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К нига является  справочны м руководством  по осадочным 
породам . К а ж д а я  из 17 глав  книги посвящ ена каком у-либо 
важ ном у  вопросу учения об осадочны х породах или опреде
ленному типу этих пород. В ней рассмотрены  особенности 
осадочных пород, структуры  и условия их залеган ия, влияние 
тектоники на осадкообразование, изменение условий осадко- 
накопления во времени. Д а н о  подробное описание обломоч
ных пород, сланцев, аргиллитов, вулканогенны х осадочных 
пород, ж елезисты х образований, фосфоритов, бокситов и т. д. 
Д л я  всех пород рассм атриваю тся условия современного о бра
зования, структура, состав, классиф икация и ф ациальное по
лож ение.

Книга рассчитана на ш ирокий круг геологов, изучаю щ их 
осадочные породы, а так ж е  м ож ет  быть использована сту
дентам и геологических ф акультетов вузов.

Табл. 89, ил. 359, список лит. — 2877 назв.
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Моей жене Дороти, без настойчивости 
и понимания которой эта книга никогда  
не была бы написана

Предисловие

Второе издание книги «Осадочные породы» вышло более восем
надцати лет тому н азад * . З а  прошедшее время значительно расшири
лись наши представления об известняках и современных карбонат
ных осадках, возрос интерес к изучению осадочных текстур и пале
отечений, достигнуты значительные успехи в области расшифровки 
физико-химических аспектов осадконакопления, осознана необходи
мость изучения смены условий осадконакопления в вертикальном р аз 
резе. По мере изучения современных осадков произошел переход от 
построения плоских и двухмерных моделей к объемным.

Опубликовано несколько монографий, посвященных песчаным по
родам, известнякам, осадочным текстурам и процессам осадконакоп
ления, что заставляет автора пересмотреть представления о взаимосвя
зи тектоники и осадконакопления в глобальном масштабе. Все пере
численные обстоятельства и многие другие не позволили просто пере
издать книгу «Осадочные породы», а заставили меня написать ее з а 
ново.

Однако принципиальный подход, выработавшийся в первых двух 
изданиях и положенный в основу третьего, оставлен неизменным. Как 
и в предыдущих изданиях, я ставил перед собой цель — преподнести 
читателю некоторые представления об осадочных породах, а не об 
осадконакоплении и, следовательно, в настоящем издании, как и в 
предшествующих, сделан упор больше на породу, чем на процесс.

Основная цель книги заключается в том, чтобы показать исследова
телю, имеющему дело с обнажением, образцом породы или шлифом, 
каким образом можно прочесть историю породы и как наблюдаемые 
явления можно интерпретировать. Что можно сказать о происхожде
нии породы и какое заключение можно сделать об условиях осад
конакопления? В геологической науке в целом конечной инстанцией 
является обнажение, на котором следует проверять все концепции 
или теории. Применение теоретических и лабораторных исследова
ний позволяет предположить возможный механизм происхождения 
пород, но именно полевые работы дают окончательный ответ на этот 
вопрос.

Как и в предыдущих изданиях книги, значительная часть объема 
третьего издания посвящена описанию и систематике различных клас
сов осадочных пород и пониманию их структур и текстур. Помимо т а 
кого описания приводится краткое обоснование их происхождения, 
насколько это оказалось возможным сделать по результатам соответ
ствующих полевых и лабораторных исследований. Мы не пытались от
разить физико-химические аспекты этих процессов. Они изложены в 
таких специальных работах как «Основы химической седиментологии» 
Бернера и «Физические процессы осадконакопления» Аллена.

* Вышло из печати в Н ью -Й орке в 1957 г. — П р и м .  р е д .
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В целом внимание исследователей с микроскопического изучения 
•осадочных пород в шлифах (хотя и этот вопрос остается в высшей сте
пени важным) переместилось на более тщательное изучение обнаж е
ний и на использование осадочных текстур, а такж е вертикальной по 
следовательности напластования для анализа осадочных пород.

Помимо обновления некоторых глав, посвященных описанию оса
дочных пород, в книгу включено несколько теоретических глав, в ре
зультате чего многие из наших слабо аргументированных полож е
ний и ранее неясных конечных задач стали более четко сформулиро
ванными. Именно эти принципы и положения составляют заключитель
ную треть настоящего издания. Надеюсь, что здесь я дал исследова
телю понимание сущности проблемы и начальные представления о 
вкладе седиментологии в анализ условий осадконакопления и палео- 
течений, в проблемы происхождения и в общие вопросы эволюции и 
развития глобальных процессов. Я считаю нужным сделать упор на 
установление среды и (или) обстановки, в которой происходило накоп
ление осадка. Каким образом исследователь восстанавливает обста
новку осадконакопления? В существующих учебниках по стратигра
фии и седиментологии на этот вопрос редко можно найти исчерпыва
ющий ответ. И злагать  чисто теоретические основы в некоторой степе
ни затруднительно; лучше пояснить их на ряде конкретных примеров, 
которые и приводятся здесь.

