20—30 дней. В свою очередь, в структуре сильно дегра 
дированных слюд, н а р я д у с почти полным отсутствием К в от
дельных межслоевых п р о м е ж у т к а х ( с о д е р ж а щ и х более 40 % раз 
бухающих пакетов , неупорядоченно чередующихся с н е р а з б у х а ю -
щ и м и ) , возникают, по-видимому, изменения непосредственно и в 
силикатных слоях, с о п р о в о ж д а ю щ и е с я уменьшением их отрица
тельного з а р я д а . В связи с этим» такие гидрослюды в процессе 
накопления их в нормально морской среде, хотя и сорбируют К, 
но в значительно меньшей степени. К а к п о к а з а л в 1958 г. 
Ч. Уивер, а т а к ж е , согласно нашим исследованиям, наиболее де
г р а д и р о в а н н ы е слюды х а р а к т е р и з у ю т с я наименьшим с о д е р ж а н и 
ем КгО. Поэтому на дифрактометрических кривых у к а з а н н ы х 
гидрослюд одновременно с реликтами 1-нм ф а з ы фиксируются 
рефлексы, относящиеся в основном к смешанослойному о б р а з о в а 
нию. Это связано с тем, что в структуре деградированных с л ю д 
переслаиваются пакеты, х а р а к т е р и з у ю щ и е с я к а к с л а б ы м измене
нием (собственно гидрослюдистые) , т а к и подвергшиеся д е г р а д а 
ции в большей степени, однако в последнем случае неоднородные 
по величине отрицательного з а р я д а , поэтому сорбирующие К в 
разном объеме . Отсюда следует, что в общем процесс фиксации К 
протекает тем сильнее, чем меньше степень д е г р а д а ц и и слюд, т. е . 



•чем более сохранилась в них первичная структура . Необходимо , 
к р о м е того, добавить , что восстановлению слюд с различной сте-
шенью д е г р а д а ц и и могут сильно препятствовать процесс агрегации 
частиц и повышенная скорость их о с а ж д е н и я , с о к р а щ а ю щ и е в 
щелом в р е м я контакта индивидуальных частиц с бассейновыми 
водами . 

В районах активной вулканической деятельности вулканоген-
но-осадочный литогенез зависит от п о л о ж е н и я зон в у л к а н и з м а на 
земной поверхности и особенностей п р и м ы к а ю щ и х к ним аквато 
рий (внутренние, полузамкнутые и окраинные моря или прилега
ю щ и е к континентам п р и б р е ж н ы е зоны, островные дуги и отдель
ные с р а с п о л о ж е н н ы м и на них в у л к а н а м и острова Мирового оке
а н а , а т а к ж е подводные эруптивные а п п а р а т ы ) . П р и наземных 
и з в е р ж е н и я х пепловый м а т е р и а л быстро агрегирует и н а к а п л и в а -

гется в прибрежной зоне бассейна, х а р а к т е р и з у ю щ е й с я обычно по
н и ж е н н о й концентрацией К, но в целом высоким щелочным ре
зервом среды (рН — 5,58—8,5). В отличие от этого, подводное из
в е р ж е н и е приводит к накоплению пирокластического м а т е р и а л а 
в различных, иногда весьма глубоководных, у ч а с т к а х морей и 
о к е а н о в . 

П р и медленном, но длительном поступлении с континента в 
п р и б р е ж н ы е зоны морского бассейна осадконакопления пеплового 
м а т е р и а л а последний на стадии седиментогенеза в результате 
гальмиролитического изменения р а с к р и с т а л л и з о в ы в а е т с я в монт
мориллонит . В связи с тем что монтмориллонит о б л а д а е т высоки
ми водоупорными свойствами, в д а л ь н е й ш е м почти исключается 
возможность проникновения в т о л щ у накопившегося осадка со
д е р ж а щ и х с я в морской воде катионов. Последние сорбируются 
монтмориллонитом на этой стадии в основном из захороненных 
седиментационных вод, в которых содержани е их в прибрежной 
зоне невелико. Вследствие этого, о б р а з о в а в ш и й с я монтморилло
нит, если он не подвержен р а з м ы в у и разносу течениями, м о ж е т 
в д а л ь н е й ш е м не претерпевать существенных изменений. Следует 
заметить , что весьма интенсивное и, самое главное, быстрое на
копление туфогенного м а т е р и а л а определенным образом влияет 
на х а р а к т е р среды, в частности, обусловливает резкое уменьше
ние количественного с о д е р ж а н и я в ней катионов по отношению к 
массе н а к а п л и в а ю щ е г о с я м а т е р и а л а . Это нередко приводит к со
хранению в р а з р е з а х . п р а к т и ч е с к и неизмененных т о л щ туфоген-
ных пород. О д н а к о при накоплении м а л о м о щ н ы х пластов пепло
вого м а т е р и а л а среда оказывает , как правило , существенное воз
действие на поступающий материал . В этом случае в о з м о ж н а ад
сорбция о б р а з у ю щ и м с я монтмориллонитом Mg и К и возникнове
ние либо хлоритоподобных ф а з , либо различного типа смешано
слойных образований с большим на р а с с м а т р и в а е м о й стадии оса
дочного процесса содержанием р а з б у х а ю щ и х пакетов . 

Процесс образования по пепловому м а т е р и а л у различных ми
нералов еще большее развитие получает при накоплении его в 
нормально-морской среде. В этом случае формирование по ука-



з а н н о м у м а т е р и а л у , в зависимости от его химического состава , 
р а з л и ч н ы х ф а з , в основном промежуточного типа , более интенсив
но будет протекать при накоплении осадков со значительным со
д е р ж а н и е м грубозернистых частиц. Это обусловлено тем, что 
вследствие более высокой проницаемости т а к и х осадков , чем 
глин, в них м о ж е т длительно осуществляться контакт пеплового 
м а т е р и а л а со средой, богатой Mg и К. 

При накоплении в нормально-морской среде собственно монт
мориллонита , последний, несмотря на наиболее медленное о с а ж 
дение в спокойной морской воде (см. т а б л . 4 ) , о б л а д а е т в то же 
время весьма низкой устойчивостью к о б р а з о в а н и ю агрегатов в 

•соленой воде (см. рис. 6 4 ) , поэтому, к а к правило , не переносится 
в морских бассейнах на д а л е к о е расстояние . В1 нормальных мор
ских условиях, н а р я д у с катионным обменом первого типа, кото
рый к а к бы сохраняет монтмориллонит в неизменном состоянии, 
действует и второй тип катионного обмена , в результате чего 
ионы Mg и К проникают в м е ж п а к е т н ы е промежутки кристалли
ческой решетки монтмориллонита . Вследствие высокого отноше
ния в морской воде M g / K = 5, в н а ч а л е структурой монтмориллони
та , к а к п о к а з а л в 1959 г. М. П а у э р , предпочтительнее поглощает
ся M g . Это обусловлено м а л ы м р а з м е р о м ионного радиуса его, 
б л а г о д а р я чему этот катион легко проникает в м е ж п а к е т н ы е про
межутки р а з б у х а ю щ и х глинистых минералов и формирует бруси-
топодобную прослойку, что приводит к о б р а з о в а н и ю пакетов хло
ритового типа. Поскольку большинство р а з б у х а ю щ и х глинистых 
минер а лов ( д е г р а д и р о в а н н а я слюда , а л ю м и н и е в а я и о б о г а щ е н н а я 
ж е л е з о м разности монтмориллонита) о б л а д а е т структурой диок-
таэдрического типа, о б р а з у ю щ и е с я т р а н с ф о р м а ц и о н н ы м путем 
хлоритоподобные минералы т а к ж е иногда п р и б л и ж а ю т с я к диок-
таэдрическим, имея в структуре диоктаэдрические (пирофиллито-
подобные) и триоктаэдрические (бруситоподобные) слои. Этим, 
по-видимому, и объясняется иногда присутствие в некоторых тол
щ а х ди-триоктаэдрической разновидности хлорита — судоита . 
Следует , однако , обратить внимание , что в современных о с а д к а х 
и в сравнительно молодых, слабо измененных породах (в восста
новительной обстановке) ч а щ е всего развивается о б о г а щ е н н а я 
Fe ф о р м а хлорита . На это указывает , в частности, б о л ь ш а я р о л ь 

ж е л е з и с т о г о хлорита в диагенетических кальцитовых и сидерито-
вых конкрециях , с о д е р ж а щ и х с я в породах ряда районов , в част
ности в мезозойских о т л о ж е н и я х З а п а д н о й Сибири. 

Быстрое р а з л о ж е н и е хлорита у ж е на ранней стадии выветри
в а н и я (рис. 66) и неустойчивость при длительном переносе дают 
основание полагать , что определенная часть хлорита возникает в 
накопившемся осадке весьма рано , при переходе его из окисли
тельной в восстановительную зону. О б р а з у ю щ и е с я при низких 
термобарических п а р а м е т р а х среды 1,4-нм минералы, согласно 
обобщению данных ряда исследователей [32], в морских осадках 
часто ведут себя как промежуточные разности м е ж д у хлоритом 
.и вермикулитом или м е ж д у вермикулитом и монтмориллонитом. 



Рис. 66. Дифрактограммы отложе
ний Майкопской серии (III) в рай
оне оз. Малый Тамбукан (Централь
ное Предкавказье) и продуктов их. 

начального выветривания (I, II). 
Глубина отбора образцов (м): I — 4, II — 

8, III — 10. 
а — воздушно-сухой образец, б — насы
щенный этиленгликолем, в — прокален
ный в течение 2 ч при температуре 

600 0 C 

Так, хлорит из морских осадков часто р а з л а г а е т с я примерно при 
450 0 C или д а ж е при несколько более низкой температуре , чем 
это свойственно хорошо окристаллизованному хлориту из д р е в н и х , 
катагенетически измененных пород, который р а з л а г а е т с я о б ы ч н о 
при температуре выше 700 °С. 

П р и а н а л и з е условий осадконакопления в а ж н о е значение име
ет т а к ж е закономерный х а р а к т е р изменения структурной у п о р я д о 
ченности минералов , особенно в условиях переотложения их на 
небольшое расстояние. Так , на н а ч а л ь н ы х стадиях возникновения 
трансгрессирующего бассейна накопление осадков м о ж е т происхо
дить непосредственно на кристаллическом фундаменте р а з м ы в а е 
мых пород. В пресноводных водоемах или опресненных частях; 
морских бассейнов среда осадконакопления х а р а к т е р и з у е т с я весь
ма низкой концентрацией элементов , выносимых из пород в зоне: 



т и п е р г е н е з а . Поэтому поступающие в бассейн продукты р а з м ы в а 
к о р выветривания или коренных пород на стадии осадконакопле -
ния, к а к правило , наследуют ту же направленность изменения , 
ч т о и в зоне гипергенеза . Отсюда следует , что при определенном 
«соотношении условий денудации и осадконакопления глинистые 
минералы в б а з а л ь н ы х слоях могут быть очень близкими к ассо
ц и а ц и и в породах фундамента , незатронутым процессом р а з м ы в а , 
в которых у к а з а н н ы е минералы, к а к о б р а з о в а в ш и е с я in s i tu , ха
р а к т е р и з у ю т с я наибольшей упорядоченностью [36]. При этом в а ж 
ное значение имеет не только а н а л о г и я фазового состава глини
стых минералов , но и относительно высокая степень упорядочен
ности их структуры, в основном с о х р а н я ю щ а я с я в п р о д у к т а х 
переотложения . В таких случаях глинистые минералы в у к а з а н 
ных б а з а л ь н ы х слоях резко отличаются от в ы ш е л е ж а щ и х пород. 

В течение регрессивной части цикла , в связи с о м о л о ж е н и е м 
рельефа и усилением интенсивности привноса в бассейны терри
генного м а т е р и а л а или понижением уровня Мирового океана , в 
з о н а х , где ранее о т л а г а л и с ь тонкозернистые осадки , н а к а п л и в а 
ются, главным образом , грубозернистые разности. Свойственное 
регрессивному этапу осадконакопления расчленение бассейна и 

и з о л я ц и я отдельных его частей определяют, к а к правило , высокую 
м и н е р а л и з а ц и ю в них водной среды. З н а ч и т е л ь н о е с о д е р ж а н и е в 
с р е д е породообразующих элементов , в том числе структурных ка
тионов , обусловливает в породах этой части цикла на различных 
стадиях литогенеза (при унаследованном х а р а к т е р е среды) ин
тенсивное проявление процессов а г р а д а ц и и и восстановления пер
вичных свойств минералов , особенно трех- и четырехэтажного 
типа , а т а к ж е аутигенное м и н е р а л о о б р а з о в а н и е . П р и этом пре
имущественно гидрогеологически з а к р ы т ы й тип системы опреде
л я е т в соответствующих климатических условиях возникновение 
минералов либо слоисто-цепочечного (сепиолита и п а л ы г о р с к и т а ) , 
либо слоистого типа (бертьерин, F e - х л о р и т ) , т . е . разновидностей 
сингенетичного и раннедиагенетического происхождения (см. 
т а б л . 3 ) . Существенное воздействие о к а з ы в а е т повышение соле
ности вод т а к ж е и на д в у х э т а ж н ы е минералы. Т а к , проведенные 
в 1958 г. А. Оберлин и К. Ч у б а р е м опыты по обработке каолини
та растворами некоторых наиболее х а р а к т е р н ы х д л я морской 
воды солей, в частности с о д е р ж а щ и х M g , п о к а з а л и , что частицы 
его , в отличие от обработки пресной водой, не р а с с л а и в а л и с ь по 
(001) , а р а с к а л ы в а л и с ь перпендикулярно этой плоскости, в ре
зультате чего о б р а з о в ы в а л и с ь более мелкие , но той же т о л щ и н ы 
к р и с т а л л ы . Это позволяет считать , что среди выделенных 
Д. Д. Котельниковым в 1958 г . морфологических типов каолинита 
разновидность , х а р а к т е р и з у ю щ а я с я мелкими р а з м е р а м и кристал
лов и в то же время значительной толщиной частиц, с в я з а н а с 
накоплением каолинита в условиях, х а р а к т е р и з у ю щ и х с я высокой 
минерализацией вод. На повышенную концентрацию солей в бас
сейне осадконакопления у к а з ы в а е т в этом случае н а б л ю д а ю щ а я 
ся под электронным микроскопом значительная засоленность со-



д е р ж а щ и х эту разновидность каолинита пород (например , поро
ды бобриковского горизонта нижнего к а р б о н а Восточно-Европей
ской п л а т ф о р м ы и верхнего мела К а з а х с т а н а ) . 

Ж. Эстиоль и Ж. Эстиоль-Шу установили, что на о б р а з о в а н и е 
мелких кристаллов каолинита влияют продукты р а з л о ж е н и я пи
рита, присутствующие иногда в кровле пластов . Н а ш и д а н н ы е 
т а к ж е п о к а з ы в а ю т постоянное присутствие пирита в ассоциации 
с мелкой разновидностью каолинита . П р и этом в случае очень 
высокой примеси пирита каолинит переходит в высокодисперсные 
образования , которые ранее были выделены И. И. Гинзбургом и 
И. А . Р у к а в и ш н и к о в о й к а к ф е р р и г а л л у а з и т ы . Н а и б о л е е тонкодис
персные частицы каолинита , особенно с д е ф е к т а м и в структуре , 
при длительном пребывании в морской среде , в к л ю ч а я при уна 
следованном х а р а к т е р е ее и стадию постседиментационного изме
нения пород, испытывают, кроме у к а з а н н ы х изменений, т а к ж е 
процесс растворения [1]. В частности, этим м о ж н о объяснить на 
б л ю д а в ш у ю с я нами, например , в верхнепашийских — н и ж н е к ы -
новских отложениях позднедевонского возраста Волго-Уральской 
нефтеносной провинции и в верхнепалеогеновых о т л о ж е н и я х ю ж 
ных районов Восточного П р е д к а в к а з ь я более высокую п р и м е с ь 
каолинита в гидрослюдистых глинах морского происхождения по 
сравнению с контактирующими с ними песчано-алевритовыми по
родами, с о д е р ж а щ и м и в основном аутогенный гидрослюдистый 
цемент. Необходимо подчеркнуть, что это явление н а б л ю д а е т с я 
только при отсутствии процесса аутигенного к а о л и н и т о о б р а з о в а -
ния в проницаемых породах, который, например , широко р а з в и т 
в нижнемеловых о т л о ж е н и я х некоторых районов З а п а д н о - С и б и р 
ской низменности и П р е д к а в к а з ь я , а т а к ж е в других регионах . 

Д е л ь т о в ы е фации отличаются резкой пестротой, т а к к а к ч а с т о 
п е р е м е ж а ю т с я с русловыми, пойменными, озерными, озерно-болот-
ными, а т а к ж е прибрежно- и мелководноморскими о т л о ж е н и я м и . 
Осадки дельтовых фаций достигают максимального распростра 
нения в регрессивные фазы осадконакопления . 

Формирование осадков в д е л ь т а х ( эстуариях) п р е д с т а в л я е т 
более с л о ж н ы й процесс, чем накопление осадков в д е л ь т а х прес
новодных водоемов. К а к п о к а з а л в 1972 г. Р. Мэди , в э стуариях 
процесс накопления осадков связан с тремя ф а к т о р а м и : динами
кой циркуляции и смешения вод, механизмом о б р а з о в а н и я а гре 
гатов, увеличивающим скорость выпадения частиц в осадок, и спе
цифическими свойствами отдельных групп (или д а ж е отдельных 
разновидностей)* глинистых минералов . Скорость о б р а з о в а н и я 
агрегатов глинистых минералов зависит от степени смешения в о д , 
ра змеров частиц и стабильности частиц (относительной скорости 
о б р а з о в а н и я а г р е г а т о в ) . В связи с относительной устойчивостью 
гидрослюды, монтмориллонита и каолинита , последний, как , на 
пример, в осадках эстуария р . П а м л и к о (Северная К а р о л и н а , 
С Ш А ) , п р е о б л а д а е т в верхней его части, где соленость м и н и м а л ь -



Рис. 67. Изменение содержания као
линита (а) и гидрослюды (б) в гли-
яистой фракции (хлорит и хлорито-
подобные минералы 40 %, монтмо
риллонит менее 5 %) осадков 

р. Памлико вниз по течению. 
Точками показаны места отбора проб 

н а я , а с о д е р ж а н и е гидрослюды увеличивается к устью (рис. 6 7 ) . 
О т с ю д а следует , что гидрослюда , к а к наиболее устойчивый к коа
гуляции минерал , переносится на большее расстояние [45]. В свою 
очередь , М. Д ж е к о б е и М. Юинг установили, что обогащенные 
монтмориллонитом осадки распространены в дельте р. Миссисипи, 
а в водах Мексиканского з а л и в а с о д е р ж а н и е его в осадках резко 
с н и ж а е т с я . 

VII. И З М Е Н Е Н И Е А Л Л О Т И Г Е Н Н Ы Х И В О З Н И К Н О В Е Н И Е 
АУТИГЕННЫХ ГЛИНИСТЫХ М И Н Е Р А Л О В В П Р О Ц Е С С Е 

П О С Т С Е Д И М Е Н Т А Ц И О Н Н О Г О 
П Р Е О Б Р А З О В А Н И Я О С А Д К О В 

По мере накопления и перекрытия ранее о т л о ж и в ш и х с я про
д у к т о в новыми порциями терригенного м а т е р и а л а начинается про
цесс уплотнения или литификации (диагенеза) осадка , т . е . пре
в р а щ е н и е его в породу, которая в д а л ь н е й ш е м претерпевает р я д 
последующих изменений (катагенез и м е т а г е н е з ) . 

Основными п а р а м е т р а м и , о п р е д е л я ю щ и м и направленность и 
интенсивность как преобразования первичных, т ак и возникнове
ния вторичных глинистых минералов в процессе постседиментаци
онного изменения осадков , я в л я ю т с я химизм системы минерало
о б р а з о в а н и я (X), д а в л е н и е в ней (P) и т е м п е р а т у р а (T). З н а ч и 
тельное р а з н о о б р а з и е условий накопления осадков обусловливает 
л и б о одновременное действие в д а л ь н е й ш е м X, P и Г, либо пре
о б л а д а ю щ е е влияние на постседиментационные процессы какого-
либо одного п а р а м е т р а . В' частности, р а з н о о б р а з и е у к а з а н н ы х 
условий с в я з а н о с особенностями поступавших в бассейн с конти
нента продуктов и различной скоростью их накопления . Весьма 
большое значение имеет т а к ж е гидрохимический х а р а к т е р бассей
на и геологическое, особенно тектоническое, строение области се
д и м е н т а ц и и , от чего з ависят р а з м е р и глубины бассейна , а т а к ж е 

1. ОБЩИЕ СВЕДЕНИЯ 



скорость прогибания территории. Кроме того, в а ж н у ю роль в-
процессе преобразования осадков играет такой фактор , к а к гео
термический градиент. Это определяет специфический в к а ж д о м 
случае х а р а к т е р к а к а г р а д а ц и и и т р а н с ф о р м а ц и и аллотигенных, 
т ак и природу возникающих глинистых минералов , устойчивых в 
данных геохимических и термобарических условиях. Существенно 1 

влияют на формирование свойств глинистых минералов т а к ж е на
л о ж е н н ы е гидротермальные процессы. 

Д л я дальнейшего изменения осадков механизм накопления 
терригенного м а т е р и а л а имеет меньшее значение , чем его мине
р а л ь н а я природа и гранулометрический состав. Отсюда следует, , 
что не все рассмотренные выше генетические и литолого -фациаль -
ные разновидности осадков могут быть идентифицированы в от
л о ж е н и я х ископаемых бассейнах. Поэтому в древних т о л щ а х все 
р а з н о о б р а з и е осадков может быть объединено в следующие круп
ные типы: терригенный, вулканогенно-осадочный, карбонатный и: 
галогенный. 