В этих главах мы затрагиваем вопросы, до некоторой степени 
традиционно рассматриваемые в курсах стратиграфии. Однако мы не 
касались ключевых проблем стратиграфии, таких как установление 
возраста и их корреляция.

При подготовке третьего издания, когда автор попытался объеди
нить изучение осадочных пород с рассмотрением более крупных про
блем, для него вскоре стало очевидным, что для правильного пользо
вания обширной литературой необходимо выработать особый подход. 
Сослаться на все существующие работы невозможно. В связи с этим 

-ссылки на литературу сделаны выборочно. В основном это все круп
ные монографии по таким специальным вопросам как текстуры оса
дочных пород, карбонатные и другие породы, палеотечения и т. п. 
Я такж е старался дать как минимум одну ссылку на последние пуб
ликации по данному вопросу и кроме того привести «красочный при
мер» — образец изучения каждой из нескольких групп осадочных по
род или классов. Д л я  удобства читателя список использованной лите
ратуры приводится в конце каждой главы.

Как и всегда, при подготовке настоящего издания, неоценимую 
помощь оказали мне многие лица. В частности, хочу выразить свою 
признательность и благодарность моим коллегам С. М. Стенли и 
О. П. Брикеру за критические замечания по отдельным главам, 
С. X. Веберу за помощь в работе с фотоматериалами, Эрнсту Клусу 
за его советы и помощь в изготовлении микрофотографий и, наконец, 
я благодарен Катлин Шенон за перепечатку рукописи. Я такж е благо
дарен всем, кто разрешил привести в книге одну-две фотографии или 
позволил использовать ранее опубликованный материал. Необходи
мое упоминание этих лиц приводится в соответствующих разделах 
текста.
Балтимор, штат Мэриленд 
28  февраля 1974 г.

Ф. Дж. Петтиджон



ГЛАВА 1. ВВЕДЕНИЕ

Определения

Осадочные отложения представляют собой геологические тела, 
сложенные консолидированным материалом, накопление которого про
исходило на поверхности земли или на незначительной глубине при 
низких значениях температуры и давления, характерных для этой об
становки седиментации. Осадки обычно, но не всегда, отлагаются из 
водных растворов, в которых они находятся или в растворенном со
стоянии, или в виде суспензии. Под это определение попадает большая 
часть материалов, рассматриваемых в качестве осадков (или осадоч
ных пород), хотя некоторые из них, например обломочный материал, 
выброшенный вулканами в атмосферу и отложенный в затвердевшем 
состоянии, может образоваться при повышенных температурах, а т ак 
же образования как глубоководные осадки формируются при д авле
ниях значительно выше нормальных.

О с а д о ч н а я  п е т р о л о г и я *  •— это ветвь петрологии, изучаю
щая осадки и их древние аналоги — осадочные породы. Если петро
графия занимается описанием пород, то о с а д о ч н а я  петрография со
ответственно описывает осадочные породы. В Соединенных Ш татах 
термин с е д и м е н т а ц и я  обычно применяется при изучении осадоч
ных отложений. Однако в строгом смысле слова под термином седи
ментация понимается процесс накопления осадка, и он в первую оче
редь применяется (в таких областях как физика и инженерное дело) 
для обозначения процесса осаждения твердых частиц из жидкости. 
Поскольку существует представление, что осадочная петрология зани
мается микроскопическим анализом, Уодел в 1932 г. [52] предложил 
рассматривать термин с е д и м е н т о л о г и я  в качестве названия н а
уки об осадочных отложениях. Седиментология, по мнению многих ис
следователей, — более широкое понятие, чем осадочная петрология. 
Последний термин часто применяется исключительно в лабораторных 
исследованиях осадочных пород — главным образом при изучении 
шлифов, в то время как термин «седиментология» употребляется и в 
лабораторных, и в полевых исследованиях [50, с. 3—8]. Термин получил 
признание у европейских исследователей и был официально признан 
при создании Международной ассоциации по седиментологии.

Не существует резкой границы между седиментологией и страти
графией. С т р а т и г р а ф и я  (в самом широком п оним ании)— это на
ука, изучающая слои отложений, и предполагается, что она охватыва
ет все аспекты, включая изучение структур, текстур и вещественного 
состава. Однако на практике стратиграфы в основном ограничиваются 
изучением стратиграфической последовательности и строения геологи
ческого разреза. Следовательно, ключевые проблемы стратиграфии яв 
ляются временными и связаны с анализом локальной последователь
ности (порядок напластования) слоев, с сопоставлением местных 
разрезов и составлением разрезов в соответствии с международной ш ка
лой. Хотя решение всех перечисленных вопросов является целью стра

* В Советском Союзе — это литология. — П р и м .  р е д .
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тиграфических исследований, измерение мощности и изучение лито
логии в общем виде рассматривается как часть задачи стратиграфа. 
Большинство наших представлений о многих особенностях осадочных 
отложений (слоистости, косой слоистости и других чертах) тщательно 
разработаны стратиграфами.