2. ОСОБЕННОСТИ ЛИТИФИКАЦИИ (ДИАГЕНЕЗА) 
ТЕРРИГЕННЫХ ОСАДКОВ РАЗЛИЧНОГО 

ГРАНУЛОМЕТРИЧЕСКОГО СОСТАВА 

Гидродинамический режим проницаемых пластов 
в отложениях крупных осадочных бассейнов 

Крупные участки земного ш а р а , которые испытывали устойчи
вое и длительное прогибание , сопровождавшееся накоплением м о щ 
ных т о л щ осадков терригенного, вулканогенно-осадочного , к а р б о 
натного и галогенного типов, могут быть отнесены к осадочно-по-
родным бассейнам. В пределах таких бассейнов осадки претерпе
вают закономерные изменения, в частности различную степень 
консолидации и перераспределения з ахороняющихся одновремен
но с о с а ж д а ю щ и м с я терригенным, биогенным и хемогенным мате 
риалом седиментационных вод. Эти воды п р е д с т а в л я ю т в прони
ц а е м ы х пластах осадочных комплексов напорную систему, в пре
д е л а х которой они д в и ж у т с я от центральных , наиболее прогнутых: 
частей древних бассейнов осадконакопления , к периферийным ча
стям, в связи с чем такие бассейны х а р а к т е р и з у ю т с я элизионным 
гидродинамическим режимом [39]. З а к л ю ч е н н ы е в т аких пластах 
воды в течение длительного геологического времени изолированы 
от внешних источников, в результате чего в них, а т а к ж е во вме
щ а ю щ и х их породах р а з в и в а ю т с я аномально высокие пластовые 
д а в л е н и я . Только при последующем подъеме г л у б о к о з а л е г а ю щ и х 
пород и нарушении изоляции проницаемых пластов седимента-
ционные воды могут быть з а м е щ е н ы метеорными, и в этой: 
части р а з р е з а возникнет инфильтрационный гидродинамический 
р е ж и м . 



Литификация глинистых осадков 

Особенно интенсивно происходит уплотнение и соответственно 
у м е н ь ш е н и е объема наиболее тонкодисперсных — глинистых осад
ков, в результате чего микроблоки глинистых минералов , в зави
симости от природы последних, в той или иной степени ориенти
р у ю т с я базисной плоскостью перпендикулярно д а в л е н и ю вышеле
ж а щ и х т о л щ . Это сопровождается о т ж а т и е м из осадков основной 
м а с с ы , во-первых, свободной — иловой (поровой) воды, локализу 
ю щ е й с я м е ж д у беспорядочно р а с п о л о ж е н н ы м и частицами глини
стых минералов , в том числе в у глах о б р а з у е м ы х ими микропор, 
а во-вторых, избыточной межслоевой , присутствующей в количе
с т в е свыше двух молекулярных слоев. В л а ж н о с т ь пород в этом 
случае уменьшается примерно до 6 %• О б р а з о в а в ш и е с я породы 
практически теряют открытую пористость и проницаемость . Так , 
пористость глинистых осадков в процессе их л и т и ф и к а ц и и м о ж е т 
изменяться о т > 4 0 д о < 5 %, а коэффициент проницаемости о т 
> 1000 до < 10. 

Микроблоки каолинита б л а г о д а р я изометричному габитусу 
(см. рис. 6, а) р асполагаются в осадке беспорядочно и при уплот
нении не способны к ориентировке п а р а л л е л ь н о базисной плоско
сти кристаллов . У к а з а н н ы е условия переноса и накопления као
линита определяют весьма с л а б у ю способность каолинитовых 
глин к ориентировке . О д н а к о при переносе каолинита пресной во
дой на более значительное расстояние, когда происходит последо
вательное расслоение микроблоков минерала , могут формировать 
ся глины с турбулентной и л а м и н а р н о й микроструктурой. 

Гидрослюды при уплотнении осадка ориентируются наиболее 
развитой базисной плоскостью (см. рис. 16,а) перпендикулярно к 
нагрузке в ы ш е л е ж а щ и х слоев . Способность микроблоков гидро
с л ю д к п а р а л л е л ь н о м у р а с п о л о ж е н и ю в уплотняющемся осадке 
о б у с л о в л и в а е т быструю ориентировку гидрослюдистых глин и об
разование в дальнейшем на стадии катагенеза сильно уплотнен
ных глинистых пород. 

Монтмориллонит , возникающий в результате р а с к р и с т а л л и з а -
ции вулканического стекла , имеет глобулярное строение крупных 
микроагрегатов , которые я в л я ю т с я о т р а ж е н и е м структуры исход
ного вулканогенного м а т е р и а л а . Отдельные глобулы монтморил
л о н и т а состоят из очень мелких и, самое главное , тонких ультра -
микроблоков (см. рис. 23, а ) , состоящих л и ш ь из единичных эле
ментарных слоев. При этом Na- и Са-монтмориллонитовые глины 
существенно р а з л и ч а ю т с я по строению микроблоков . Б о л е е высо
к а я гидрофильность Na-катионов обусловливает разъединение 
в водной среде отдельных слоев на м а к с и м а л ь н о е расстояние 
(1,9 н м ) , тогда к а к у Са-разновидности это расстояние несколько 
меньше. В а ж н о подчеркнуть, что в процессе переноса у л ь т р а м и -
кроблоки монтмориллонита , вследствие весьма слабой связи м е ж 
ду отдельными слоями в структуре рассматриваемого м и н е р а л а , 
л е г к о р а с щ е п л я ю т с я вплоть до э л е м е н т а р н ы х слоев . Ввиду т а к о й 



высокой дисперсности (см. рис. 23, а) монтмориллонитовые г л и н ы 
отличаются меньшей степенью ориентировки, чем гидрослюды. 

Хлориты имеют относительно небольшую толщину частиц, од 
нако х а р а к т е р и з у ю т с я довольно крупными р а з м е р а м и , в основном-
п р е в ы ш а ю щ и м и средний р а з м е р частиц гидрослюд. Отличитель 
ной особенностью частиц хлорита [ 1 1 , 32] является их эластич
ность, что четко проявляется на растровых электронных м и к р о ф о 
т о г р а ф и я х (см. рис. 26, а). В связи с неустойчивостью хлорита в 
зоне гипергенеза , в частности в корах выветривания , а т а к ж е з 
процессе переноса его реками и накопления , особенно в пресных 
водоемах , роль аллотигенного хлорита в первичных глинистых 
о с а д к а х является в большинстве случаев весьма ограниченной . 
При быстром отжатии из глинистых осадков в процессе их л и т и -
фикации п о д а в л я ю щ е й массы поровой воды, аутигенное образова 
ние хлорита в них, вплоть до стадии позднего катагенеза включи
тельно, т а к ж е происходит в ограниченных м а с ш т а б а х . При э т о м 
в о з н и к а ю щ и е на ранних э т а п а х литификации в крупных порах: 
глинистых отложений друзы новообразованного хлорита в д а л ь 
нейшем по мере повышения геостатического д а в л е н и я р а з р у ш а 
ются, и отдельные частицы хлорита ориентируются перпендику
л я р н о к нагрузке в ы ш е л е ж а щ и х толщ. Присутствие хлорита в р а с 
с м а т р и в а е м ы х отложениях л и ш ь в виде примеси и габитус его; 
частиц, близкий к изометричным пластинкам гидрослюд, не о к а 
з ы в а ю т существенного влияния на формирование в хлорит-гидро
слюдистых разностях глинистых пород высокоориентированных, 
микроструктур . 

Все это показывает , что л и т и ф и к а ц и я глинистых осадков с о 
п р о в о ж д а е т с я значительным их изменением, в результате чего в 
зависимости от специфического строения микроблоков , свойствен
ных отдельным типам глинистых минералов , глинистые п о р о д ы 
приобретают различную степень ориентировки. При этом она 
практически отсутствует у каолинитовых глин, переотложенных 
вблизи от источника сноса, и характеризуется наибольшим совер
шенством у гидрослюд. 

Литификация песчано-алевритовых осадков 

Песчано-алевритовые осадки, в связи с жестким к а р к а с о м с л а 
г а ю щ и х их в основном зерен кварца , уплотняются в значительно-
меньшей степени, поэтому для отложений указанного типа х а р а к 
терны сравнительно небольшое уменьшение объема и сохранение-
с ф о р м и р о в а в ш и м и с я породами на ранних стадиях их изменения 
высокой открытой пористости и проницаемости. Некоторое умень
шение объема у к а з а н н ы х осадков на стадии диагенеза обусловле
но действием на них последовательно увеличивающегося геоста 1 

тического д а в л е н и я , в результате чего в песчано-алевритовых 
о с а д к а х происходит частичное перераспределение зерен обломоч
ного м а т е р и а л а , обусловливающее более плотное их взаимное: 
расположение . 



Б л а г о д а р я ж е с т к о м у каркасу , свойственному п е с ч а н о - а л е в р и -
товым о с а д к а м , частицы аллотигенной глинистой примеси, н а к а п 
л и в а ю щ е й с я в ряде случаев одновременно с грубозернистым м а 
териалом, независимо от типа тонкодисперсных минералов , р а с п о 
л а г а ю т с я в поровом пространстве у к а з а н н ы х пород беспорядочно. 

Приведенные данные показывают , что превращение глинистых 
и песчано-алевритовых осадков в породу протекает неодинаково . 
При этом наиболее существенным различием м е ж д у ними я в л я 
ется перераспределение с о д е р ж а щ е й с я в первичных осадках воды.. 
Из глинистых осадков основная масса воды вместе с с о д е р ж а щ и 
мися в ней компонентами последовательно у д а л я е т с я . Ж и д к а я ; 
ф а з а в таких породах остается л и ш ь в з а м к н у т ы х микропорах. . 
В отличие от этого, песчано-алевритовые осадки а к к у м у л и р у ю т 
в ы ж и м а е м у ю из глин в т о й . и л и иной степени минерализованную-
воду. У к а з а н н ы е р а з л и ч и я в х а р а к т е р е литификации глинистых ю 
песчано-алевритовых осадков определяют в д а л ь н е й ш е м специфи
ческие особенности их постседиментационного п р е о б р а з о в а н и я . 
Поэтому при а н а л и з е закономерностей изменения глинистых ми
нералов на стадиях д и а г е н е з а — к а т а г е н е з а и, в меньшей степени,, 
метагенеза необходимо дифференцированно р а с с м а т р и в а т ь про
цессы, протекающие в глинистых и глинисто-карбонатных п о р о 
дах , с одной стороны, и в песчано-алевритовых и т р е щ и н н о - к а р б о -
натных — с другой. 

3. ИЗМЕНЕНИЕ ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛОВ В ГЛИНИСТЫХ 
И ГЛИНИСТО-КАРБОНАТНЫХ ПОРОДАХ 

НА СТАДИИ КАТАГЕНЕЗА 

В процессе постседиментационного изменения н а к о п и в ш и х с я 
глинистых осадков с о д е р ж а щ и е с я в них минералы, в к л ю ч а я а л -
лотигенные глинистые частицы, вступают во взаимодействие с 
растворенными и г а з о о б р а з н ы м и компонентами. У к а з а н н ы е ком
поненты, в зависимости, главным образом , от типа бассейна седи
ментации, в том или ином составе и количестве присутствуют в 
осадке и в д а л ь н е й ш е м во многом определяют особенности фор
мирующейся из него породы. 

Если со стадией диагенеза связан процесс п р е в р а щ е н и я о с а д 
ка в породу с сохранением в общих чертах тех особенностей г л и 
нистых минералов , которые обусловлены предшествующей исто
рией их, вплоть до накопления в конечном водоеме, то д а л ь н е й 
шие преобразования р а с с м а т р и в а е м ы х минералов в с ф о р м и р о в а в 
шейся породе относятся к стадиям катагенеза и метагенеза . Эти? 
стадии, а т а к ж е более дробные подразделения внутри отдельных 
крупных этапов литогенеза наиболее четко в ы д е л я ю т с я по степе
ни изменения о т р а ж а т е л ь н о й способности витринита в процессе 
м е т а м о р ф и з а ц и и углистых включений в осадочных породах. 

В : связи с удалением из глинистого осадка при его л и т и ф и к а 
ции большей части свободной воды, а т а к ж е вследствие ориенти
ровки микроблоков глинистых минералов , х а р а к т е р и з у ю щ и х с я 



р е з к о в ы р а ж е н н о й псевдоизометричной формой частиц, перпенди
кулярно к н а г р у з к е . в ы ш е л е ж а щ и х т о л щ и соответственно резкого 
с н и ж е н и я проницаемости о б р а з у ю щ е й с я глинистой породы, части
цы у к а з а н н ы х минералов быстро теряют связь со средой осадко
накопления . Взаимодействие с газово-водной средой бассейна се
д и м е н т а ц и и ограничивается после уплотнения осадка л и ш ь объе
мом дискретно распределенной в глинистой породе оставшейся 
поровой воды и растворенной в ней газовой ф а з ы . Вследствие это
го, частицы глинистых минералов , начиная с наиболее ранних 
этапов постседиментационного изменения , к а к бы консервируются . 
В д а л ь н е й ш е м , по мере погружения пород на все более значи
т е л ь н ы е глубины, направленность процесса преобразования ука
занных минералов к а р д и н а л ь н о меняется . Вместо п р е о б л а д а ю щ е й 
в зоне гипергенеза д е г р а д а ц и и эндогенных слоистых силикатов 
(главным о б р а з о м слюд и в меньших пределах хлоритов) проис
ходит восстановление в тех или иных пределах первично утрачен
ных ими свойств. З а т е м в зависимости от типа з а м е щ а е м ы х ка
тионов начинается а г р а д а ц и я некоторых гипергенных минералов , 
возникших в корах выветривания . 

Каолинит , в связи с весьма низкой обменной способностью, в 
процессе постседиментационного изменения пород на стадии ран
него катагенеза ни а градации , ни д е г р а д а ц и и практически не под
вергается (см. т а б л . 3 ) . В д а л ь н е й ш е м , исходя из довольно быст
рой дегидроксилации структуры каолинита (см. рис. 4 , а ) , сопро
в о ж д а ю щ е й с я полным ее разрушением, с о д е р ж а н и е его, начиная 
со стадии ж и р н ы х углей ( Ж ) , т . е . в верхней зоне позднего ката 
генеза, как , например , в центральных р а й о н а х Донецкого бассей
на, резко снижается . Соответственно с тощей (T) стадии он пол
ностью исчезает, переходя в минералы со слюдистым типом струк
туры. Указанное преобразование , вследствие неоднородных Si-Al-
тетраэдрических замещений при переходе от д в у х э т а ж н о г о пакета 
каолинита к т р е х э т а ж н о м у слюдистого типа, происходит через се
рию монтмориллонит-гидрослюдистых смешанослойных образова
ний. Это является одной из причин широкого развития их в поро
д а х на средних стадиях катагенетического п р е о б р а з о в а н и я по
следних. Следует , однако , иметь в виду, что в отдельных районах 
граница перехода каолинита в гидрослюду может значительно 
колебаться , в зависимости от химизма среды. Поэтому при накоп
л е н и и каолинита в п р и б р е ж н ы х зонах морских трансгрессирую
щих бассейнов, а тем более в континентальных (пресных) водое
мах он будет х а р а к т е р и з о в а т ь с я длительной устойчивостью в про
цессе постседиментационного изменения пород. Отсюда следует, 
что этот минерал может сохраняться в весьма древних и глубоко 
п о г р у ж е н н ы х отложениях , з а л е г а ю щ и х на глубинах около 3000 м, 
которые во многих регионах соответствуют зоне позднего катаге 
н е з а . По сравнению с у к а з а н н ы м и условиями, в отложениях нор
мально-морских бассейнов, особенно регрессивных этапов разви
т и я их, в том числе отшнурованных лагунных частей, каолинит 
способен изменяться с большей скоростью. П р и этом в среде , 



обогащенной К и Na , он может при значительно более низких 
термобарических п а р а м е т р а х среды переходить в слюды, а в с р е 
де, богатой Ca и Mg — через серпентиноподобные минералы в 
хлорит. 

В процессе постседиментационного преобразования о с а д к о в 
аллотигенные гидрослюды с максимальной скоростью с о р б и р у ю г 
К и относительно крупнопластинчатые и слабо д е г р а д и р о в а н н ы е 
разности (модификации 2 M 1 ) в наибольшей степени восстанавли
вают первоначальные свойства. Это, к а к у к а з а н о выше, связано-
с сохранением у слабо деградированных слюд свойственного им 
высокого межслоевого з а р я д а , что обусловливает наличие у этих 
минералов так называемой «структурной памяти» . 

Однако , наиболее характерными д л я зоны гипергенеза я в л я 
ются более дисперсные и соответственно весьма интенсивно д е 
градированные слюды, п р е д с т а в л я ю щ и е смесь собственно гидро
слюд и смешанослойных образований с с о д е р ж а н и е м более 40 % 
р а з б у х а ю щ и х пакетов . Среди них могут быть выделены к а к р а з 
ности с высоким межслоевым з а р я д о м , т. е. о б л а д а ю щ и е «струк
турной памятью» и отличающиеся от крупнопластинчатых р а з н о 
стей лишь размером частиц (в связи с чем их можно отнести к: 
средней степени д е г р а д а ц и и ) , т а к и разности с пониженным, по-
сравнению с исходными слюдами , отрицательным з а р я д о м слоев,, 
что связано с более глубоким изменением исходного м а т е р и а л а . 

Не претерпевая на стадии диагенеза и протокатагенеза суще
ственных изменений, первая разновидность в зоне среднего к а т а 
генеза переходит в разновидность с менее чем 40 % л а б и л ь н ы х 
пакетов (см. т а б л . 3 ) . Это происходит вследствие повышения в 
этой зоне Р, а главным образом, T среды в среднем до 105 0 C 
[42], что обусловливает удаление из межслоевых п р о м е ж у т к о в их 
структуры одного из двух молекулярных слоев H 2 O . При погру
жении пород на более значительные глубины, соответствующие 
зоне позднего катагенеза , д е г р а д и р о в а н н ы е слюды указанного т и 
па, которым свойственны политипные модификации 2Mi и 1М, 
х а р а к т е р и з у ю т с я последовательным снижением р а з б у х а ю щ и х па
кетов до 20, а затем до менее 5 % (рис. 6 8 ) , что с о п р о в о ж д а е т с я 
практически полным удалением второго молекулярного слоя H 2 O . 
В этом случае в структуре могут оставаться л и ш ь изолирован
ные — «островковые» фрагменты указанного слоя молекул воды,, 
л о к а л и з у ю щ и е с я в местах «дефектов» кристаллической решетки , 
в частности на участках с низким отрицательным з а р я д о м , что-
препятствует в их пределах фиксации К. 

Вторая разность , в структуре которой изменения затронули не 
только м е ж с л о е в ы е промежутки , но и состав силикатных слоев , 
х а р а к т е р и з у ю щ а я с я более высокой дисперсностью, фиксирует К 
менее интенсивно. В связи с этим, на фоне общего прогрессирую
щего уменьшения с глубиной количества р а з б у х а ю щ и х слоев в 
структуре минералов слюдоподобного типа в отдельных т о л щ а х 
отмечаются отклонения от указанной закономерности . В1 частно
сти, такие отклонения наиболее четко н а б л ю д а л и с ь нами при 



Рис. 68. Дифрактограммы темно-серых глинистых алевролитов (Охотский мас
сив, сибеганская свита). 

Усл. обозначения см. на рис. 12, а—г 



Рис. 69. Строение подсолевого комплекса в Юго-Восточной части Сибирской 
платформы, по Н. В. Мельникову, и распределение глинистых минералов в тер

ригенных и терригенно-карбонатных отложениях, по Д. Д. Котельникову: 
/ — разрезы, использованные при построении профиля (см. рис. 70); 2 — стратиграфиче
ские подразделения (номера на разрезе): 1 — фундамент, 2 —рифей, 3—IO — свиты венда 
(3 — борулахская. 4 — бочугунорская, 5 — непская, 6 —.тирская, 7 — чорская, 8 — ботуобин-
ская, 9 — телгеспитская, 10 — аянская), 11—13 — свиты верхнего венда — нижнего кембрия 
(11 — катангская, 12 — окинская, 13 — бурдойская), 14, 15 —свиты нижнего кембрия (14 — 
осинская, 15 — усольская); 3—8 — отложения; 3 — терригенные, 4— сульфатно-терригенно-
доломитовые, 5 — глинисто-доломитовые, 6 — сульфатно-доломитовые, 7 — соленосно-доломи-
товые, 8 — карбонатные; 9 — границы свит; 10— несогласие; //—13 — границы: / / , а — мот-
ской серии, / / , б — то же, совпадающая с несогласием, 12, а — иктехской серии, 12, б— 
то же совпадающая с несогласием, 13 — фациальных замещений; 14—16 — главные ассо
циаций глинистых минералов: 14 — гидрослюда+монтмориллонит-гидрослюдистая смешано-
слойная фаза, к верхам толщи с хлоритом, 15 — то же, с хлорит-сапонитом, 16 — чередо
вание ассоциаций 14 и 15; 17—21 — второстепенные ассоциации: 17—/S — содержащие гид
рослюду, монтмориллонит-гидрослюдистую смешанослойную фазу и хлорит (17 — с при
месью хлорит-сапонита, талька и магнезита, 18 —с примесью каолинита, 19 — с примесью 
бертьерина), 20 — сапонит, гидрослюда, хлорит и магнезит с примесью монтмориллонит-

гидрослюдистой снешанослейной фазы, 21 — хлоритовые сланцы фундамента 

изучении древнейших т о л щ (рифей, венд) осадочного чехла зем
ной коры (рис. 69) в пределах Сибирской п л а т ф о р м ы (рис. 7 0 ) . 
Н а п р и м е р , в наиболее нижней части непской свиты-2 венда в раз 
резе В а н а в а р с к о й с к в а ж и н ы о т л о ж е н и я , н а к а п л и в а в ш и е с я за счет 
переотложения весьма интенсивно р а з л о ж е н н ы х продуктов вывет
ривания (на что у к а з ы в а е т присутствие аллотигенного к а о л и н и т а 
в глинистых и существенно к в а р ц е в ы й состав песчано-алеврито-
вого м а т е р и а л а в грубозернистых породах р а с с м а т р и в а е м о й с в и 
т ы ) , х а р а к т е р и з у ю т с я повышенным с о д е р ж а н и е м р а з б у х а ю щ и х 
пакетов в структуре смешанослойных ф а з . В отличие от э того , 
в ы ш е л е ж а щ и е отложения , сформировавшиеся в результате н а к о п 
ления (судя по отсутствию каолинита и к в а р ц - п о л е в о ш п а т о в о м у 
составу грубозернистого м а т е р и а л а ) слабовыветрелых продуктов 
в областях сноса, отличаются от н и ж е л е ж а щ и х пород к а к м е н ь 
шим количеством л а б и л ь н ы х пакетов в структуре смешанослойных 
образований , т а к и в целом более низким с о д е р ж а н и е м рассмат
риваемой ф а з ы . 



Рис. 70. Схема тектонического районирования и характеристика глинистых ми
нералов юга Сибирской платформы. 

Структурные зоны: I — Присаяно-Енисейская сннеклиза, II — Ангаро-Ленская ступень, III — 
Непско-Ботуобинская антеклиза, IV — седловина между Непско-Ботуобинской антеклизой 

и Сунтарским сводом, V — Катангская седловина. 
J — контур юга Сибирской платформы; 2—3— контуры (2— положительных структур, 3— 
отрицательных); 4 — положение профиля (см. рис. 69), построенного по разрезам: 1 — Кой-
винская площадь, 2 — Братское месторождение, 3 — Усть-Кутская площадь. 4 —Ярактин-
ское месторождение, 5 — Преображенская площадь, 6 — Озерная площадь, 7 — Средне-Бо-
туобинское месторождение, 8—Иктехская площадь, 9 — Верхне-Вилючанское месторожде
ние); 5 — плотность пород, г/см 3; 6 — количество разбухающих пакетов в структуре монт-
мориллонит-гидрослюднстого смешанослойного образования, %; 7 — значение ПШПВ 1-нм 
рефлекса, мм; 8 — расположение площадей, описанных в тексте (10 — Сюльдюкарская, 
11 — Мирнинская, 12 — Тойнохская, 13 — Хотого-Мурбайская, 14 — Бюкская, 15 — Волокон-
ская, 16 — Карелинская, 17 — Криволукская, 18 — Марковская, 19 — Космическая, 20 — Лео-

новская, 21 — Токминская, 22 — Ванаварская, 23 — Богучанская) 



Изменение в глинистых породах монтмориллонита вулканоген
ного происхождения вследствие свойственного ему низкого м е ж 
слоевого з а р я д а протекает , к а к это н а б л ю д а е т с я в о т л о ж е н и я х 
черкесской свиты среднего эоцена Центрального П р е д к а в к а з ь я , 
медленнее (рис. 71 , обр . I I ) , чем д е г р а д и р о в а н н ы х с л ю д (рис. 7 1 , 

Рис. 71. Дифрактограммы палеоцен-эоценовых отложений по разрезу Лысогор-
ско» скв. № 1: 

I — мергель, белоглинский горизонт верхнего эоцена (глуб. 846,9—850,4 м); II — аргиллит, 
черкесский горизонт среднего эоцена (глуб. 946,8 м); III —аргиллит алевритистый, кар

бонатный, эльбурганский горизонт нижнего палеоцена (глуб. 1053 м). 
Усл. обозначения см. на рис. 12, а, б 



обр. I и I I I ) , не только в обогащенных последними перекрываю
щих, но и, что самое в а ж н о е , в подстилающих т о л щ а х . 

О д н а к о , начиная со стадии ж и р н ы х ( Ж ) углей, например в 
каменноугольных о т л о ж е н и я х Д о н е ц к о г о бассейна, монтморилло
нит исчезает, переходя в неупорядоченные смешанослойные обра
зования . По сравнению с д е г р а д и р о в а н н ы м и слюдами , отличитель
ной особенностью продуктов а г р а д а ц и и монтмориллонита на оди
наковой стадии постседиментационного изменения пород является 
более высокое с о д е р ж а н и е р а з б у х а ю щ и х пакетов в структуре по
следней ф а з ы (см. т а б л . 3 ) . К р о м е того, д и ф р а к ц и о н н а я карти
на смешанослойной ф а з ы , возникшей в результате изменения 
монтмориллонита , в отличие от свойственной д е г р а д и р о в а н н ы м 
с л ю д а м , х а р а к т е р и з у е т с я четко в ы р а ж е н н о й симметричностью и 
более значительным соотношением интенсивностей рефлексов , 
особенно 001/001 и 003/005 (см. рис. 40, обр . I; рис. 42; рис. 7 1 , 
обр . I I ) . В частности, это четко н а б л ю д а е т с я в триасовых отложе
ниях Ю ж н о г о М а н г ы ш л а к а , представленных в большей части раз 
реза вулканогенными породами. Н и ж н я я часть р а з р е з а у к а з а н н ы х 
пород относится к красноцветной формации (индские и низы оле-
некских отложений нижнего т р и а с а ) . В породах этой фо р мац и и , 
особенно в верхах ее, присутствует в основном монтмориллонит-
гидрослюдистое смешанослойное образование , с о д е р ж а щ е е до 
40 % р а з б у х а ю щ и х пакетов и ассоциирующее с небольшим коли
чеством гидрослюды IM (табл . 5 ) , а т а к ж е с незначительной при
месью хлорита . Верхняя часть р а с с м а т р и в а е м ы х пород относится 
к сероцветной ф о р м а ц и и (средне- и верхнеоленекские о т л о ж е н и я 
нижнего триаса и среднетриасовые о т л о ж е н и я ) . В верхах рас
с м а т р и в а е м о й формации п р е о б л а д а ю т хлорит-сапонитовые смеша
нослойные о б р а з о в а н и я , в том числе упорядоченного типа. В1 от
личие от этого, подстилающие и п е р е к р ы в а ю щ и е терригенные по
роды палеозойского и раннеюрского возраста с о д е р ж а т гидрослю
ду 2 М Ь хлорит и меньшее, что особенно в а ж н о д л я перекрываю
щих пород, количество р а з б у х а ю щ и х пакетов в структуре у к а з а н 
ной ф а з ы (до 3 0 % ) . 

В нижней подзоне позднего катагенеза в результате изменения 
монтмориллонита возникает (см. т а б л . 3 ) смешанослойное обра
зование с устойчивым с о д е р ж а н и е м не более 20 % р а з б у х а ю щ и х 
пакетов (см. рис. 12 и 4 3 ) , типа К-бентонита . Д и ф р а к ц и о н н а я 
картина этой ф а з ы в породах д а ж е из низов р а с с м а т р и в а е м о й 
зоны сохраняет специфические черты, в частности у к а з а н н о е 
выше соотношение интенсивностей рефлексов . 

Отсюда следует , что наличие в р а з р е з а х древних, интенсивно 
измененных осадочных пород, толщ, х а р а к т е р и з у ю щ и х с я , по срав
нению с в м е щ а ю щ и м и отложениями , повышенным с о д е р ж а н и е м 
р а з б у х а ю щ и х пакетов в структуре т р е х э т а ж н ы х глинистых мине
ралов , м о ж е т быть связано с более интенсивным выветриванием 
слюдистых минералов на континенте, а, г л а в н ы м о б р а з о м , с мень
шей способностью фиксировать К л а б и л ь н ы м и слоями монтморил
лонита вулканогенного происхождения . Следует обратить вни-



мание, что аномально разбухающие глинистые породы наблюда
ются не только в осадочном чехле земной коры, но и в его фун
даменте. В частности, верхние горизонты погребенных кор вывет
ривания на кристаллических и метаморфических породах фунда
мента Сибирской п л а т ф о р м ы (см. рис. 69) также х а р а к т е р и з у ю т 
ся в р я д е случаев более высоким с о д е р ж а н и е м р а з б у х а ю щ и х сло
ев в глинистых т р е х э т а ж н о г о типа м и н е р а л а х (рис. 72, обр . I I ) , 
чем п е р е к р ы в а ю щ и е их собственно осадочные породы (рис. 72, 
обр . I ) . В'ажно подчеркнуть , что это проявляется д а ж е при зна
чительном постседиментационном изменении у к а з а н н ы х пород, 
как , например , в р а з р е з е архей-рифейских отложений Омолонско-
го массива Юго-Востока С С С Р [21]. Т а к а я а н о м а л ь н а я картина 
с в я з а н а с большей устойчивостью по отношению к постседимен-
тационным процессам первично выветрелого м а т е р и а л а при его 
з а л е г а н и и in s i tu. В этом случае при последующей трансгрессии 
морского бассейна и перекрытии зоны первичной денудации исход
ных пород водами седиментационного бассейна они характеризу 
ются на ранних э т а п а х существования относительным недостат
ком катионов , особенно К. Соответственно глинистые минералы, 
в к л ю ч а я разности слюдоподобного типа, с о д е р ж а щ и е с я в вывет-
релых породах , при перекрытии их первыми порциями аллотиген-
ного м а т е р и а л а изолируются от дальнейших преобразований под 
действием последовательно меняющейся среды осадконакопле 
ния . В отличие от этого, т р е х э т а ж н ы е минералы в осадках , сфор
м и р о в а в ш и х с я на частично размытой поверхности коры выветри
вания , испытывают р а з л и ч н ы е физико-химические воздействия на 
всех стадиях литогенеза . Так , на ранних стадиях этого процесса 
(денудация) происходят обычно частичная механическая диффе
ренциация , разупорядочение структуры слюдистых минералов и 
частичное растворение наиболее дисперсной части переотлагаю
щегося м а т е р и а л а , особенно х а р а к т е р и з у ю щ е г о с я присутствием 
слюдоподобных минералов менее устойчивой, чем 2Mi, политип-
ной модификации \М. При этом с наибольшей интенсивностью 
деструкции подвергаются разности этого политипа с наименьшим 
углом моноклинности р\ т. е. менее 102° (см. т а б л . 5 ) . В резуль
т а т е этого, переотложенные продукты последовательно о б о г а щ а 
ются наиболее устойчивым политипом 2Af1. В д а л ь н е й ш е м при 
накоплении осадков в р а с с м а т р и в а е м о м бассейне на стадии седи-
ментогенеза и раннего диагенеза интенсивно протекают процессы 
катионного обмена , в к л ю ч а я фиксацию К наиболее высокозаряд
ными слоями т р е х э т а ж н ы х р а з б у х а ю щ и х минералов . У к а з а н н ы й 
процесс на более поздних стадиях постседиментационного измене
н и я с ф о р м и р о в а в ш и х с я пород за счет повышения термобариче
ских п а р а м е т р о в среды значительно интенсифицируется и распро
с т р а н я е т с я т а к ж е на первично менее з а р я ж е н н ы е слои. Это связа 
но с увеличением количества Al в тетраэдрических позициях по 
мере повышения рН среды при погружении пород в зоны, соот
ветствующие более высоким г р а д а ц и я м катагенеза . В целом 
вследствие более интенсивного термобарического воздействия в 



Результаты электронографического изучения фракции мельче 0,001 нм 

образ
ца 

№ сква
жины Глубина, м Возраст 

Литологическая 
характеристика 

пород 

Параметры элементар 

образ
ца 

№ сква
жины Глубина, м Возраст 

Литологическая 
характеристика 

пород 

Диоктаэдрического 

образ
ца 

№ сква
жины Глубина, м Возраст 

Литологическая 
характеристика 

пород 
Гидрослюда IAf и монт 

гидрослюдистое 
ное образа 

образ
ца 

№ сква
жины Глубина, м Возраст 

Литологическая 
характеристика 

пород 

а ь 

19 91 2100—2103 J Аргиллит серый 

9а 1 . 2871—2876 T2 
Аргиллит серый, 
кальцитизиро-
ванный 

0,520 0,900 

10 - 3065—3085 T2 
0,517 0,896 

7 14 3186—3200 T1Ol Туф серый, вит-
рокристаллокла-
стический, каль-
цитизированный 

0,517 0,896 

1 1 3540—3545 0,519 , 0,899 

46 9 3679—3683 0,516 0,894 

5 9 3717—3720 0,519 0,898 

12 1 3830—3841 T1In(I Алевролит крас
ный, глинистый 

0,520 0,902 

18 4267—4275 Микрослоистое 
чередование крас
ноцветных раз
ностей аргилли
тов и сильногли
нистых алевро
литов 

16 25 4343—4347 P Аргиллит серый, 
алевритистый 

0,519 0,898 



Таблица 5 

палеозойских и мезозойских отложений Южного Мангышлака 

ных ячеек минералов: а Ь, с (нм) и P (градус) 

Политипные 
модификации 
и их соотно

шение 

Степень 
совершенства 

структуры' 

типа Триоктаэдри
ческого типа 

Политипные 
модификации 
и их соотно

шение 

Степень 
совершенства 

структуры' 
мориллонит-
смешанослой-
вание 

Гидрослюда 2M1 

Хлорит и хло-
рит-сапонито-
вое смешано
слойное обра

зование 

Политипные 
модификации 
и их соотно

шение 

Степень 
совершенства 

структуры' 

с P а * с P а ft 

Политипные 
модификации 
и их соотно

шение 

Степень 
совершенства 

структуры' 

0,516 0,894 2,02 95,8 Хорошая 

0,531 0,920 Низкая 

0,528 0,915 Низкая 

Очень низ
кая (по Ь\ 

Очень 
низкая 

То же 

Низкая 

1,02 101,2 0,520 0,901 2,02 95,5 lAf>2Af, Средне-
низкая 

0,516 0,894 2,02 95,7 

0,519 0,899 0,925 1 Af+2Af 1 
Низкая 





Рис. 72. Дифрактограммы алевролита глинистого, глуб. 2480—2482 м (I) и 
сильно выветрелого сланца хлорит-биотит-плагиоклазового, глуб. 2490—2508 м 

(II), вскрытых на Волоконской площади: 
a, Qi—Oa — воздушно-сухой образец; б — насыщенный этиленгликолем; б|—б3 — насыщенный 
глицерином; в , в ] — в 3 — прокаленный в течение 2 ч при 600 0 C Скорость вращения счетчи

ка (28): а—в — Г/мин, O 1 - е 3 — 0,125°/мин 

течение у к а з а н н ы х стадий на п е р е о т л а г а ю щ и й с я м а т е р и а л монт
мориллонит и продукты д е г р а д а ц и и слюд в большей степени, по 
сравнению с ранними с т а д и я м и п р е о б р а з о в а н и я осадков , фикси
руют К. В1 р е зультате этого они в конечном итоге переходят в 
менее р а з б у х а ю щ и е разности, чем их аналоги , присутствующие в 
остающихся на месте ( элювиальных) продуктах выветривания . 
З а м е д л я е т с я т а к ж е преобразование р а з б у х а ю щ и х минералов в 
пределах мощных однородных глинистых толщ, накопление кото
рых происходило в зонах лавинной седиментации, в частности в 
дельтах ; б л а г о д а р я низкой проницаемости таких т о л щ , они обла
д а ю т автоконсервирующей способностью. 

Хлорит с достаточно совершенной структурой в существенном 
количестве поступает в бассейны осадконакопления только в об
л а с т я х нивального к л и м а т а (Гренландия , Антарктида и др.) или 



в р айо на х молодого горообразования (Альпиниды Е в р а з и и , Кор
д и л ь е р ы Северной и Ю ж н о й Америки и т. д . ) . В этих случаях 
повсеместно происходят р а з м ы в древних метаморфизованных 
т о л щ и переотложение преимущественно малоизмененного грубо
зернистого м а т е р и а л а . В1 большинстве же случаев реликтовая при
м е с ь хлорита н а к а п л и в а е т с я в глинистых осадках в виде «дефек
тных» разностей, т. е. со значительной частью обводненных одно
э т а ж н ы х слоев, что обусловливает с ж а т и е кристаллической решет
ки м и н е р а л а после п р о к а л и в а н и я о б р а з ц о в при 600 °С, вплоть до 
з н а ч е н и я около 1,25 нм. Р а с с м а т р и в а е м ы й «дефектный» минерал , 
к а к и близкий к нему по свойствам х л о р и т — р а з б у х а ю щ и й хло
рит, возникает за счет частичного окисления триоктаэдрического 
х л о р и т а и а градации р а з б у х а ю щ и х минералов , главным образом 
монтмориллонита . При этом неравномерность изменения отдель
ных пакетов в структуре глинистых минералов обусловлена ста
тистически неодинаковым распределением отрицательного з а р я д а 
в отдельных слоях, с л а г а ю щ и х реальные кристаллы у к а з а н н ы х 
м и н е р а л о в , что я в л я е т с я одним из общих законов строения слои
с т ы х силикатов . 

По мере постседиментационного преобразования этих минера
л о в происходит з а м е щ е н и е «островковых» группировок воды на 
Mg с практически полной регенерацией «дефектных» бруситопо-
д о б н ы х слоев и т р и о к т а э д р и з а ц и я пирофиллитоподобных пакетов 
их структуры, после чего кристаллическая решетка таких хлори
тов , к а к правило , с о к р а щ а е т с я при термической обработке при
мерно до 1,4 нм. 

В1 связи с тем что в метаморфических и изверженных породах 
с л ю д ы и хлориты представляют гипогенные слоистые силикаты, 
их более дисперсные аллотигенные и в той или иной мере дегра
д и р о в а н н ы е аналоги в фазовом отношении стабильны на всех эта
п а х постседиментационного изменения пород. Эти минералы в 
процессе катагенеза претерпевают лишь ограниченные структур
н ы е изменения, связанные с последовательно р а з в и в а ю щ е й с я ад
сорбцией межслоевых и структурных катионов, что н а р я д у с об
щ е й а г р а д а ц и е й минералов обусловливает т а к ж е некоторое уве
л и ч е н и е магнезиальности хлорита . 

Сепиолит и палыгорскит подвергаются деструкции при еще 
б о л е е низких термобарических п а р а м е т р а х среды. Так , сепиолит 
через стадию сапонита переходит на ранних этапах стадии позд
него катагенеза в гидротальк или, точнее, тальк-сапонитовое сме
шанослойное образование типа алиеттита (рис. 73 ) . Эта фаза с 
тенденцией к упорядоченному чередованию пакетов в ассоциации 
с магнезитом (см. рис. 44, обр . II) была установлена в отложе
ниях поздневендского возраста в разрезе В а н а в а р с к о й скв. № 1. 
К р о м е того, б л и з к а я к ней ф а з а встречена в з а л е г а ю щ и х на глу
бине порядка 1250 м доломитах каменноугольного возраста север
н ы х районов Пермского П р е д у р а л ь я . В отличие от этого, в з але 
г а ю щ и х на глубинах до 1000 м и соответственно менее изменен
н ы х известняках (представляющих , по-видимому, раздоломичен-
202 



P 

Рис. 73. Схема изменения палыгорскита и сепиолита при повышенных P-T па
раметрах в среде с различными катионами, по В. А. Франк-Каменецкому и др. 

[37] 

ные разности) ю ж н ы х районов р а с с м а т р и в а е м о й территории при
сутствует сепиолит, четко диагностируемый на рентген-дифракто-
г р а м м а х по рефлексу 1,23 нм и другим свойственным этому ми
н е р а л у о т р а ж е н и я м . 

На наиболее поздних подстадиях позднего катагенеза сепиолит 
переходит в т а л ь к (см. рис. 7 3 ) , который, в частности, установ
лен нами в Тойнохской скв. 670 на глубине 1994—1999 м ( р и с . 7 4 , 
обр . I ) . 

Более широко распространенный в природе палыгорскит на 
стадии раннего катагенеза переходит в сапонит с примесью монт
мориллонита . 

На стадии позднего катагенеза монтмориллонит , к а к промежу
т о ч н а я ф а з а изменения палыгорскита , переходит частично в хло-
рит-сапонитовое и монтмориллонит-гидрослюдистое смешанослой
ные образования (см. рис. 73) . Цри этом диоктаэдрическая фа
за , вследствие более слабой прочности связи воды в ее структуре , 
с о д е р ж и т меньшее количество л а б и л ь н ы х пакетов , чем триокта-
эдрическое смешанослойное образование . Возникновение хлорит-
сапонита на относительно поздних стадиях катагенеза за счет 
т р а н с ф о р м а ц и и неустойчивых при высоких термобарических па
р а м е т р а х среды минералов подчеркивается характером л о к а л и з а 
ции его в глинистых породах и их алевритовых разностях . Так , 
рентгеноспектральное исследование (рис. 75) глинистых алевро
литов суктальминской свиты верхнего венда — нижнего кембрия 
п о к а з а л о на картинах сканирования равномерное распределение 
главнейших элементов (Mg, Fe, Si и A l ) , входящих в структуру 
р а с с м а т р и в а е м о г о смешанослойного о б р а з о в а н и я (рис. 75, в—е; 
рис. 76, б—д). Аналогичная закономерность свойственна т а к ж е 
Si , Al , К и Ti (рис. 75, д—з; рис. 76, г—ж), относящимся к при
меси диоктаэдрической гидрослюды 2М\, имеющей аллотигенное 
происхождение •[11, 3 2 ] . В отличие от этого, триоктаэдрические 



Рис. 74. Дифрактограммы глинистого алевролита, глуб. 1993,9—1999,2 м (I) и 
аргиллита, глуб. 2020,5—2033 м (II), вскрытых соответственно в скв. 670 на 

Тойнохской и в скв. 701 на Мирнинской площадях. 
Усл. обозначения см. на рис. 66 

слоистые силикаты ранней генерации (бертьерин и хлорит) лока 
лизуются по периферии порового пространства песчано-алеврито
вых пород, а минерал поздней генерации — удлиненно-пластинча
т а я гидрослюда IM з аполняет остающуюся после выделения ука 
занных выше минералов центральную часть пор. Отсюда следует , 
что дискретное распределение в породах к а к гидрослюды 2 M b 

т а к и хлорит-сапонита с несомненностью свидетельствует , что в 
процессе постседиментационного п р е о б р а з о в а н и я с о д е р ж а щ и х с я в 
них протоминералов происходила л и ш ь т в е р д о ф а з о в а я т р а н с ф о р 
м а ц и я последних. 

Необходимо отметить, что по мере увеличения степени пост
седиментационного преобразования пород диоктаэдрические сме
шанослойные образования , ассоциирующие с весьма устойчивыми 
в широком д и а п а з о н е термобарических п а р а м е т р о в среды упоря
доченными хлорит-сапонитами, в отличие от последних х а р а к т е 
ризуются закономерным уменьшением количества р а з б у х а ю щ и х 
пакетов . Так , развитые в верхней части упомянутой выше серо-
цветной формации большей части нижнего , а т а к ж е среднего 



триаса Ю ж н о г о М а н г ы ш л а к а хлорит-сапониты ассоциируют с 
монтмориллонит-гидрослюдистой смешанослойной фазой , содер
ж а щ е й более значительное количество л а б и л ь н ы х пакетов , ч е м , 
например , аналогичная ф а з а в докембрийских отложениях . 

В глинисто- карбонатных породах (мергелях) т р е х э т а ж н ы е 
минералы диоктаэдрического типа характеризуются слабой раз -
бухаемостью, хотя в м е щ а ю щ и е терригенные породы могут содер
ж а т ь сильно р а з б у х а ю щ и е глинистые м и н е р а л ы . П р и м е р о м э т о г о 
могут с л у ж и т ь мергели белоглинского горизонта верхнего эоцена 
в пределах П р е д к а в к а з ь я [32], пермские о т л о ж е н и я на территории 



Рис. 75. Картины сканирования в поглощенных электронах (а) и в характери-
Х650 мкм) алевролита из аналогов суктальминской свиты (северо-западная 

Московской синеклизы, а т а к ж е породы раннего палеозоя Якутии 
и других районов. Это показывает , что если в терригенных поро
дах а г р а д а ц и я монтмориллонита вулканогенного происхождения 
или частичное восстановление первичных свойств деградирован
ными слюдами определяется в основном Р, и особенно Т, среды, 
то в терригенно-карбонатных отложениях главным фактором 
становится X бассейна. Поэтому снижение с о д е р ж а н и я разбуха 
ющих пакетов в структуре т р е х э т а ж н ы х минералов в глинисто-
карбонатных породах будет происходить на меньших глубинах, 
чем в собственно терригенных отложениях . 

М а с ш т а б ы изменений глинистых минералов в глинисто-карбо
натных и глинистых породах, несмотря на интенсивное уплотне
ние и отжатие , особенно из последних, н а с ы щ а ю щ и х первичный 



стических рентгеновских лучах (б—з) участка базального цемента (650Х 
часть Енисейского кряжа в районе р. Столбовая): 

осадок седиментационкых вод, несколько интенсифицируются в 
отложениях регрессивных частей циклов. В частности, это обус
ловливает образование в отложениях указанного типа упорядо
ченных хлорит-сапонитов (см. т а б л . 3 ) . К регрессивным частям 
циклов морского литогенеза приурочено т а к ж е повышенное со
д е р ж а н и е хлорита , в связи с чем высказанное в 1978 г. мнение 
И. Д. Зхуса о близком количественном с о д е р ж а н и и хлорита з 
сильно измененных породах как морского, т а к и континентального 
происхождения следует считать недостаточно справедливым. На 
фоне основного — климатического ф а к т о р а , определяющего зако
номерности накопления глинистых и глинисто-карбонатных осад
ков, гидрохимическая унаследованность условий осадконакопле
ния, к а к показывают наблюдения , т а к ж е н а к л а д ы в а е т специфиче-



Рис. 75. Концентрационные кривые по линии сканирования снизу—вверх (см. 
рис. 75, а): 

а —Ca, б —Mg, в — Fe, г —Si , <3 — Al, е — К, ас —Ti 

ский отпечаток не только на фазовый состав и количественное с о 
отношение отдельных минералов , но и на их кристаллохимиче-
ские и структурные особенности. Это, к а к и другие р а с с м о т р е н н ы е 
в ы ш е факторы , т а к ж е н а р у ш а е т общую последовательность 
уменьшения с глубиной с о д е р ж а н и я р а з б у х а ю щ и х пакетов в 
структуре т р е х э т а ж н ы х минералов диоктаэдрического типа. К р о 
ме того, ди- и триоктаэдрические минералы в породах , находя
щихся на одинаковых стадиях постседиментационного изменения. 



х а р а к т е р и з у ю т с я различным с о д е р ж а н и е м л а б и л ь н ы х м е ж с л о е 
вых п р о м е ж у т к о в в их структуре . Это относится не только к сме-
шанослойным о б р а з о в а н и я м , среди которых хлорит-сапониты упо
рядоченного типа , с о д е р ж а щ и е 50 % к а к р а з б у х а ю щ и х , т а к и не-
р а з б у х а ю щ и х пакетов (см. рис. 4 6 ) , остаются устойчивыми на 
весьма больших глубинах , но и к собственно сапониту. Т а к , в 
пределах Мирнинского свода Сибирской п л а т ф о р м ы в прослоях , 
о б о г а щ е н н ы х магнезитом, которые з а л е г а ю т в т о л щ е ангидрати-
зированных доломитов венда , как , например , в интервале 2026— 
2033 м Мирнинской скв . 701 , сапонит полностью сохранил способ
ность к р а з б у х а н и ю (см. рис. 74, обр . I I ) . 

4. ИЗМЕНЕНИЕ И АУТИГЕННОЕ ОБРАЗОВАНИЕ 
ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛОВ В ПЕСЧАНО-АЛЕВРИТОВЫХ 
И КАРБОНАТНЫХ ПОРОДАХ НА СТАДИИ КАТАГЕНЕЗА 

Значение унаследованности гидрохимических 
условий осадконакопления 

При накоплении глинистых и глинисто-карбонатных о т л о ж е 
ний, н а р я д у с доминирующим значением климатического ф а к т о р а , 
условия переноса и гидрохимическая обстановка седиментационных 
бассейнов т а к ж е в определенной степени влияют на их структур
ные и кристаллохимические особенности. В' д а л ь н е й ш е м , несмотря 
на последовательное удаление из этих отложений главнейшей ми-
н е р а л о о б р а з у ю щ е й ф а з ы — поровой воды, х а р а к т е р среды осадко
накопления сохраняется в них, вплоть до наиболее поздних ста
дий катагенеза . О д н а к о в наибольшей степени роль гидрохимиче
ского ф а к т о р а проявляется в проницаемых песчано-алевритовых 
породах , в которых он м о ж е т х а р а к т е р и з о в а т ь с я либо унаследо-
ванностью от среды осадконакопления (в осадочно-породных бас
сейнах элизионного т и п а ) , либо поступлением вадозных вод (в оса
дочно-породных бассейнах инфильтрационного т и п а ) . В поро
д а х р а с с м а т р и в а е м о г о типа не только сохраняются седимен-
тационные воды, но и н а к а п л и в а ю т с я в ы ж и м а е м ы е из глин 
различные по составу и м и н е р а л и з а ц и и поровые растворы. 
О т с ю д а следует, что гидрохимические особенности среды я в л я ю т 
ся одной из в а ж н е й ш и х характеристик , обусловливающих д а л ь 
нейший х а р а к т е р изменения в песчано-алевритовых породах ал -
лотигенных глинистых минералов , а т а к ж е образование и после
д у ю щ и е т р а н с ф о р м а ц и и их аутигенных разностей. В1 то же время 
полного тождества среды на стадиях седиментогенеза , литифика -
ции осадка и на последующих э т а п а х преобразования сформиро
вавшейся из него породы д а ж е при унаследованном х а р а к т е р е ее 
не существует. В' течение у к а з а н н ы х этапов литогенеза такие па
р а м е т р ы среды, к а к состав и м и н е р а л и з а ц и я nqpoBbix вод, значе
ния рН и Eh меняются . Несмотря на это, р а с с м а т р и в а е м ы е поро
ды, в зависимости от гранулометрии и пространственной л о к а л и -
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зации, могут в определенной степени наследовать основные черты 
первичных вод. 

Глинистые м и н е р а л ы в песчано-алевритовых породах н а и б о л е е 
полно о т р а ж а ю т условия седиментации только при условии лин-
зовидного з а л е г а н и я последних среди в м е щ а ю щ и х непроницаемых 
толщ. В этом случае седиментационные поровые воды, н а с ы щ а ю 
щие такие л о к а л ь н ы е проницаемые тела , не имея возможности 
обмена с внешними водными источниками, консервируются и со
х р а н я ю т в общем близкую к первичной характеристику . Измене 
ния в этом случае связаны л и ш ь с в ы ж и м а н и е м поровых вод из 
в м е щ а ю щ и х глинистых осадков при их уплотнении, а т а к ж е с до
полнительным растворением некоторых компонентов глинистых и 
песчано-алевритовых пород и перераспределением катионов меж
ду компонентами пород и водной средой в условиях повышенных 
термобарических п а р а м е т р о в ее, с о п р о в о ж д а ю щ и х процесс пост
седиментационного изменения осадочных образований . 

В мощных песчано-алевритовых т о л щ а х , имеющих постоянную 
связь с областями питания и разгрузки , т. е. х а р а к т е р и з у ю щ и х с я 
промывным р е ж и м о м , состав и м и н е р а л и з а ц и я пластовых вод мо
гут меняться и не о т р а ж а т ь условий среды осадконакопления . Н а 
пример , в результате этого в сильно измененных песчано-алеври
товых породах континентального происхождения , как , например , 
в отложениях нижней юры и нижнего байоса средней юры Гис-
сарского хребта и его отрогов, развивается гидрослюдистый це
мент в виде удлиненных пластинок, образование которых х а р а к 
терно д л я среды, обогащенной К, что свойственно в целом водам 
открытых морей и океанов . Ц е м е н т указанного типа широко раз 
вит т а к ж е в синхронных породах З а п а д н о й Сибири, которые, со
гласно д а н н ы м С. А. Л е б е д е в а и др . [ 2 ] , п р е д с т а в л я ю т осадки 
континентальных фаций. В противоположность этому, в ряде слу
чаев в песчаных пластах рассматриваемого типа, н а к а п л и в а в ш и х 
ся в различных зонах морских бассейнов, в д а л ь н е й ш е м по пер
вичному цементу, представленному в разной степени деградиро
ванной гидрослюдой либо монтмориллонитом, р а з в ив ается као-
линитовый цемент, как , например , по данным Р. С. Сахибгареева 
[2], в меловых о т л о ж е н и я х З а п а д н о й Сибири, а т а к ж е , по нашим 
д а н н ы м , в нижнемеловых отложениях П р е д к а в к а з ь я . Кроме того, 
в ряде случаев за счет з а м е щ е н и я аллотигенного каолинита об
разуется бертьериновый цемент, в частности в девонских отложе
ниях Волгоградского П р а в о б е р е ж ь я и в докембрийских отложе
ниях Енисейского к р я ж а . 

Отсюда следует, что глинистые м и н е р а л ы в песчано-алеврито
вых породах , в отличие от глин, не всегда о т р а ж а ю т черты среды 
осадконакопления . Вследствие этого, д л я оценки м а с ш т а б о в влия
ния степени унаследованное™ среды осадконакопления на х а р а к 
тер постседиментационного изменения песчано-алевритовых пород 
и соответственно для выяснения особенностей л о к а л и з а ц и и ука
занных пород ( в ы д е р ж а н н ы х на большой площади или имеющих 
линзовидное залегание) в к а ж д о м случае необходимо проводить 



т щ а т е л ь н о е сопоставление ассоциаций глинистых минералов в 
проницаемых породах и в м е щ а ю щ и х их глинистых т о л щ а х . В слу
чае наличия в р а з р е з а х различных по гранулометрии проницае
мых пород следует изучать глинистые минералы во всех разностях 
пород. При этом интенсивность развития вторичного глинистого 
цемента в р а с с м а т р и в а е м ы х породах зависит от гранулярного со
става , в м а к с и м а л ь н о й степени п р о я в л я я с ь в н а ч а л е в а л е в р о л и т а х , 
что связано с низкой скоростью д в и ж е н и я или д а ж е застойным 
р е ж и м о м с о д е р ж а щ и х с я в них пластовых вод — необходимым 
условием коагуляции (Al, F e 3 + ) - и (Mg, F e 2 + ) - к р е м н е в ы х гелей. 
В отличие от этого, в песчаниках процессы аутигенеза м а к с и м а л ь 
ную интенсивность получают на более поздних стадиях измене
ния пород, когда за счет погружения пород на большие глубины 
в зону затрудненного водообмена в них т а к ж е может происходить 
к р и с т а л л и з а ц и я новых ф а з в соответствии с Р, T и X среды мине
р а л о о б р а з о в а н и я . 

В а ж н о е значение при выяснении влияния гидрохимической уна
следованное™ среды на особенности аутигенного м и н е р а л о о б р а з о 
вания в проницаемых породах имеет а н а л и з цикличности осадко 
накопления [ 1 2 ] . 

Так , в течение трансгрессивных частей циклов в связи с не
прерывной тенденцией расширения бассейна и последовательным 
удалением источников сноса, н а к а п л и в а ю т с я все более тонкозер
нистые осадки, которые с о д е р ж а т глинистые минералы, поступа
ющие в основном из областей сноса. В этом случае открытым 
бассейнам ( сообщающимся с Мировым О к е а н о м ) свойственно от
носительно повышенное содержание К (не считая п р и б р е ж н ы х 
опресненных их частей) и невысокое количество M g , однако , в це
лом п р е в ы ш а ю щ е е К примерно в 5 раз . 

На стадии диагенеза — раннего катагенеза в сформировавших
ся породах происходит лишь а г р а д а ц и я монтмориллонита и ча
стичное восстановление первичных свойств д е г р а д и р о в а н н ы м и 
слюдами , а т а к ж е о б р а з о в а н и е таких аутигенных глинистых мине
ралов , к а к глауконит и , частично, ди-триоктаэдрический хлорит. 

В' регрессивную часть цикла по мере отступления бассейна 
происходит его д и ф ф е р е н ц и а ц и я , что обусловливает возникнове
ние частично или полностью изолированных участков с иным со
ставом вод, отличающихся , к а к правило , увеличением с о д е р ж а н и я 
в их составе Mg и снижением К. В связи с этим, по мере прибли
ж е н и я источников сноса к зонам седиментации на участках , где 
ранее отлагались тонкодисперсные осадки, н а к а п л и в а ю т с я более 
грубозернистые их разности, что приводит к интенсивному разви
тию на стадии диагенеза — раннего катагенеза в поровом прост
ранстве последних Fe- , а позднее Mg-Fe -хлорита (см. т а б л . 3 ) . 

М а к с и м а л ь н о е развитие аутигенное м и н е р а л о о б р а з о в а н и е полу
чает на стадии среднего катагенеза . На этой стадии из семейства 
минералов с д в у х э т а ж н о й структурой возникают каолинит и 
бертьерин. Соответственно, в связи с тем что на этой стадии 
остаются относительно устойчивыми р а з л и ч н ы е минералы разбу-



хающего типа, из вторичных минералов с трехэтажной структурой 
в песчано -алевритовых породах возникает только удлиненно-че
шуйчатая разновидность монтмориллонита (см. рис. 23, б). Так, 
песчано-алевритовые отложения раннекаменноугольного возраста 
Восточно-Европейской п л а т ф о р м ы , н а к а п л и в а в ш и е с я в континен
т а л ь н ы х условиях и находящиеся на р а с с м а т р и в а е м о й стадии ка
тагенеза, с о д е р ж а т , особенно в западной — наименее погруженной 
части их распространения , преимущественно каолинит , представ
л е н н ы й мелкокристаллической разновидностью [32]. 

В свою очередь, в синхронных песчано-алевритовых отложе
н и я х морских фаций внешних частей ш е л ь ф а восточных районов 
Восточно-Европейской п л а т ф о р м ы , в пределах которых у к а з а н н ы е 
о т л о ж е н и я погружены на относительно большие глубины (поряд
ка 1000—1500 м ) , получает развитие удлиненно-чешуйчатый монт
м о р и л л о н и т . 

Индивиды монтмориллонита этого генетического типа отлича
ю т с я очень малой шириной при довольно значительной длине (от
ношение 1 : 2 0 ) . Возникают они в виде закономерных плоско-па
р а л л е л ь н ы х , в плоскости (ab), сростков удлиненных частиц (см. 
рис. 2 3 , 6 ) , причем к а ж д ы й из этих листоподобных сростков рас
п о л о ж е н по отношению к выше- или н и ж е л е ж а щ и м со смещением 
на 60 (120)°. В геохимическом отношении среда образования этой 
разновидности монтмориллонита , судя по наличию в его составе 
до 2 % К2О [32], отличается довольно высоким с о д е р ж а н и е м это
го компонента в пластовых водах , что подчеркивает (при унасле
д о в а н н о й среде осадконакопления) морские условия накопления 
•содержащих р а с с м а т р и в а е м ы й минерал проницаемых отложений. 

Необходимо отметить , что в глинистых породах аналогичных 
ф а ц и й т а к ж е содержится близкое по структурным особенностям 
монтмориллонит- гидрослюдистое смешанослойное образование , 
которое , однако , характеризуется псевдоизометричной формой ми
к р о а г р е г а т о в , состоящих из у л ь т р а м и к р о б л о к о в р а с с м а т р и в а е м о г о 
м и н е р а л а . В отличие от этого в з а п а д н ы х районах , где нижнека 
менноугольные о т л о ж е н и я з а л е г а ю т в настоящее в р е м я на срав 
нительно небольших глубинах и не подвергались ранее значитель
н ы м погружениям, в ряде т о л щ присутствует собственно монтмо
риллонит , который к а к в глинистых, т а к и, что наиболее в а ж н о , 
в песчано-алевритовых породах характеризуется исключительно 
псевдоизометричной формой ультрамикроблоков , что свидетельст
вует о его переотложенном — аллотигенном происхождении. Это 
показывает , что из рассмотренных разновидностей диоктаэдриче-
ских глинистых минералов р а н ь ш е возникает каолинит . 

Каолинит в виде новообразований, соответствующих стадии 
среднего катагенеза , может заполнять не только поры песчано-
алевритовых пород, но и прожилки в трещинных породах , особенно 

в угленосных формациях , как, например , в подугольных пластах 
Воркутинского бассейна, которые, независимо от литологического 
типа , характеризуются кислой средой. В то же время развитие 
вторичного монтмориллонита н а б л ю д а е т с я в трещинах карбонат-



ных и глинисто-карбонатных пород, т. е. в условиях щелочной 
среды. В частности, о б р а з о в а н и е тонких п р о ж и л к о в удлиненноче-
шуйчатого монтмориллонита н а б л ю д а л о с ь нами в верхнемеловых 
породах Восточного Крыма. 

Кроме развития в древних песчано-алевритовых породах , ана
логичный по морфологической х а р а к т е р и с т и к е удлиненно-чешуй
чатый монтмориллонит установлен т а к ж е в продуктах изменения 
б а з а л ь т о в океанической (симатической) коры, вскрытых бурением 
с судна « Г л о м а р Ч е л л е н д ж е р » в северо-восточной части Атланти
ческого океана . Появление этого монтмориллонита н а б л ю д а е т с я 
в пористых терригенных отложениях , начиная с 200 м от дна , в 
с к в а ж и н а х , пробуренных на глубину порядка 500 м. П р и этом 
вниз по разрезу , в связи с высоким м е ж с л о е в ы м з а р я д о м у к а з а н 
ной разновидности монтмориллонита , н а б л ю д а е т с я довольно ин
тенсивная ф и к с а ц и я К межслоевыми п р о м е ж у т к а м и его структу
ры, что сопровождается т а к ж е увеличением р а з м е р о в удлиненных 
частиц. Р а з в и т и е удлиненно-чешуйчатого монтмориллонита в оса
дочном чехле земной коры преимущественно в о т л о ж е н и я х не 
древнее верхнего палеозоя и у к а з а н н ы е выше структурные особен
ности этого м и н е р а л а с достаточной убедительностью свидетель
ствуют, что термобарические условия его возникновения соответ
ствуют среднему катагенезу . 

На стадии позднего катагенеза в структуре аутигенных мине
р а л о в т р е х э т а ж н о г о типа с удлиненной формой частиц с о д е р ж а н и е 
р а з б у х а ю щ и х пакетов не более 40 %, вследствие чего отмечается 
о п р е д е л е н н а я тенденция к упорядоченному чередованию их с не-
р а з б у х а ю щ и м и . Уменьшение с о д е р ж а н и я р а з б у х а ю щ и х пакетов в 
структуре т р е х э т а ж н ы х минералов сопровождается одновремен
ным увеличением их р а з м е р о в и HOBbHUeHHeM7 с о д е р ж а н и я К в 
м е ж с л о я х . В результате этого т а к и е минералы путем аградацион-
ных процессов т р а н с ф о р м и р у ю т с я в удлиненно-пластинчатую ги
дрослюду , после чего аутигенное о б р а з о в а н и е в порах песчано-
алевритовых и т р е щ и н а х к а р б о н а т н ы х пород затухает . Практиче 
ски полное заполнение на этой стадии свободного пространства 
первично проницаемых пород аутигенными м и н е р а л а м и глинисто
го, а в ряде случаев и неглинистого типа, в к л ю ч а я вторичное 
о к в а р ц е в а н и е пород (см. т а б л . 3 ) , приводит к резкому снижению 
значений их пористости и проницаемости . Вследствие у к а з а н н ы х 
процессов емкостные и фильтрационные свойства песчано-алеври
товых пород (тонкая л и н и я ) , по данным Б. К. П р о ш л я к о в а [28], 
с б л и ж а ю т с я с аналогичными п а р а м е т р а м и (пунктирная линия) 
з а л е г а ю щ и х на тех же глубинах глинистых пород (рис. 7 7 ) . 

Н а и б о л е е в а ж н о е значение д л я о б р а з о в а н и я удлиненно-чешуй
чатого MOHTMqpmMOHHTa и удлиненно-пластинчатой гидрослюды 
имеет источник К. В случае унаследованного х а р а к т е р а нормаль
но морских условий среды осадконакопления калий, входящий в 
структуру этих минералов , особенно указанной разновидности гид
рослюд, заимствуется из погребенных седиментационных вод. Од
новременно с этим существенным источником К могут быть не-



устойчивые в осадочных породах 

триоктаэдрические слюды в ос

новном типа биотита . При этом 

триоктаэдрические м и н е р а л ы 

слюдистого типа в процессе их 

преобразования в осадках и 

с ф о р м и р о в а в ш и х с я из них оса

дочных породах переходят в 

окислительной обстановке (через 

серию промежуточных ф а з и ча

стичного р а з л о ж е н и я аллотиген

ного м а т е р и а л а ) в диоктаэдриче

скую гидрослюду и ассоциирую

щую с ней смешанослойную ф а 

зу, а в восстановительной среде 

из продуктов р а з л о ж е н и я исход

ного м а т е р и а л а , кроме того, об

разуется триоктаэдрический хло

рит. О с в о б о ж д а ю щ и й с я в этом 

случае из структуры биотита К 

ассимилируется в д а л ь н е й ш е м 

о б р а з у ю щ е й с я аутигенной гидро

слюдой. Н е к о т о р а я часть К заим

ствуется гидрослюдой из продук

тов р а з л о ж е н и я Кполевых шпа

тов. Источником К д л я о б р а з о в а 

ния разностей монтмориллонита 

и гидрослюды с удлиненной фор

мой частиц могут быть т а к ж е вы

носимые из кор и поступающие в 

глубокопогруженные проницае

мые пласты растворенные про

дукты выветривания в основном кислых и средних пород, которые 

в наибольшем количестве с о д е р ж а т к а л и е в ы е минералы. 

Удлиненночешуйчатый монтмориллонит (см. рис. 23, б) и 

удлиненнопластинчатая гидрослюда представляет собой отдель

ные члены непрерывной последовательности новообразований 

(см. рис. 1 6 , 6 ) , к а ж д ы й из которых независимо возникает при 

определенных гидрохимических и термобарических условиях сре

ды, ха ра кт е риз уясь различным с о д е р ж а н и е м К и соответственно 

неодинаковым количеством р а з б у х а ю щ и х пакетов в их структуре . 

При этом крайним представителем указанного ряда я в л я е т с я 

удлиненнопластинчатая гидрослюда с п и р а м и д а л ь н ы м и , под уг

лом 60 (120°) , окончаниями частиц, которая была выделена ранее , 

как «сарошпатокит» [41]. Появление удлиненнопластинчатой ги

дрослюды в песчаноалевритовых nqpoAax совпадает с резким 

снижением с о д е р ж а н и я аллотигенной разновидности монтморил

лонита в глинистых породах и позволяет считать , что д л я образо 

вания указанной выше разновидности гидрослюд требуются более 

Рис. 77. Зависимость полной пори
стости песчаноалевритовых (1) и 
глинистых (2) пород от глубины их 
залегания, по Б. К. Прошлякову [2¾] 



высокие термобарические условия, чем д л я удлиненно-чешуйчато
го монтмориллонита . В то же время весьма частая ассоциация 
каолинита с удлиненно-пластинчатой гидрослюдой показывает , 
что д и а п а з о н существования каолинита весьма широк, в к л ю ч а я 
(см. т а б л . 3) почти весь интервал катагенеза , тогда к а к нижний 
предел о б р а з о в а н и я и существования диоктаэдрического монтмо
риллонита ограничивается только стадией среднего катагенеза . 
В этом отношении необходимо отметить, что мнение В. Д. Шуто
ва и др . об аутигенном образовании всех глинистых минералов , 
в к л ю ч а я гидрослюду, на стадии начального катагенеза является 
недостаточно обоснованными. 

Процессы аутигенного м и н е р а л о о б р а з о в а н и я в древних сильно 
измененных песчано-алевритовых породах , соответствующих ста
дии позднего катагенеза , в целом приводит к м а к с и м а л ь н о м у по
вышению в них роли вторичного цемента . О д н а к о в зависимости 
от гранулометрических особенностей у к а з а н н ы х пород и ф а ц и а л ь -
ных условий накопления соответствующих им осадков , в том чис
ле с о д е р ж а н и я в них органического вещества , т а к же к а к и на 
более р а н н и х стадиях постседиментационного изменения , эти про
цессы протекают неодинаково и новообразованные продукты от
носятся к разным минеральным в и д а м . 

Так , например , в б а з а л ь н ы х крупнозернистых песчаниках па-
шийской свиты франского яруса юго-восточных районов Т а т а р 
ской А С С Р п р е о б л а д а е т аллотигенный частично регенерирован
ный каолинит с небольшой примесью аутигенной гидрослюды. 
В в ы ш е л е ж а щ и х а л е в р о л и т а х удлиненно-пластинчатая гидрослю
да становится п р е о б л а д а ю щ е й частью цемента , тогда к а к содер
ж а н и е каолинита резко с н и ж а е т с я . Соответственно аргиллиты 
кыновской свиты с о д е р ж а т изометрично-пластинчатую гидрослюду 
с более высокой, чем в алевролитах , примесью аллотигенного као
линита . Указанное различие в содержании каолинита связано с 
тем, что на стадии среднего катагенеза процесс преобразования 
указанного минерала в песчано-алевритовых отложениях , накап
л и в а в ш и х с я в морском бассейне, происходит быстрее, чем в гли
нистых породах , в которых он консервируется , т ак к а к поровая 
вода в них з а н и м а е т пс отношению к минеральной части породы 
весьма небольшой объем и распределена дискретно. О т с ю д а сле
дует, что при накоплении осадков в морских условиях в дальней
шем на одинаковых стадиях их постседиментационного преобра
зования в глинистых породах каолинит х а р а к т е р и з у е т с я большей 
устойчивостью, чем в песчано-алевритовых отложениях (с унасле
дованным от бассейна седиментации составом пластовых вод в по
следних) . 

Приуроченность аутигенного м и н е р а л о о б р а з о в а н и я в основном 
к а л е в р о л и т а м н а б л ю д а е т с я и в отложениях нючалинской свиты 
среднего рифея Омолонского массива на Северо-Востоке С С С Р 
[21]. В этом случае в песчаниках и аргиллитах содержится алло-
тигенная гидрослюда л и ш ь с небольшой примесью аутигенного 
хлорита . В свою очередь, в алевролитах максимальное развитие 



получает Mg-Fe-хлорит , ассоциирующий с подчиненной примесью 
аллотигенной гидрослюды. 

Р а з л и ч н а я природа новообразований в у к а з а н н ы х о т л о ж е н и я х 
с в я з а н а с накоплением их в специфических д л я к а ж д о г о района 
ф а ц и а л ь н ы х условиях. Осадконакопление в раннефранское время 
на территории юго-восточной части Т а т а р с к о й А С С Р протекало в 
трансгрессирующем морском бассейне. При этом песчаники ба
з а л ь н ы х слоев пашийской свиты юго-восточной части Т а т а р с к о й 
А С С Р связаны с накоплением осадков в опресненных — придель-
товых частях морского бассейна. С л а б о е развитие аутигенных ми
нералов в этих песчаниках является прямым следствием низкой 
минерализации унаследованных от прибрежной части бассейна 
вод, н а с ы щ а ю щ и х эти породы. В алевритовых отложениях , накап
л и в а в ш и х с я в пределах внешней зоны шельфа , при сохранении 
унаследованного от бассейна седиментации состава н о р м а л ь н о 
морских, обогащенных К, вод в поровом пространстве у к а з а н н ы х 
пород на стадии позднего катагенеза возникла удлиненно-пластин
ч а т а я — аутигенная гидрослюда . В свою очередь, в среднерифей-
ское время на территории Омолонского массива накопление осад
ков, с о д е р ж а щ и х в основном о б р а з о в а в ш и е с я на континенте по 
биотиту гидрослюду IAf и монтмориллонит-гидрослюдистую сме-
шанослойную фазу , происходило в н а ч а л е в пресноводных л о к а л ь 
ных водоемах с весьма низким с о д е р ж а н и е м к а к К, т а к и M g . 
О д н а к о в дальнейшем из более нижних горизонтов кор выветри
вания , развитых в отдельных р а й о н а х не только на гранитах , но 
и на гнейсах и сланцах архея , поступали реликтовые фемические 
минералы. За счет их р а з л о ж е н и я в алевритовых осадках , а так 
же застойного х а р а к т е р а вод, т. е. в з а к р ы т о й системе с восста
новительной обстановкой, в поровом пространстве этих менее про
ницаемых, чем песчаные разности, отложений еще на стадии сред
него катагенеза р а з в и в а л с я хлорит. Все это показывает , что при 
отсутствии исходных компонентов, необходимых д л я о б р а з о в а н и я 
указанного м и н е р а л а в песчаных породах , этот процесс м о ж е т 
иметь весьма ограниченные м а с ш т а б ы д а ж е на весьма поздних 
стадиях их п р е о б р а з о в а н и я . 

М а к с и м а л ь н о е проявление процессов м и н е р а л о о б р а з о в а н и я 
именно в алевролитах отмечается т а к ж е Б. А. Л е б е д е в ы м и д р . 
[2] для мезозойских о т л о ж е н и й З а п а д н о й Сибири. Соответствен
но в трещинах к а р б о н а т н ы х пород на стадии среднего катагенеза , 
как , например , в разрезе верхнего мела Крымского полуострова , 
возникает удлиненно-чешуйчатый монтмориллонит , а на стадии 
позднего катагенеза в отложениях каменноугольного возраста 
Пермского П р е д у р а л ь я широко р а з в и т а удлиненно-пластинчатая 
гидрослюда . 

Согласно полученным нами д а н н ы м при изучении кор выветри
вания на породах кислого состава , присутствующая преимущест
венно в нижних их частях гидрослюда имеет изометричный габи
тус частиц. Исключение в этом случае составляют некотцрые 
типы погребенных кор выветривания , которые подверглись позднее 



наложенным процессам катагенетического изменения. Б л а г о д а р я 
этому, в порах и между отдельностями пород рыхлой верхней ча
сти р а з р е з а кор выветривания , в случае проникновения в у к а з а н 
ную э л ю в и а л ь н у ю толщу седиментационных вод, на отдельных 
с т а д и я х катагенеза происходит о б р а з о в а н и е различных глинистых 
минералов , порой несвойственных зоне гипергенеза , в к л ю ч а я удли
ненно-пластинчатую гидрослюду. Это следует учитывать при вы
делении в мощных осадочных т о л щ а х горизонтов древнего элю
вия, которые в результате н а л о ж е н н ы х процессов могут содер
ж а т ь примесь глинистых минералов , типичных исключительно для 
сильно измененных осадочных пород, в связи с чем у к а з а н н ы е ми
нералы способны з а т у ш е в ы в а т ь особенности минералов , образо
вавшихся in s i tu. Это имеет тем более в а ж н о е значение, что при 
унаследованном х а р а к т е р е среды осадконакопления близкие осо
бенности фазового состава ассоциаций глинистых минералов и 
их структурной упорядоченности к а к в исходных породах , т а к и 
в HenoqpeflCTBeHHO з а л е г а ю щ и х на них продуктах переотложения 
могут в ряде случаев сохраняться д а ж е в весьма древних отло
жениях , как , например , в б а з а л ь н ы х слоях среднего рифея Омо-
лонского массива . В этом случае гидрослюда , с в я з а н н а я с весьма 
высокой степенью а г р а д а ц и и монтмориллонита (через стадию 
К-бентонита ) , н а к а п л и в а в ш е г о с я в бассейне пресноводного типа , 
имеет сходные черты с аналогичной фазой из архейского фунда
мента (см. рис. 12) . Это подчеркивается к а к их общей генетиче
ской природой, в частности одинаковой политипной модифика
цией м и н е р а л а — IAJ (табл . 6 ) , присутствующего в обеих частях 
р а з р е з а , т а к и близкой степенью упорядоченности его структуры. 

О д н а к о в породах фундамента остаточная смешанослойная 
ф а з а , судя по симметричному профилю рефлекса со значением 
0,333 нм (см. рис. 12) , характеризуется гомогенностью в отноше
нии нормы переслаивания р а з б у х а ю щ и х и неразбухающих паке
тов в отдельных частицах . В отличие от этого, у аналогичной фа
зы из б а з а л ь н ы х слоев в связи с появлением небольшой асиммет
рии указанного рефлекса со стороны увеличения углов 9 отмеча
ется некоторая гетерогенность в различных частицах по соотно
шению в них у к а з а н н ы х пакетов . Это связано с влиянием мото-
генеза , способствующего за счет механического измельчения уве
личению полидисперсности продуктов выветривания и разупоря-
дочению структуры с о д е р ж а щ и х с я в них т р е х э т а ж н ы х минералов , 
что обусловливает соответственно различную скорость дальней
шей аградации их в процессе постседиментационного изменения . 

Роль возраста пород и геостатического давления 

Н а и б о л е е древние , в частности палеозойские , о т л о ж е н и я ряда 
п л а т ф о р м е н н ы х областей , несмотря на то что з а л е г а ю т в настоя
щее время на сравнительно небольших глубинах, как , например , 
породы нижнего палеозоя на севере Восточно-Европейской плат-
фqpмы, претерпели значительные постседиментационные измене-



Структурная характеристика слюдоподобных минералов из 

№№ 
образ

цов 

Площадь, скважина 
или тектоническая 

структура 
Глубина, м Литолого-петрогра

фическая характе
ристика пород 

К-во разбуха
ющих пакетов 

в структуре 
смешанослой-
иой фазы, % 

300/12 Омолонский мас
сив (низы верх
ней подсвиты 
нючалинской сви
ты рифея) 

Обнажение Песчаник кварци
товидный 

25—30 6,0 

300/2 —»— (архей) » Гнейс светло
серый 

~ 2 0 4 ,7 

663 Леоновская пл., 
скв. 114 

3608—3613 Алевролит гли
нистый 

20—25 12,2 

662 То же 3616,8— 
3623,6 

Песчаник мелко
зернистый 

< 2 0 15,5 

660 « » 3637—3651 Гранитогнейс 
биотит-плагио
клазовый, сильно 
выветрелый 

30 1,5 

2322 Преображенская 
пл., С К В . 136 

1720,9— 
1728,2 

Гранитогнейс 
биотит-плагио
клазовый 

2104 Верхне-Вилю-
чанская пл., 
скв. 610 

2483,8— 
2484,2 

Гранитогнейс 

2019 Бюк-Танарская 
пл., скв. 715 

2060,6— 
2061,3 

Гранитогнейс 



Таблица б 
докембрийских отложений юга Сибирской платформы 

Полу
шири

на 
1-нм 
реф

лекса, 
M M 

Параметры элементарной ячейки 
слюдоподобных минералов: 
а, ft, с (нм) и р (градус) Политипные 

модификации 
и их соотно

шение 

Степень 
совершенства 

структуры 
Минералы — примеси 

Полу
шири

на 
1-нм 
реф

лекса, 
M M а й с P 

Политипные 
модификации 
и их соотно

шение 

Степень 
совершенства 

структуры 
Минералы — примеси 

4 ,4 0,518 0,898 1,01 101,0 1 М > 2 М 1 Низко
средняя 

Кварц 4 ,4 

0,518 0,898 1,99 95,5 

1 М > 2 М 1 Низко
средняя 

Кварц 

4 ,4 0,518 0,898 1,01 101,7 IM+2M1 Хорошая 

4 0,517 0,896 1,99 95,7 2М,>\М Средняя Гематит 4 
0,517 0,896 1,01 101,3 

2М,>\М Средняя Гематит 

5 0,517 0,896 1,01 101,4 1 М > 3 Т Средняя Текстурирован-
ная примесь+ 
+кварц 

5 

0,517 0,896 2,99 

1 М > 3 Т Средняя Текстурирован-
ная примесь+ 
+кварц 

1,6 0,517 0,896 1,01 101,7 1М Хорошая Хлорит (а = 
= 0,532 нм, 6 = 
=0,922 нм) 

0,519 0,899 Не 
опр. 

Не опр. 1М+3T Низкая Хлорит (6 = 
=0,926 нм) 

0,521 0,902 » » 
Очень 
низкая 

Хлорит ( а = 
=0,535 HM1 6 = 
= 0,926 нм) 

0,520 0,901 » » 
То же Хлорит ( а = 

= 0,533 нм, 6 = 
= 0,924 нм) 



№ № 
о б р а з 

ц о в 

П л о щ а д ь , скважина 
или тектоническая 

структура 
Глубина, м 

Литолого-петрог ра-
фическая характе

ристика пород 

К-во разбуха
ющих пакетов 
в структуре 
смешанослой-
ной фазы, % 

2001 Хотого-Мурбай-
ская пл., скв. 730 

2183—2184 Гранитогнейс 

359 Карелинская пл., 
С К В . 1 

2632,6— 
2636,2 

Песчаник 25 2 ,6 

358 2636,6— 
2639,6 

Алевролит 25—30 2,1 

355 — » — 2649—2654 Гранит биотит-
микроклин-пла
гиоклазовый, 
слабо выветрелый 

25 5 ,4 

1503 Карелинская пл., 
скв. 3 

2644,9— 
2647 

Гранодиорит 

397 Ярактинская пл., 
скв. 10 

2610—2611 Алевролит гли
нистый 

25 5 ,3 

395 Ярактинская пл., 
скв. 10 

2611—2618 Гранит лейко-
кратовый, вывет
релый 

25—30 2,1 

2452 Космическая пл., 
С К В . 1 

2600— 
2607,2 

Гранит биотит-
роговообманко-
вый 

286 Волоконская пл. 2480,4— 
2482,1 

Алевролит гли
нистый 

< 2 0 — 



Продолжение табл. 6 

Полу
шири

на 
1-нм 
реф

лекса 
M M ' 

Параметры элементарной ячейки 
слюдоподобных минералов: 

а, Ь, с (нм) и P (градус) Политипные 
модификации 
и их соотно

шение. 

Степень 
совершенства 

структуры 
Минералы — примеси 

Полу
шири

на 
1-нм 
реф

лекса 
M M ' а ь с P 

Политипные 
модификации 
и их соотно

шение. 

Степень 
совершенства 

структуры 
Минералы — примеси 

0,519 0,899 1,02 101,5 Ш Низкая 

8 0,517 0,895 1,02 101,2 1М>2М1 Средняя 8 

0,517 0,895 1,99 95,8 

1М>2М1 Средняя 

9 0,516 0,894 1,01 101,0 lM>2Mt Низко
средняя 

Хлорит ( а = 
= 0,532 нм, b= 
=0,921 нм) 

9 

0,516 0,894 1,99 95,5 

lM>2Mt Низко
средняя 

Хлорит ( а = 
= 0,532 нм, b= 
=0,921 нм) 

6 0,516 0,893 1,01 101,2 Ш > 3 7 Средняя 6 

0,516 0,893 2 ,99 

101,2 Ш > 3 7 Средняя 

0,517 0,896 1,01 99,2 IM (С2) 
из нецент-
росиммет-
ричных 

слоев 

Средняя 

6 0,517 0,895 1,01 101,0 1М+2М1 Низкая 
(2Mi луч
ше I J W ) 

6 

0,517 0,895 1,99 95,5 

1М+2М1 Низкая 
(2Mi луч
ше I J W ) 

10 0,516 0,893 1,01 101,1 1 М > З Т Низко
средняя 

Хлорит ( а = 
=0,530 нм, b= 
= 0,918 нм) 

10 

0,516 0,893 2,99 

1 М > З Т Низко
средняя 

Хлорит ( а = 
=0,530 нм, b= 
= 0,918 нм) 

0,520 0,901 1,02 101,4 Низкая Кварц 

0,520 0,901 2,01 95,8 

Низкая Кварц 

— 
0,517 0,896 1,01 101,5 1 M + 2 M 1 Средняя Хлорит ( а = 

= 0,531 нм, b= 
= 0,919 нм) 

— 
0,517 0,896 1,99 95 ,7 

1 M + 2 M 1 Средняя Хлорит ( а = 
= 0,531 нм, b= 
= 0,919 нм) 



образ
цов 

Площадь, скважина 
или тектоническая 

структура 
Глубина, м 

Литолого-петрогра
фическая характе

ристика пород 

К-во разбуха
ющих пакетов 

в структуре 
смешанослой-
ной фазы, % 

285 То же 2490— 
2503,4 

Сланец хлорит-
биотит-плагио
клазовый, силь
новыветрелый 

25—30 1,0 

2107 Верхне-Вилючан-
ская пл., скв. 610 

2432,8— 
2445,8 

Сланец кристал
лический 

1501 Криволукская пл., 
скв. 13 

2740,3— 
2743,5 

Сланец биотит-
плагиоклазовый 

2065 Иктехская пл. 
скв. 651 

2413,4— 
2415,9 

Гнейс биотитовый 

1188 Сюльдюкарская 
пл., СКВ. 1 

2205— 
2209,6 

Микрогнейс эпи-
дот-биотитовый 

ния. Эти изменения, в ы р а ж а ю щ и е с я в сильном уплотнении пород 
и развитии глинистых цементов, частицы которого отличаются 
ярко в ы р а ж е н н ы м идиоморфизмом, обусловлены, главным обра
зом, ранее имевшим место погружением пород на большие глуби
ны и связанным с этим действием на них высоких давлений , и 
особенно температур . Определенное значение в этом отношении 
д л я наиболее древних отложений имеет т а к ж е их возраст , одна
ко необходимо отметить, что он о к а з ы в а е т на степень изменения 
пород гораздо меньшее воздействие, чем геостатические нагрузки , 
с в я з а н н ы е с погружением пород. 

В менее древних отложениях (мезозойского возраста ) интен
сивность вторичного изменения пород зависит в основном от их 
погружения . Влияние возраста на изменение этих пород становит
ся в этом случае все менее значительным. Н а и б о л е е резко отно
с и т е л ь н а я р о л ь этих факторов в изменении пород проявляется 
при сопоставлении одновозрастных отложений , н а к а п л и в а в ш и х с я 
в условиях различных тектонических режимов . Н а п р и м е р , соглас
но проведенным Т. Ф. Антоновой в 1966 г. исследованиям, во вну
тренних районах Западно-Сибирской низменности породы нижней 



Продолжение табл. S 

Полу
шири

на 
1-нм 

реф
лекса, 

M M 

Параметры элементарной ячейки 
слюдоподобных минералов: 

а, Ь, с (нм) и р (градус) Политипные 
модификации 
и их соотно

шения 

Степень 
совершенства 

структуры 
Минералы — примеси-

Полу
шири

на 
1-нм 

реф
лекса, 

M M а * с 3 

Политипные 
модификации 
и их соотно

шения 

Степень 
совершенства 

структуры 
Минералы — примеси-

17 0,516 0,894 1,01 101,0 ш Низкая Хлорит (а = 
= 0,529 нм, b = 
=0,917 нм)+тек
стур, примесь 

0,520 0,900 Не 
опр. 

Не опр. Ш + 3 7 Низкая 

0,520 0,900 Не 
опр. 

Не опр. Ш + 3 7 То же Хлорит (b = 
= 0,927 нм) 

0,520 0,901 Не 
опр. 

Не опр. Очень 
низкая 

Хлорит ( а = 
=0,534 нм, b = 
= 0,925 нм) 

0,521 0,903 1,02 101,0 Ш Низкая Хлорит ( b= 
= 0,925 нм) 

части р а з р е з а (юры и нижней половины неокома) под действием 
д а в л е н и я и повышенных температур , с в я з а н н ы х со з н а ч и т е л ь н ы м 
прогибанием территории, испытали значительные катагенетиче-
ские п р е о б р а з о в а н и я . В то же время породы окраинных районов 
и верхней части р а з р е з а внутренних районов З а п а д н о - С и б и р с к о й 
низменности, которые испытали меньшее прогибание, не претер
пели явно в ы р а ж е н н ы х катагенетических изменений. В соответст
вии с этим, в наиболее погруженных частях указанной территории 
в песчано-алевритовых породах присутствует вторичный каолинит 
и в ряде случаев удлиненнопластинчатая гидрослюда . При этом 
если каолинит образуется и сохраняется в слабо м и н е р а л и з о в а н 
ной среде в широком д и а п а з о н е термобарических условий, начи
ная с зоны гипергенеза (коры выветривания) до относительно 
больших глубин, достигающих, как , например , д л я о т л о ж е н и й 
среднего девона Припятского прогиба , 3500 м, то удлиненно-пла
стинчатая гидрослюда возникает при более высоких давлениях , и 
особенно температурах . Поэтому в породах окраинных зон и в 
верхней части разреза внутренних районов З а п а д н о - С и б и р с к о й 
низменности, где давление и температура х а р а к т е р и з у ю т с я невы-



сокими значениями, в песчано-алевритовых породах , н а р я д у с 
каолинитом, вместо гидрослюды происходило о б р а з о в а н и е и со
хранение в д а л ь н е й ш е м удлиненно-чешуйчатой разновидности 
монтмориллонита . 

З а в и с и м о с т ь изменения глинистых минералов преимуществен
но от степени прогибания территории весьма четко прослежива 
ется т а к ж е д л я палеоген-неогеновых пород, в частности олигоцен-
раннемиоценовых (майкопских) отложений П р е д к а в к а з ь я . Отло
ж е н и я этого возраста , ра звитые в северных р ай о нах З а п а д н о г о и 
Центрального П р е д к а в к а з ь я , н а к а п л и в а л и с ь на окраине молодой 
Скифской плиты. Обстановка их формирования была в этом слу
чае близкой к условиям, существующим в настоящее время на 
ш е л ь ф а х пассивных о к р а и н континентов. Н е б о л ь ш и е скорости на
копления осадков в этих структурно-тектонических зонах не при
водят к погружению осадков на значительные глубины. Поэтому 
вторичные изменения кайнозойских отложений на современных и 
реликтовых пассивных о к р а и н а х в ы р а ж е н ы весьма слабо . Так , в 
них отсутствуют следы регенерации зерен кварца и полевых шпа
тов , а в цементе песчано-алевритовых пород п р е о б л а д а ю т алло-
тигенные разности глинистых минералов . П р и этом с о д е р ж а н и е 
глинистой примеси в основных горизонтах песчано-алевритовых 
пород в кайнозое З а п а д н о г о П р е д к а в к а з ь я не п р е в ы ш а е т 5 %. 
Все это, несмотря на значительное с о д е р ж а н и е р а з б у х а ю щ и х ми
нералов в хлорит-каолинит-гидрослюдистом цементе с примесью 
монтмориллонит-гидрослюдистых смешанослойных образований 
неупорядоченного типа, обеспечило высокие коллекторские свой
ства полосы песчано-алевритовых пород х а д у м а Северного Став
рополья . Б л и з к и м и особенностями х а р а к т е р и з у ю т с я т а к ж е песча-
но-алевритовые породы-коллекторы мэотического возраста Ана-
стасиевско-Троицкого месторождения Краснодарского края , так
же н а к а п л и в а в ш и е с я в условиях спокойного тектонического ре
ж и м а . 

Ю ж н ы е районы З а п а д н о г о и юго-восточные районы Ц е н т р а л ь 
ного, а т а к ж е б о л ь ш а я часть Восточного П р е д к а в к а з ь я в майкоп
ское время выделялись в виде краевых прогибов. В морфологи
ческом отношении они представляли собой глубоководные участки 
континентальной о к р а и н ы (склоны и подножие с к л о н о в ) , близкие 
к тем, которые свойственны в современную эпоху ряду участков 
в северной половине Средиземного моря . Высокие скорости акку
муляции осадков в у к а з а н н ы х районах П р е д к а в к а з ь я обусловили 
вследствие интенсивного прогибания территории погружение в 
д а л ь н е й ш е м майкопских отложений на глубины до 2500—3000 м, 
в связи с чем они испытали значительные катагенетические изме
нения. Д л я глинистых пород это в ы р а ж а е т с я обычно в последова
тельном развитии большей уплотненности их и лучшей ориенти
ровке в них глинистых частиц, или, к а к показали д а н н ы е растро
вой электронной микроскопии, о б р а з у е м ы х ими природных ми
кроблоков . В' свою очередь, в глинах, практически не з атронутых 
постседиментационными п р е о б р а з о в а н и я м и , у к а з а н н ы е микробло-
224 



ки р а с п о л а г а ю т с я беспорядочно и соединяются м е ж д у собой не 
б а з а л ь н ы м и гранями , к а к в уплотненных глинах и их более изме
ненных а н а л о г а х ( аргиллиты и слюдистые с л а н ц ы ) , а боковыми 
сколами или комбинацией скол — г р а н ь . Н а и б о л е е ч г л у б о к и е изме
нения в зонах значительного прогибания территории претерпевают 
песчано-алевритовые породы. В них значительно развиты аутиген-
ные разновидности глинистых минералов , представленные либо 
удлиненно-пластинчатой гидрослюдой (в нижних частях р а з р е з а ) , 
либо удлиненно-чешуйчатым монтмориллонитом (в более верхних 
частях р а з р е з а , вплоть до подошвы нижнемиоценовых отло
жений) . 

В относительно молодых отложениях , в частности поздненео-
генового возраста , как , например , в продуктивной т о л щ е Азербай
д ж а н а , р о л ь возраста в постседиментационном изменении осадоч
ных образований снижается до минимума. Это подчеркивается 
появлением в составе глинистой примеси песчано-алевритовых об
разований аутигенных глинистых минералов , в частности удлинен
ных частиц монтмориллонита , только на глубинах свыше 3500 м. 
Соответственно в одновозрастных частях продуктивной толщи, 
з а л е г а ю щ и х на меньших глубинах , а т а к ж е повсеместно в изучен
ных нами под электронным микроскопом современных осадках 
ряда морей С С С Р частицы глинистых минералов , независимо от 
литологического типа осадка , т. е. к а к в глинистых, т а к и песчано-
алевритовых образованиях , представлены исключительно аллоти-
генными разновидностями. 

Влияние геотермического градиента 

На интенсивность постседиментационного изменения nqpofl, в 
частности, на глубинное положение границ отдельных зон диаге
неза — катагенеза значительное влияние о к а з ы в а е т внутренний 
тепловой поток З е м л и [28, 32, 42, 44, 46, 49]. Поэтому в районах 
быстрого повышения температуры с глубиной при прочих равных 
условиях более интенсивные изменения осадочных т о л щ наблюда
ются на меньших глубинах и наоборот. Н а и б о л ь ш а я величина 
геотермического градиента свойственна отложениям древних гео
синклинальных областей , особенно тех, которые претерпели оро-
генную стадию в сравнительно позднее геологическое время и, 
что самое главное , до сих пор xapaктqpизyютcя активной вулка
нической деятельностью. В платформенных областях геотермиче
ский градиент имеет наименьшее значение. 

В1 соответствии с имеющимися данными, величина геотермиче
ского градиента зависит от напряженности теплового поля , степе
ни уплотненности пород, их литологического состава , гидродина
мических особенностей н а с ы щ а ю щ и х проницаемые пласты флюи
дов и т. д. Необходимо т а к ж е иметь в виду, что палео- и совре
менные геотермические градиенты могут существенно различаться 
м е ж д у собой. Сведения о геотермическом градиенте в к а ж д о м 
конкретном районе позволяют прогнозировать пластовые темпе-



р а т у р ы (без учета гидротерм) на интересующих исследователей 
г л у б и н а х и в о з м о ж н у ю степень катагенетического изменения в 
этом случае пород. На основании различной величины геотерми
ческого градиента в пределах земного ш а р а могут быть выделе
ны территорий регионального к а т а г е н е з а — м е т а г е н е з а , среди ко
торых, н а р я д у с наиболее широко развитой ступенью (10—20°/км) , 
отмечаются т а к ж е зоны с повышенными (20—35°/км) и понижен
ными ( < Ю ° / к м ) значениями этого п а р а м е т р а . Геотермический 
градиент имеет неодинаковое значение не только в различных по 
тектоническому строению областях , но и в пределах л о к а л ь н ы х 
структур . Так , на сводах их он значительно выше, чем на крыльях . 
Особенно в а ж н о е значение имеют сведения о геотермическом гра
диенте в пределах древних мобильных областей (в краевых и 
м е ж г о р н ы х п р о г и б а х ) , х а р а к т е р и з у ю щ и х с я на фоне дифференци
р о в а н н ы х тектонических движений в целом высокими его значе
н и я м и . С учетом значительных мощностей накопившихся отло
жений , д л я таких областей свойственно весьма значительное пост-
седиментационное преобразование пород, степень которого в от
дельных частях у к а з а н н ы х областей определяется относительной 
глубиной погружения в них первичных осадков . 

Так , в пределах П р е д к а в к а з ь я сравнение особенностей распро
с т р а н е н и я с о д е р ж а щ е й с я в палеоценовых отложениях (рис. 78, а) 
гидрослюды, а т а к ж е ассоциирующих с ней монтмориллонит-гид
рослюдистых смешанослойных образований хлорита с палео-
структурным планом подошвы палеоценовой толщи на мамайское 
в р е м я позднего миоцена (рис. 78, б) и современными геотермиче
скими условиями на уровне интервалов з а л е г а н и я изученных по
род (рис. 7 8 , в ) свидетельствует о том, что участки относительно 
наибольшего с о д е р ж а н и я гидрослюды и хлорита отвечают Бело-
мечетскому и Чернолесскому палеопрогибам и приуроченным к ним 
геотермическим м а к с и м у м а м . В пределах этих палеопрогибов по
д о ш в а палеоценовых отложений в мамайское время была опуще
на на 2,4 км и п р е в ы ш а л а на 300 м глубину з а л е г а н и я этих отло
ж е н и й в о к р у ж а ю щ и х палеоподнятиях . Современные геотермиче
ские условия в пределах Чернолесского палеопрогиба х а р а к т е р и 
зуются температурой 120—140 0 C , а в пределах Беломечетско-
г о — 100—120 °С. Характерно , что Ставропольский относительный 
минимум с о д е р ж а н и я у к а з а н н ы х минералов в палеоценовых отло
ж е н и я х отвечает палеоподнятию с палеостратоизогипсой 2,0 км. 
Э т а зона отвечает т а к ж е и современному геотермальному мини
муму с т е м п е р а т у р а м и 70—80 °С. 

Отсюда следует, что приуроченность наименьшего с о д е р ж а н и я 
р а з б у х а ю щ и х минералов и соответственно повышенного количе
ства гидрослюды и хлорита в палеоценовых о т л о ж е н и я х к наибо
лее прогибавшимся частям территории, х а р а к т е р и з у ю щ и м с я ано
м а л ь н о высокими пластовыми температурами , непосредственно 
с в я з а н а с катагенетическими п р е о б р а з о в а н и я м и с о д е р ж а щ и х их 
пород. Одновременно с этим следует иметь в виду, что поступав
ший в палеоценовый бассейн обломочный м а т е р и а л состоял в ос-



Рис. 78. Палеоструктурная и геотермальная характеристики палеоценовых от
ложений Предкавказья: 

а — изопахиты палеоценовых отложений, м; б — изопахиты палеоцен-нижнесарматских от
ложений, км (I — Беломечетский, II — Чернолесский палеопрогибы, III — Ставропольский 
палеосвод); в — геоизотермы палеоценовых отложений, 0C (I, II — геотермические макси
мумы, III — геотермический минимум). 1 — изученные разрезы; 2 — выходы на дневную 

поверхность допалеогеновых пород, 3 — области отсутствия палеоценовых отложений 



новном из относительно устойчивых минералов , среди которых 
п р е о б л а д а л и л и ш ь кварц , мусковит и сильно д е г р а д и р о в а н н а я 
с л ю д а . Поэтому вторичные изменения осадков и сформировавших
ся из них пород сводились, кроме а г р а д а ц и и 2 : 1 минералов , в 
основном л и ш ь к дополнительному аутигенному о б р а з о в а н и ю в 
порах песчано-алевритовых пород гидрослюды и ассоциирующей 
с ней смешанослойной ф а з ы , а т а к ж е к возникновению хлорита . 
П р и этом доминирующее значение в отложениях палеоценового 
бассейна , в связи с морским х а р а к т е р о м и открытым его типом, 
имело аутигенное о б р а з о в а н и е диоктаэдрических минералов . 
В свою очередь, возникновение триоктаэдрических минералов , в 
частности хлорита , принимая во внимание его близкое с о д е р ж а 
ние к а к в глинистых, т а к и в песчано-алевритовых породах, про
исходило на относительно ранних стадиях их изменения . Это осу
ществлялось в основном за счет абсорбции Mg полностью лишен
ными К л а б и л ь н ы м и межслоевыми п р о м е ж у т к а м и т р е х э т а ж н ы х 
минералов (с возникновением бруситовых прослоек) и последую
щей триоктаэдритизации октаэдрических сеток силикатных слоев 
их структуры. В то же время м а с ш т а б ы о б р а з о в а н и я хлорита хе-
могенным путем, в виде крустификационных каемок в порах пес
чано-алевритовых пород, были весьма ограничены. О д н а к о в пре
д е л а х палеовпадин , д л я которых х а р а к т е р н а восстановительная 
обстановка среды м и н е р а л о о б р а з о в а н и я и застойный р е ж и м пла
стовых вод, н а б л ю д а е т с я повышенное с о д е р ж а н и е хлорита . 

Приведенные д а н н ы е показывают , что диагенетические изме
нения осадков и катагенетические п р е о б р а з о в а н и я сформировав 
шихся из них пород обусловлены по мере погружения их в стра 
тисферу последовательно в о з р а с т а ю щ и м давлением , и особенно 
повышением температуры. О д н а к о увеличение последней ограни
чивается , значением д л я к а ж д о г о конкретного района геотермиче
ского градиента . Отсюда следует , что процессы, свойственные ли
тогенезу, относятся к преобразованию осадков или пород только 
на п л а т ф о р м а х , т. е. к зонам развития недислоцированных отло
жений . З а л е г а ю щ и е в таких условиях о т л о ж е н и я представляют 
автоизолированные осадочно-породные бассейны, в которых ре
л и к т о в а я , в основном наиболее прочно с в я з а н н а я в структуре 
слоистых силикатов вода выполняет буферную роль, препятствуя 
переходу их в метаморфические породы. 

Роль направленного давления (стресса) 

В тектонически активных районах наиболее в а ж н ы м фактором 
изменения пород становится степень их дислоцированности под 
действием стрессовых нагрузок . Сравнение пород, з а л е г а ю щ и х на 
одних и тех ж е глубинах в платформенных и с к л а д ч а т ы х обла
стях, показывает , что более значительно они изменены в послед
них. Отсюда следует, что стресс значительно интенсифицирует те 
изменения, которые обусловлены действием на них геостатическо
го д а в л е н и я и, самое главное , повышенных температур . При этом 



интенсивность изменения глинистых минералов под действием 
«стресса в значительной степени зависит от глубины погружения 
пород и соответственно фоновых температур , определяемых гео
термическим градиентом в к а ж д о м конкретном регионе. 

Н а п р и м е р , в ю ж н ы х районах Терско-Каспийского краевого 
п р о г и б а (область передовых хребтов) майкопские о т л о ж е н и я , 
хотя и з а л е г а ю т на глубинах не свыше 1000 м, весьма интенсив
но изменены. Такое несоответствие м е ж д у глубинами з а л е г а н и я 
п о р о д и степенью их изменения обусловлено погружением пород 
ранее на значительные глубины, а з атем поднятием их в резуль
т а т е с к л а д к о о б р а з о в а н и я . При этом, к а к п о к а з а л и П . П . Авдусин 
и М. А. Ц в е т к о в а еще в 1954 г., в случае резко в ы р а ж е н н о г о из
гиба пластов в верхней части формируемой ими структуры, они 
и с п ы т ы в а ю т р а с т я г и в а ю щ и е усилия , а в нижней, под т а к называе 
мой нейтральной поверхностью, — с ж и м а ю щ и е усилия . В связи с 
этим, более интенсивные вторичные изменения, как это и наблю
д а е т с я в р а з р е з е майкопских отложений на Д а т ы х с к о й структу
ре, испытывают п9роды, которые с л а г а ю т внутреннюю часть ее. 
Аналогичные явления х а р а к т е р н ы для майкопских отложений и в 
п р е д е л а х Т а л ы ш с к и х гор на юге А з е р б а й д ж а н а . 

З н а ч и т е л ь н ы е р а з л и ч и я н а б л ю д а ю т с я т а к ж е м е ж д у характе 
ром изменения пород на сводах и крыльях структур. Так , в раз 
резе рифейско-вендских отложений Охотского массива [21] наи
м е н ь ш а я П Ш П В ' рефлексов на д и ф р а к т о г р а м м а х минералов слю
д и с т о г о типа и соответственно н а и б о л ь ш а я величина отношения 

/• j 1Q5 нм отражений н а б л ю д а ю т с я в породах центральной зоны 

м а с с и в а , особенно в северной его части (см. рис. 68, а—г). В от
л и ч и е от этого, на крыльях структуры постседиментационные из
менения глинистых минералов имеют меньшую интенсивность 
(см. рис. 13 и 39, обр . I I , а—г). 

Дислоцированность , к а к показано Д . Д . Котельниковым и 
О. Б. Бейсевым в 1974 г. при изучении нижнепермских о т л о ж е 
ний Кумолинской мульды ( Д ж е з к а з г а н с к а я в п а д и н а ) , м о ж е т быть 
с в я з а н а т а к ж е с формированием мелкомасштабной складчатости . 
Н и ж н я я часть этой толщи ( ж и д е л и с а й с к а я свита) и верхняя 
(кенгирские о т л о ж е н и я ) , з а л е г а я в изученных районах (скв. 25 и 
666) в относительно тектонических спокойных условиях, с о д е р ж а т 
в песчано-авлеритовых породах л и ш ь отдельные удлиненные 
пластинки аутигенной гидрослюды. В отличие от этого, в сред
ней — ушбулакской свите, породы которой в некоторых районах 
(скв. 422) смяты мелкой внутриформационнбй складчатостью 
оползневого х а р а к т е р а , процесс вторичного глинистого минерало
о б р а з о в а н и я проявился очень резко. В этой толще, н а к а п л и в а в 
шейся в прибрежно-морских условиях, в зависимости от колеба
ний гидрохимического р е ж и м а бассейна осадконакопления в от
дельные отрезки геологического времени (при унаследованном 
х а р а к т е р е с р е д ы ) , ф о р м и р о в а л а с ь в д а л ь н е й ш е м либо удлиненно-
п л а с т и н ч а т а я гидрослюда с содержанием КгО до 5,18 % (в ниж-



ней — более измененной части р а з р е з а ) , либо удлиненно-чешуй
чатый монтмориллонит , в котором количество К2О не п р е в ы ш а е т 
3,75 % (в верхней — менее измененной части р а з р е з а ) . 

5. ИЗМЕНЕНИЕ ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛОВ 
НА СТАДИИ МЕТАГЕНЕЗА 

Стадия метагенеза представляет з а в е р ш а ю щ и й этап изменения 
осадочных nqpoR, который является промежуточным при перехо
де их в метаморфические разности. На этом этапе происходит 
полное преобразование не только таких минералов , к а к каолинит 
и монтмориллонит , но и широко развитых в р а з р е з е всего осадоч
ного чехла земной коры, вплоть до зоны позднего к а т а г е н е з а , 
смешанослойных образований , в к л ю ч а я разновидности триокта 
эдрического типа. В1 отличие от диа- и катагенеза , эти процессы, 
к а к показано А. А. М а р а к у ш е в ы м , протекают с привносом веще
ства ювенильными водами . Метагенез не имеет прямой связи с 
геостатическим давлением, т ак к а к соответствующие ему. изме
нения локализуются в пределах положительных температурных 
аномалий . Такие условия реализуются в дислоцированных обла
стях, для которых характерно внедрение интрузий, определяющих 
потерю автоизоляции в м е щ а ю щ и х их т о л щ и возникновение связи 
с внешней средой. Это обеспечивает частичное перераспределение 
м е ж д у ними химических компонентов и преобразование мин ер ал о в 
в менее гидратированные разности, вплоть до перехода их в наи
более стабильные ф а з ы , свойственные стадии м е т а м о р ф и з м а . 

Учитывая , что эволюция осадочных пород з а к а н ч и в а е т с я ста
дией метагенеза , изменение их при м е т а м о р ф и з м е мы не рассмат 
риваем. 

Несмотря на удаление на стадии метагенеза межслоевой воды, 
а т а к ж е п о д а в л я ю щ е г о количества поровой воды, в которой на 
ранних стадиях преобразования пород сосредоточена основная 
масса находящихся в растворенном состоянии химических элемен
тов, определенная часть их на поздних стадиях указанного про
цесса, остается в породе. К а к показано Н. А. Лисициной в 1973 г., 
связанный с м и н е р а л а м и комплекс химических элементов непо
средственно о т р а ж а е т в этом случае историю осадконакопления . 
Поэтому породы д а ж е на такой поздней стадии п р е о б р а з о в а н и я , 
к а к метагенез , в определенной степени наследуют х а р а к т е р среды 
седиментации. В связи с этим, в о т л о ж е н и я х континентальных во
доемов на стадии метагенеза такие диоктаэдрические алюмосили
каты, как каолинит и галлуазит , могут при благоприятных усло
виях перейти в пирофиллит (см. т а б л . 3 ) . 

В отличие от этого, двух- и т р е х э т а ж н ы е минералы диокта 
эдрического типа в о т л о ж е н и я х морского генезиса переходят в 
слюдоподобный минерал , не с о д е р ж а щ и й р а з б у х а ю щ и х слоев, 
т. е. в серицит. Следует при этом отметить, что основная ч а с т ь 
серицита связана с изменением минералов со слюдистым типом 
структуры. Устойчивость структуры слюдистых минералов в ш и -



роком д и а п а з о н е термобарических п а р а м е т р о в среды, в том чис
л е д о значений, х а р а к т е р н ы х д л я метагенеза включительно, опре
деляет по мере восстановления д е г р а д и р о в а н н ы м и гидрослюдами 
первичных свойств, вплоть до серицита , о б р а з о в а н и е пород со все 
более высокой ориентировкой частиц у к а з а н н ы х минералов . Этот 
процесс, с о п р о в о ж д а ю щ и й с я потерей воды и фиксацией К меж
слоевыми п р о м е ж у т к а м и , обеспечивает прочную связь т р е х э т а ж 
ных слоев в пределах , микроблоков . В свою очередь, основная 
масса п а р а л л е л ь н о расположенных микроблоков , что обеспечи
вается полным исчезновением каолинита , имеющего нередко изо-

метричную форму частиц, т а к ж е прочно сочленяется м е ж д у со
бой за счет различного з а р я д а внешних тетраэдрических сеток 
отдельных кристаллов и неодинаковой степени компенсации его 
обменными катионами (катионный обмен I т и п а ) . Это придает в 
ц е л о м еще большую жесткость таким породам, чем в зоне ката 
генеза, и обеспечивает переход х а р а к т е р н ы х д л я нее трудно или 
практически н е р а з м о к а ю щ и х в воде разновидностей глинистых 
пород (аргиллитов) на стадии метагенеза в серицитовые сланцы. 

Серицит, п р е д с т а в л я ю щ и й продукт высокой степени дегидра
тации и адсорбции К первичными диоктаэдрическими м и н е р а л а м и , 
преимущественно трехэтажного типа, отличается от последних не 
только отсутствием межслоевой воды в его структуре , но и пере
распределением катионов в октаэдрических позициях. В частно

сти , на стадии метагенеза из у к а з а н н ы х позиций выносятся Fe и 
M g . Соответственно п л а г и о к л а з ы в зоне метагенеза могут стано
виться более основными. В ы д е л я ю щ и й с я при этом Na либо час
тично входит в состав межслоевых п р о м е ж у т к о в слюдистых ми
нералов , обусловливая их парагонитизацию, либо образует легко 
растворимые соли, которые локализуются на плоскостях отдель-
ностей сильно измененных осадочных пород. Последнее , например , 
н а б л ю д а л о с ь нами при электронномикроскопических исследова
ниях среднекаменноугольных отложений Центрального Д о н б а с с а . 
На стадии метагенеза происходит т а к ж е практически полный пе
реход политипной модификации IM в 2Mx. 

Триоктаэдрические м и н е р а л ы к а к трехэтажного типа, так и 
смешанослойные о б р а з о в а н и я с хлоритовым пакетом на стадии 
метагенеза переходят в высокоокристаллизованный хлорит. Кро
ме того, за счет выноса из кристаллической р е ш е т к и гидрослюд 
Fe, и особенно M g , происходит обогащение хлорита последним ка
тионом. В1 результате этого возникший при более низких термо
барических п а р а м е т р а х среды м и н е р а л о о б р а з о в а н и я хлорит поли
типной модификации Ib последовательно переходит в 116 
(рис. 79 ) . Отсюда следует, что хлориты зоны метагенеза по кри-
сталлохимическим особенностям резко отличаются от их аналогов , 
возникающих на стадии катагенеза [47]. 

В формировании структурных и текстурных особенностей по
род, достигших стадии метагенеза , роль хлорита резко возра
стает. У к а з а н н а я выше морфологическая характеристика частиц 
хлорита , т. е. относительно крупные р а з м е р ы и весьма небольшая 



Рис. 79. Диаграмма генезиса и преобразования политипа I хлоритов, в зависи
мости от стадий литогенеза, по Дж. Хейасу [46] с дополнениями авторов. 

Состав силикатного детрита: полевые шпаты, пироксены, биотит, вермикулит, смешано
слойные минералы, монтмориллонит, вулканический материал, аморфный алюмосиликатный 

материал 

их толщина , определяет на стадии метагенеза образование хлори
товых или ч а щ е всего хлорит-серицитовых сланцев , х а р а к т е р и з у 
ющихся высокой степенью ориентировки частиц. 

На поздних стадиях изменения гранулярных пород, особенно 
в зоне метагенеза , н а б л ю д а е т с я частичное растворение зерен к а р 
каса на их контактах с образованием конформных структур [28]. 
Эти процессы сопровождаются о б р а з о в а н и е м регенерационных 
каемок вокруг первичных обломочных зерен, в основном к в а р ц а . 

На стадии метагенеза увеличивается т а к ж е о к р и с т а л л и з о в а н -
ность т а л ь к а , возникающего в результате изменения сепиолита . 

6. ОКРЕМНЕНИЕ ПОРОД 

В а ж н ы м процессом постседиментационного изменения пород 
является н а б л ю д а е м а я в ряде случаев с и л и ц и ф и к а ц и я их. Несмот
ря на то что кварц и слоистые силикаты, а тем более глинистые 
минералы по особенностям кристаллического строения резко раз 
личаются м е ж д у собой, н а б л ю д а е м о е в некоторых случаях в заи 
моотношение к в а р ц а с каолинитом имеет в а ж н о е значение д л я х а -



рактеристики свойств как глинистых, т а к и песчано-алевритовых 
пород. 

В интенсивно измененных осадочных т о л щ а х многих районов 
при отсутствии каолинита часто содержится вторичный кварц , ха
рактеризующийся высокой дисперсностью, поэтому при выделе
нии из пород фракции мельче 0,001 мм он входит в ее состав . Н а 
блюдения показывают , что осадки , из которых возникли т а к и е 
породы, н а к а п л и в а л и с ь в результате денудации на континенте 
слабо выветрелых отложений в условиях относительно холодного 
к л и м а т а . В' этом случае процесс гипергенного изменения исход
ных пород не доходил до возникновения каолинита , однако ще
лочные условия способствовали интенсивному выносу из них S i O 2 . 
После накопления осадка и в процессе его литификации а м о р ф 
ный кремнезем в н а ч а л е в виде низкотемпературного кристоба-
лита , а затем тонкодисперсного кварца р а с к р и с т а л л и з о в ы в а е т с я 
в глинистых о т л о ж е н и я х (см. рис. 7 1 , обр . I I — I I I ) , а т а к ж е ча
стично образует силицитовый цемент в песчано-алевритовых поро
дах . В условиях умеренного, и особенно в л а ж н о г о ж а р к о г о , кли
мата , свободный S i O 2 при выветривании исходных пород связы
вается в верхней зоне с A l 2 O 3 , образуя каолинит, поэтому сили
цификация в о т л о ж е н и я х гумидного литогенеза не н а б л ю д а е т с я 
(см. рис. 7 1 , обр . I ) . 

П о в ы ш е н н а я примесь тонкодисперсного кварца при отсутствии 
каолинита н а б л ю д а л а с ь нами в нижней части относительно уда
ленных от берега неогеновых отложений северной части о-ва Са
халин, палеоценовых, нижне- и среднеэоценовых и большей — 
нижней части р а з р е з а верхнеэоценовых отложений П р е д к а в к а з ь я 
и Ц е н т р а л ь н о й части Прикаспийской впадины, верхнемеловых 
карбонатных породах К р ы м а , а т а к ж е ряде т о л щ раннепалеозой-
ских и докембрийских отложений Сибирской п л а т ф о р м ы . Соот
ветственно кремнезем в форме кристобалита отмечен в верхах 
ранне- и низах средненеогеновых отложений о-ва К у н а ш и р Б о л ь 
шой Курильской гряды, в северной части о-ва С а х а л и н , в палео-
цен-среднеэоценовых отложениях северных районов Прикаспий
ской впадины, которые н а к а п л и в а л и с ь в прибрежной зоне палео
генового бассейна и, самое главное , не испытывали в д а л ь н е й ш е м 
погружения на большие глубины. 

Необходимо учитывать , что, в зависимости от природы первич
ного м а т е р и а л а , за счет которого образуются глинистые минера
лы, выделяется различное количество S i O 2 . Так , наибольшее ко
личество кремнезема освобождается при изменении кислого т у ф о -
генного м а т е р и а л а . В1 то же время в некоторых с л у ч а я х ассоциа
ции глинистых минералов , хотя и не с о д е р ж а т каолинита , о д н а к о 
это не сопровождается силицификацией пород, как, например , в 
девонских отложениях Припятского прогиба, которые образова 
лись в результате денудации слабо выветрелых пород Белорусско
го массива и Балтийского щита , не с о д е р ж а щ и х легко р а з л а г а ю 
щихся на этой стадии триоктаэдрических слоистых силикатов 



(биотита , х л о р и т а ) , которые я в л я ю т с я источником S i O 2 в продук
т а х переотложения с о д е р ж а щ и х их пород. 

Приведенные д а н н ы е о силицификации пород показывают , что 
•она имеет весьма в а ж н о е значение д л я выяснения состава первич
ных пород в областях сноса и условий их выветривания , и поэто
му могут быть с успехом использованы при палеогеографических 
реконструкциях . 

7. ЗНАЧЕНИЕ НАЛОЖЕННЫХ ГИДРОТЕРМАЛЬНЫХ ПРОЦЕССОВ 

Если процессы изменения аллотигенных и о б р а з о в а н и я аути
генных глинистых минералов на стадии катагенеза обусловлены 
перераспределением вещества в объеме породы, то гидротермаль
н ы е процессы связаны с дополнительным поступлением минерали- ' 
з у ю щ и х растворов инфильтрационного типа. П р и этом гидротер
м а л ь н а я деятельность приурочена в основном к тектонически ак
т и в н ы м о б л а с т я м с дизъюнктивными нарушениями . Это обуслов
л и в а е т широкое развитие в их пределах трещиноватых зон, про
водящих флюиды, в том числе т q p м a л ь н ы e воды, из областей их 
формирования , расположенных вблизи островных дуг, рифтовых 
зон и разломов , с которыми, как правило , связаны вулканические 
очаги. Д в и ж е н и е этих растворов м о ж е т осуществляться , кроме 
того, в порах размером не менее n - l C h 4 мм. П о д н и м а ю щ и е с я 
вверх гидротермальные растворы в процессе взаимодействия с 
о к р у ж а ю щ и м и породами обогащаются различными элементами . 
Это определяет в зоне пониженных температур и давлений кри
с т а л л и з а ц и ю из них новых минеральных ф а з . 

Отсюда следует, что х а р а к т е р гидротермальной минерализации 
не связан с условиями седиментации, причем в случае дислоциро
в а н н о е ™ пород на поздней стадии их изменения л о к а л и з а ц и я свя
занных с у к а з а н н ы м процессом новообразований приурочена к 
т р е щ и н а м , несогласно секущим осадочные толщи. 

При поступлении гидротермальных растворов в первично про
ницаемые породы они взаимодействуют с седиментационными во
д а м и . С одной стороны, у к а з а н н ы е растворы в той или иной мере 
н а р у ш а ю т геохимическую унаследованность среды седиментации, 
а с другой — в случае близкого состава пластовых и инфильтра-
ционных растворов , н а л о ж е н н ы й гидротермальный процесс, осо
бенно в древних песчано-алевритовых породах, м о ж е т вуалиро
в а т ь с я катагенетическими изменениями пород. Соответственно 
при внедрении гидротермальных растворов в г р а н у л я р н ы е поро
ды, с о д е р ж а щ и е цемент, в том числе глинистого типа , который 
связан с постседиментационным преобразованием отложений, он 
может подвергаться существенным дополнительным изменениям. 
Это четко было показано на ряде модельных систем В. А. Ф р а н к -
Каменецким и др . [37], в частности на примере изменения каоли
нита. 

В связи с тем что н а л о ж е н н ы е гидротермальные процессы со
п р о в о ж д а ю т с я привносом в породы растворенных веществ извне, 



а т а к ж е воздействием на них повышенных температур , свойствен
ных внедряющимся водам, создаются наиболее б л а г о п р и я т н ы е 
условия для синтеза различных новообразований. Д л я возникаю
щих в таких условиях минералов х а р а к т е р е н высокий идиомор
физм частиц, а т а к ж е наиболее крупные р а з м е р ы их и весьма 
высокая степень упорядоченности структуры. 

Среди минералов гидротермального генезиса, в зависимости 
от Р, T и X условий, встречаются разновидности почти всех групп 
(см. т а б л . 3 ) . 

В группе каолинита — серпентина наиболее распространены 
диккит и накрит , относящиеся к двухслойной модификации (соот
ветственно 2М\ и 2Mi) и имеющие форму крупных псевдогекса
гональных микроблоков . Г и д р о т е р м а л ь н ы е растворы в этом слу
чае х а р а к т е р и з у ю т с я низким рН и окислительной обстановкой 
при отсутствии или весьма низком с о д е р ж а н и и в среде минерало-
о б р а з о в а н и я Fe и M g . 

Из н е р а з б у х а ю щ и х минералов трехэтажного типа, связанных 
с гидротермальной деятельностью, довольно широкое распростра
нение имеет селадонит , которому свойственны политипная моди
ф и к а ц и я IM и относительно крупные удлиненно-пластинчатые 
к р и с т а л л ы с удлинением по оси а. 

Гидротермальное происхождение имеют т а к ж е слюдоподобные 
минералы модификации 37 . Н а п р и м е р , они четко приурочены к 
реликтам погребенной коры выветривания кристаллических и ме
таморфических пород (нижний докембрий) юга Сибирской плат-
фцрмы. В' пределах этой территории исходные породы (граниты, 
гранодиориты, гнейсы) с о д е р ж а т главным образом биотит (IM). 
Эта слюда в процессе выветривания частично переходила в ас 
социацию диоктаэдрических разновидностей гидрослюды \М, ти
па фенгита (из центросимметричных слоев с унаследованной от 
исходного минерала симметрией С2/т и полным символом, ха
рактеризующим относительное смещение отдельных сеток и слоев 
в структуре — S 3 S 3 Z 0 - • •) и монтмориллонит-гидрослюдистой сме-
шанослойной ф а з ы с содержанием более 40 % р а з б у х а ю щ и х па
кетов. В д а л ь н е й ш е м сохранившийся от р а з м ы в а элювий был 
перекрыт мощным (до 5500 м) чехлом отложений рифей—венда 
(верхний д о к е м б р и й ) , палеозоя и мезозоя . В результате этого сме-

шанослойные образования , в зависимости от интенсивности ката -
генетических процессов, связанных с относительной глубиной по
гружения , переходили в разновидности с с о д е р ж а н и е м от 40 до 
менее 20 % р а з б у х а ю щ и х пакетов . В течение геологического раз 
вития территории под действием тектонических ф а к щ р о в фунда
мент подвергся интенсивному дроблению и воздействию н а л о ж е н 
ных процессов гидротермальной деятельности . Эти процессы и 
обусловили в рыхлых продуктах выветривания при условии спо
койного гидродинамического р е ж и м а и медленного понижения 
температуры дополнительную к р и с т а л л и з а ц и ю такого редкого в 
осадочных породах политипа, к а к ЗГ (см. т а б л . 6 ) . В1 некоторых 
с л у ч а я х в элювии на кристаллических породах установлено так-



же присутствие уникальной слюды IM из нецентросимметричных 
д и о к т а э д р и ч е с к и х слоев С2. В ее структуре тетраэдрические 
сетки с в я з а н ы не центрами симметрии 1, а, в соответствии с пол
ным СИМВОЛОМ Образуемого ЭТИМИ СЛОЯМИ ПОЛИТИПа — S5S1SoSiS5 

о с я м и 2 . 
Особое место среди гидротермальных минералов имеют сме

ш а н о с л о й н ы е минералы к а к упорядоченного типа : ректорит (см. 
рис . 3 8 ) , тосудит (рис. 49, обр. I ) , т а к и неупорядоченного типа : 
монтмориллонит-каолинит и , каолинит-монтмориллонит (см. 
р и с . 3 6 ) . 

Согласно д а н н ы м В'. А. Д р и ц а и Б. А. С а х а р о в а , переход монт
мориллонита , возникающего по пирокластическому м а т е р и а л у 
кислого состава , в гидрослюду под действием регионального ка
тагенеза происходит через ректоритовую стадию. О д н а к о а н а л и з 
д а н н ы х Фурье -преобразования показывает , что кроме чередова
ния слоев по закону AB AB..., ( с о д е р ж а щ и х в последнем случае два 

с л о я молекул г л и ц е р и н а ) , в структуре этого м и н е р а л а отмечают
ся т а к ж е сочетания типа ABAB1AB, где Bi относится к 1,4-нм раз 
б у х а ю щ и м пакетам с одним слоем молекул глицерина. Р а с с м а т 
р и в а е м а я ф а з а резко отличается т а к ж е от собственно ректорита 
л о морфологии частиц. Все это, по н а ш е м у мнению, не дает осно
ваний д л я отождествления ректорита , относящегося к продук
т а м кристаллизации м и н е р а л а из раствора в низкотемпературную 
с т а д и ю гидротермального процесса , с а г р а д и р о в а н н ы м до опреде
ленной стадии монтмориллонитом аллотигенного происхождения 
в результате его стадийного преобразования в твердофазовом со
стоянии. 

К м и н е р а л а м , связанным с действием гидротерм, относятся 
т а к ж е ди- и ди-триоктаэдрические хлориты. 

8. ЗАКОНОМЕРНОСТИ ИЗМЕНЕНИЯ ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛОВ 
В ДИАГЕНЕЗЕ И НА РАЗЛИЧНЫХ ЭТАПАХ КАТАГЕНЕЗА 

На основании рассмотренных выше закономерностей измене
н и я глинистых минеpaлoв в процессе постседиментационного пре
о б р а з о в а н и я осадков и с ф о р м и р о в а в ш и х с я из них пород р а з р е з 
осадочного чехла земной коры может быть подразделен на четы
ре крупные части (рис. 80 ) . 

В'ерхняя часть собственно осадочного чехла соответствует от
л о ж е н и я м , претерпевшим л и ш ь диа- и протокатагенетические пре
образования , т . е . зоне раннего катагенеза . На этой стадии из 
первичных осадков , особенно глинистых разностей, происходит в 
основном о т ж а т и е н а с ы щ а ю щ и х их седиментационных — поровых 
вод. Только в областях аридного литогенеза н а б л ю д а е т с я аути-
генез (преимущественно в глинистых и алеврито-глинистых осад
ках ) слоисто-цепочечных минералов (сепиолита и п а л ы г о р с к и т а ) , 
возникающих на самых ранних э т а п а х осадкообразования , на
чиная со стадии седиментогенеза . Кроме того, в песчаных и песча
но-алевритовых осадках областей гумидного литогенеза на позд-



Рис. SO. Общая схема преобразования разбухающих глинистых минералов диок-
таэдрического типа в осадочном чехле земной коры, по Д. Д. Котельникову: 
а — воздушно-сухой образец, б — насыщенный этиленгликолем, б| — насыщенный глицерином 

* Смесь гидрослюды и монтмориллонит-гидрослюдистого смешанослойного образова
ния с содержанием >40 % лабильных пакетов. 

** То же, с их содержанием <40 %. 

них этапах протокатагенеза отмечается о б р а з о в а н и е ди-триокта-
эдрического хлорита и глауконита . П р и этом последний х а р а к т е р и 
зуется изометричной формой пластинок, что свойственно ранней 
его генерации. 



К средней части осадочного чехла , соответствующей подста-
диям AlZCi и AlZC2 мезокатагенеза , т. е. зоне среднего катагенеза , 
следует относить породы, в песчано-алевритовых разностях кото
рых начинается повсеместное развитие процесса аутигенного об
р а з о в а н и я глинистых минералов слоистого типа. По мере погру
ж е н и я пород на большие глубины и увеличения нагрузки выше
л е ж а щ и х слоев основная масса частиц глинистых м и н е р а л о в , 
особенно слюдоподобного типа, в глинистых породах приобретает 
все более четко в ы р а ж е н н у ю ориентировку. Вследствие плоско
п а р а л л е л ь н о г о р а с п о л о ж е н и я микроблоков гидрослюд геостатиче
ское д а вле ние в основном непосредственно передается на меж
слоевые промежутки минерала . Это обусловливает последователь
ное о т ж а т и е из глинистых пород остатков свободной воды. 
В д а л ь н е й ш е м при повышении температуры до 105 0 C к а к в гли
нистых, т а к и песчано-алевритовых породах происходит удаление 
одного из двух молекулярных слоев воды из межслоевых проме
ж у т к о в наиболее распространенной в осадочных породах С а - р а з -
новидности монтмориллонита и монтмориллонит-гидрослюдистых 
смешанослойных образований , связанных с д е г р а д а ц и е й слюд. 
В результате этого, по р а з р е з у рассматриваемой зоны последова
тельно уменьшается количество р а з б у х а ю щ и х пакетов к а к в 
структуре монтмориллонита , т ак и монтмориллонит-гидрослюди
стых смешанослойных образований с содержанием более 40 % 
р а з б у х а ю щ и х пакетов до менее 40 %. При этом а г р а д а ц и я монт
мориллонита , в связи со свойственным ему более низким, чем 
у гидрослюд, межслоевым з а р я д о м , будет з а п а з д ы в а т ь с образо
ванием К-бентонита, по сравнению с более интенсивным восста
новлением первичных свойств д е г р а д и р о в а н н ы м и слюдами . 
В этой зоне в проницаемых породах в различных частях морских 
бассейнов р а з в и в а ю т с я триоктаэдрические минералы, как, напри
мер Fe- и Mg-Fe -хлорит и диоктаэдрические минералы ранней 
генерации, к а к каолинит и «удлиненно-чешуйчатый монтморил
лонит». К р о м е того, п р о д о л ж а е т с я образование глауконита с 
тенденцией к возникновению разновидности м и н е р а л а с удли
ненной формой частиц (см. т а б л . 3 ) . В а ж н о й особенностью 
этой зоны является м а к с и м а л ь н о е развитие процесса аутигенного 
образования у к а з а н н ы х минералов в алевритовых, а не в песча
ных разностях пород. 

В таких относительно слабо проницаемых породах высокоми
нерализованные поровые растворы о б л а д а ю т малой подвиж
ностью, что является необходимым условием к р и с т а л л и з а ц и и из 
с о д е р ж а щ и х с я в них компонентов новообразованных слоистых 
силикатов . В отличие от этого, в песках, вследствие их высокой 
первичной проницаемости, пластовые воды о б л а д а ю т большей 
мобильностью и могут на р а з н ы х стадиях литогенеза за счет 
дальнейшего транзита о т ж и м а е м ы х вод из областей их формиро
вания в зоны меньших давлений , вплоть до области р а з г р у з к и , 
неоднократно менять к а к состав, т а к и степень их минерализации . 
В связи с этим, аутигенные глинистые минералы в алевритовых 



р а з н о с т я х пород, к а к правило , близки по видовому составу к их 
а л л о т и г е н н ы м разностям, с л а г а ю щ и м в м е щ а ю щ и е глинистые по
р о д ы , т. е. о т р а ж а ю т первичную среду осадконакопления . В то 
же время вторичные минералы, которые частично образуются в 
песчаных породах этой зоны за счет к р и с т а л л и з а ц и и из насыща
ющих их подвижных вод, могут резко отличаться от ассоциаций 
жак аллотигенных, т а к и аутигенных глинистых минералов соот
ветственно в уплотненных глинах и в сцементированных алеври
товых породах . О б р а з о в а н и е последних является в этом случае 
п р я м ы м следствием более интенсивной цементации их р ы х л ы х 
аналогов , тогда как песчаные породы могут х а р а к т е р и з о в а т ь с я 
на этой стадии меньшей консолидацией. 

Н и ж н я я часть осадочного чехла , в к л ю ч а ю щ а я подстадии 
МКз—AKi, т. е. зону позднего катагенеза , х а р а к т е р и з у е т с я не 
только в целом затуханием процесса аутигенного о б р а з о в а н и я 
глинистых минералов в алевролитах , но и интенсивной цемента
цией песчаных пород и превращением их в песчаники. Главней

ш е й особенностью этой зоны является присутствие в ней монт
мориллонит-гидрослюдистых смешанослойных образований с со
д е р ж а н и е м менее 40 % р а з б у х а ю щ и х слоев . 

В ; глинистых породах , которые в р а с с м а т р и в а е м о й зоне пред
с т а в л е н ы аргиллитами , у к а з а н н ы й переход р а з б у х а ю щ и х минера
лов в менее р а з б у х а ю щ и е разности не о т р а ж а е т с я на форме 
свойственных им изометричных пластинок, хотя р а з м е р их, вслед
ствие фиксации катионов и некоторой регенерации, несколько 
увеличивается . В отличие от этого, в а л е в р о л и т а х этой зоны, при 
накоплении осадков в морском бассейне, т. е. при унаследованном 
х а р а к т е р е среды, в результате аградационной т р а н с ф о р м а ц и и 
«удлиненно-чешуйчатого монтмориллонита» , развивается удлинен
но-пластинчатая гидрослюда, которая представляет смесь собст
венно гидрослюды и смешанослойного образования , но со значи
тельно меньшим к а к количеством последнего, т а к и содер
ж а н и е м р а з б у х а ю щ и х пакетов в его структуре . Уменьшение содер
ж а н и я у к а з а н н ы х пакетов в структуре вновь возникающей ф а з ы 
о б у с л о в л и в а е т с я повышением в м е ж с л о я х количества К и сопро
в о ж д а е т с я увеличением размеров удлиненных частиц, особенно в 
ширину . В1 разностях , наиболее богатых К2О, к а к п о к а з ы в а ю т на
блюдения , у к а з а н н ы е пластинки х а р а к т е р и з у ю т с я весьма значи
тельной шириной и приобретают п и р а м и д а л ь н ы е окончания . От
сюда следует, что слоистые м и н е р а л ы т р е х э т а ж н о г о типа с удли
ненной формой частиц представляют непрерывный по с о д е р ж а 
нию К в их структуре и дисперсности частиц ряд , к а ж д ы й член 
которого связан с образованием в определенных термобарических 
условиях и при наличии в среде м и н е р а л о о б р а з о в а н и я в преобла
д а ю щ е м количестве таких химических элементов , к а к Si , Al, К и 
в значительно меньшем M g , Fe, и особенно Fe 2 +. Это показывает , 
что среда, в которой возникают минералы указанного ряда , д о л ж 
на быть открытой, т. е. характеризоваться окислительной обста
новкой. 



На подстадиях катагенеза T—А в структуре монтомо-
риллонит-гидрослюдистых смешанослойных образований сохраня 
ется лишь менее 10 % р а з б у х а ю щ и х слоев, в связи с чем л о к а л и 
з а ц и я молекул воды в межслоевых п р о м е ж у т к а х возникающих в 
этом случае гидрослюд имеет островковый х а р а к т е р . 

Удаление реликтов последнего слоя межпакетной воды проис
ходит в процессе перехода пород в зону метагенеза , в которой 
устойчивыми ф а з а м и я в л я ю т с я серицит и хлорит. П о с л е д н и й 
представлен ч а щ е всего Fe -Mg-разновидностью и представляет я-
этом случае несколько более обогащенный магнием минерал , воз 
никший на предшествующих стадиях преобразования пород. 

Все это показывает , что наиболее существенные п р е о б р а з о в а 
ния глинистых минералов при погружении с о д е р ж а щ и х их отло
жений в зону повышенных температур происходят на г р а н и ц а х 
Б—Д, Г—Ж и частично ОС—Т. П а р а л л е л ь н о с минералогически
ми особенностями последовательно изменяются и физико-механи
ческие свойства пород. В частности, д л я оценки свойств глини
стых отложений, которые, в отличие от песчано-алевритовых по
род, на ранних стадиях катагенеза преобразуются быстрее (см . 
рис. 7 7 ) , наибольшее изменение имеют: коэффициент ориентиров
ки частиц, плотность, о б щ а я пористость, естественная в л а ж н о с т ь , 
микротвердость , одноосное сжатие , скорость продольных волн , 
степень р а з м о к а н и я и д р . Следует, однако, подчеркнуть , что на 
фоне общего прогрессирующего изменения у к а з а н н ы х свойств 
3. А. Кривошеева [18] выделила в верхней части зоны Д и ниж
ней части Г, а т а к ж е менее четко в ы р а ж е н н о й в низах зоны OK 
т а к н а з ы в а е м ы е а н о м а л ь н ы е горизонты. В пределах этих горизон
тов физико-химические свойства либо близки к постоянным, либо-
испытывают тенденцию к противоположному изменению, по qpae -
нению с в м е щ а ю щ и м и т о л щ а м и . Н и ж е этих горизонтов о б щ и й 
ход изменения р а с с м а т р и в а е м ы х свойств вновь восстанавливается . 
Такие отклонения связаны с последовательными э т а п а м и выделе
ния воды из глинистых пород, причем на границе Б—Д в ы д е л я е т 
ся в основном вода, н а х о д и в ш а я с я первоначально в адсорбиро-
ванно-связанном состоянии, на границе Г—Ж в свободное состоя
ние переходит вода, т р а н с ф о р м и р о в а н н а я из воды полислоев на 
частицах глинистых минералов , а к низам зоны ОС в ы д е л я е т с я 
наиболее прочно с в я з а н н а я вода ближней гидратации ионов Na 
и Ca, в количественном отношении б л и з к а я к условному моно
слою. Эти этапы интенсивной дегидратации пород сопровождают
ся общей перестройкой их структурно-текстурных особенностей, 
следствием чего является инверсия свойств в пределах у к а з а н н ы х 
в ы ш е горизонтов. 



З А К Л Ю Ч Е Н И Е 

Приведенные выше д а н н ы е о генезисе глинистых минералов на 
континенте, их изменении в процессе денудации кор выветрива
ния, мотогенеза , седиментогенеза , постседиментационного преоб
р а з о в а н и я на различных стадиях литогенеза , а т а к ж е возникнове
ние аутигенных разновидностей этих минер ал о в к а к в осадке , т а к 
ъ в сформировавшейся из него породе показывают , что особенно
сти их в осадочном чехле земной коры обусловлены следующими 
т р е м я ф а к т о р а м и . 

Первым — главным фактором является х а р а к т е р выветривав
шихся в определенных климатических условиях пород с учетом 
тектонического положения области сноса, т . е . рельефа р а з м ы в а е 
мой территории (по отношению к зонам накопления продуктов 
д е н у д а ц и и ) . Так , с гумидным, особенно тропическим, климатом, 
с в я з а н ы м а к с и м а л ь н ы е объемы о б р а з о в а н и я на пенепленизиро-
ванных территориях глинистого элювия , тогда к а к аридные и 
тем более нивальные климатические условия не способствуют 
ф о р м и р о в а н и ю указанных продуктов. Одновременно с этим к р а з 
личным типам литогенеза приурочены специфические глинистые 
минералы. Особенностью м и н е р а л о о б р а з о в а н и я в условиях гумид-
ного климата является преобладание среди них диоктаэдрических 
разновидностей слоистых силикатов . В1 отличие от этого, аридный 
к л и м а т определяет о б р а з о в а н и е на континенте л и ш ь минералов 
слоисто-цепочечного типа (сепиолита и п а л ы г о р с к и т а ) . В' то же 
в р е м я ледовый литогенез связан , главным образом , с физическим 
разрушением исходных пород. 

Ко второму — весьма существенному ф а к т о р у относится гидро
химический тип конечного бассейна седиментации, в который по
с т у п а е т сносимый с континента м а т е р и а л . Так , при сносе с конти
нента интенсивно химически р а з л о ж е н н о г о м а т е р и а л а и накопле
нии его в континентальных, большей частью пресных водоемах 
ф о р м и р у ю щ и е с я в этом случае осадки с о д е р ж а т преимущественно 
глинистые м и н е р а л ы диоктаэдрического типа (каолинит, гидрослю
ду, монтмориллонит и соответствующие им смешанослойные об
р а з о в а н и я ) . В свою очередь, накопление в морских бассейнах к а к 
у к а з а н н ы х продуктов, т а к и триоктаэдрических минералов (сла
бое химическое выветривание исходных пород) обусловливает в 
д а л ь н е й ш е м сохранение в у к а з а н н ы х выше пределах не только 
первых, но и вторых, тогда как в случае поступления последних 
в водоемы континентального типа они р а з р у ш а ю т с я . При этом 
гидрохимический характер среды определяет на стадиях седимен
тогенеза и диагенеза либо д е г р а д а ц и ю , либо а г р а д а ц и ю глинистых 
минералов аллотигенного типа , а т а к ж е в условиях засушливого 
•климата аутигенное о б р а з о в а н и е в глинистых о с а д к а х и их але -
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вритовых р а з н о с т я х минералов слоисто-цепочечного типа, т . е . 
наиболее ранней генерации. 

Третьим — в а ж н ы м фактором является развитие процесса 
аутигенного образования глинистых минералов слоистого типа 
ранней (бертьерин, хлорит, каолинит, «удлиненно-чешуйчатый 
монтмориллонит») и поздней (удлиненно-пластинчатая гидрослю
д а ) генераций в первоначально проницаемых песчано-алевролито-
вых или трещинных разностях различных пород ( к а р б о н а т н ы х , 
сульфатных , глинисто-карбонатных и т. д.) на соответствующих 
стадиях их катагенетического изменения . Необходимо подчерк
нуть, что при наиболее низких термобарических п а р а м е т р а х сре
ды возникают триоктаэдрические минералы, а при наиболее вы
соких — последовательно разновидности монтмориллонита и гид-
дрослюды с удлиненной формой частиц. Соответственно каолинит , 
вследствие о б р а з о в а н и я его на стадиях как гипергенеза , т а к и 
среднего катагенеза , характеризуется различным генезисом. На 
катагенетической стадии р е ш а ю щ е е значение приобретает унасле-
дованность первичной среды либо ее резкое изменение, т ак к а к 
от состава и минерализации пластовых вод в песчано-алеврито
вых породах непосредственно зависит х а р а к т е р возникающих в 
них новообразований. Следует иметь в виду, что на ранних ста
диях постседиментационного преобразования осадка м е ж д у вода
ми бассейна осадконакопления и иловой водой существует отно
сительная близость состава и минерализации . Соответственно на 
поздних стадиях изменения сформировавшихся из осадков nqpoA 
определенная аналогия м е ж д у поровыми водами, оставшимися в 
глинистых породах , и пластовой водой в песчано-алевритовых от
л о ж е н и я х м о ж е т существовать только при унаследованном их 
составе от седиментационных вод (с учетом м е т а м о р ф и з м а по
следних при увеличении глубин з а л е г а н и я п о р о д ) . Т а к и е у с л о в и я 
х а р а к т е р н ы , обычно, д л я отложений с закрытой гидродинамиче
ской системой. В отличие от этого, при открытой системе за счет 
интенсивного, к а к правило , д в и ж е н и я пластовых вод и , с а м о е 
главное , наличия в этом случае к а к посторонних источников пи
т а н и я , т а к и постоянных зон их разгрузки состав вод на различ
ных стадиях катагенеза пород м о ж е т значительно отличаться от 
седиментационных. Поэтому на поздних стадиях литогенеза пре
образование аллотигенных минералов в глинистых и песчано-але
вритовых отложениях , к а к правило , х а р а к т е р и з у е т с я специфиче
скими особенностями, что связано с различной проницаемостью 
их и возможностью существенного изменения в песчано-алеврито
вых породах первичной среды осадконакопления . Вследствие это
го если в условиях закрытой системы новообразования в песчано-
алевритовых породах по фазовому составу близки к аллотиген-
ным разностям глинистых минералов , с л а г а ю щ и х глинистые по
роды, то в открытых — аутигенез в проницаемых породах имеет , 
к а к правило , иную направленность , чем х а р а к т е р изменения гли
нистых минералов в глинах (или а р г и л л и т а х ) . 
242 



Все это показывает , что глинистые м и н е р а л ы осадочных по
род я в л я ю т с я полигенными о б р а з о в а н и я м и , связанными в основ
ном с корами выветривания и кристаллизацией их из минерали
зованных растворов , а т а к ж е последовательной т р а н с ф о р м а ц и е й 
к а к первично аллотигенных, т а к и аутигенных минералов р а н н е й 
генерации в более устойчивые разности по мере погружения от
ложений в зоны, х а р а к т е р и з у ю щ и е с я прогрессирующим увеличе
нием давлений , и особенно температур . 

Необходимо т а к ж е подчеркнуть, что наибольший э ф ф е к т изу
чения глинистых минералов , в том числе при решении различных 
геологических вопросов, м о ж е т быть получен только в процессе 
а н а л и з а их с единых генетических позиций. При этом последние 
д о л ж н ы основываться на объективных д а н н ы х о кристаллическом 
строении и закономерностях изменения глинистых минералов на 
различных стадиях литогенеза . Т а к а я комплексная методология 
изучения глинистых минералов обеспечивает получение наиболее 
полных сведений к а к при выяснении общих аспектов их кристал
лического строения, т ак и при геологической интерпретации ре
зультатов изучения глинистых минералов , в к л ю ч а я различные 
проблемы практического использования их. Особенно в а ж н о е 
прикладное значение имеет выявление типоморфных особенностей 
глинистых минералов при подразделении осадочных т о л щ на под
зоны катагенеза , в пределах которых определенные разновидно
сти этих минералов , в зависимости от Р, T и X среды, характери
зуются устойчивостью (с учетом необратимой эволюции их в 
осадочном чехле земной к о р ы ) . 

Я в л я я с ь в з а имосвязанными , первые два из у к а з а н н ы х пара 
метров определяются тектоническими условиями з а л е г а н и я пород 
и непосредственно зависят от их мощности и степени дислоциро
ванное™. Третий фактор д л я з а к р ы т ы х систем о т р а ж а е т , глав 
ным образом, гидрохимический х а р а к т е р бассейна осадконакоп
ления , тогда как д л я открытых, к а к мы отметили выше, он может 
не соответствовать перичной среде осадконакопления . 

Полученные д а н н ы е свидетельствуют о последовательном из
менении аллотигенных глинистых минералов к а к в глинистых, т ак 
и в песчано-алевритовых породах , а т а к ж е закономерном увели
чении роли аутигенных глинистых минералов в песчано-алеврито
вых и трещинных разностях пород с глубиной их з а л е г а н и я . На 
основании этого разрез осадочного чехла земной коры может 
быть четко подразделен на три зоны (раннего , среднего и позд
него к а т а г е н е з а ) . В1 пределах у к а з а н н ы х зон х а р а к т е р и з у ю т с я 
устойчивостью или могут возникать только определенные разно
видности глинистых минералов . Использование в этом отношении 
изложенных выше общих сведений о ф а з о в о м составе и генезисе 
глинистых минералов открывает возможность на основании их 
а н а л и з а в к а ж д о м конкретном случае н а д е ж н о реконструировать 
процессы, связанные с формированием минералого-геохимических 
особенностей и физико-механических свойств осадков и пород в 
отдельных частях осадочного чехла земной коры. 
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