Макрогеометрия 
М о щ н о с ть , ф о р м а  и о р и е н ти 

р о в к а  оса д& чн ы д  т е л  
\ /  \  /
\  стратиграфия

С ЕДИ М Е Н Т0/10ГИЯ

(п оле в о е  изучение) 
макро- 

петрография
Ве к то р н ы е  с в о й с тв а ' 

( т е к с т у р ы :  к оса я  с л о и с то с ть  и т .д )

(ла бо р а то р н о е  
* \  и зу ч е н и е )

\ Микро-
1-------- *  петрография

\ С к а л я р н ы е  с в о й с тв а  
\  (с о с т а в  и с т р у к т у р ы )

Рис. 1-1. Соотнош ения м еж ду седимен- 
тологпей, стратиграф ией и осадочной 
петрологией

Рис. 1-2 . С оотнош ение седиментологии 
с другими геологическими наукам и

Изучение осадочных пород не может вестись в отрыве от других 
геологических наук. Многие из них, такие как минералогия, геохимия 
и морская геология, вносят свой вклад  в изучение осадочных отложе
ний. В свою очередь изучение последних помогает решению задач, 
стоящих перед экономической геологией и стратиграфией (рис. 1-1 и 1-2).

История седиментологии
Хотя седиментология как наука зародилась сравнительно недавно, 

познания человечества об осадках уходят в далекое прошлое. Перво
бытный человек знал кое-что о природе и местах распространения 
кремня, из которого он изготовлял ножи и наконечники для копий и 
стрел, а такж е о глине, разбирался в охрах, употреблявшихся в качест
ве красителей. Без сомнения, многие из терминов, такие, например, 
как валун, галька и кремень, применяемые и поныне, принадлежат 
первобытному человеку. Эти термины, унаследованные с давних вре
мен, используются до тех пор; другие же, такие как, например, рого
вик, камень-плитняк и пудинговый камень, вышли из употребления.-

Первые документально установленные гипотезы принадлежат 
древним грекам. Некоторые из этих сведений удивительно точно отра
жают наблюдения природных процессов осадконакопления [25, 
с. 1721]. Несмотря на столь ранний интерес к их познанию, основы на
уки зародились позже.

Первые по-настоящему значительные работы по изучению осадоч
ных пород были в основном стратиграфическими. Полевые исследова
ния были направлены на изучение форм осадочных тел — определение 
их мощности и латеральной протяженности. Примечательной страни
цей в истории изучения осадочных отложений стала геологическая кар
та Англии, составленная в 1815 г. Вильямом («Страта») Смитом, меха- 
ником-самоучкой и землемером. Карта Смита явилась результатом
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многолетней работы. Общая протяженность маршрутов, которые он 
осуществил за это время верхом на лошади, превысила 17,6 тыс. км. 
Смит успешно завершил одну из первых попыток картографического 
изображения распространения и упорядоченного расположения оса
дочных пород. Его особой заслугой является открытие значимости ор
ганических остатков для целей корреляции.

Седиментология, таким образом, берет начало от стратиграфии, 
с которой действительно тесно связана. Первые стратиграфы внесли 
большой вклад в изучение осадочных пород, и многие их наблюдения 
получили освещение в научных отчетах и статьях. «Основы стратигра
фии» А. У. Грабау [19] содержат исчерпывающее резюме накопленных 
знаний. «Учение об образовании осадков» У. X. Твенхофела, впервые 
опубликованное в 1928 г. [47], во многом является «прямым наследни
ком» монографии Грабау.

Можно сказать, что отделение учения об осадках как дисциплины 
от стратиграфии произошло в президентской речи Генри Клифтона 
Сорби, которую он произнес перед геологическим обществом Лондона 
в 1879 г. Хотя интерес Сорби к осадкам ярко продемонстрировала его' 
первая статья, опубликованная в 1850 г., его доклад  «О текстуре и про
исхождении известняков» [1879] и статья «О текстуре и происхождении 
некарбонатных слоистых пород», опубликованная в следующем году,, 
означали поворотный пункт в изучении осадочных пород. Он первым 
стал изучать осадочные породы в шлифах (метод, сыгравший исклю
чительно важную роль в изучении пород в целом). Но интерес Сорби 
к осадочным породам был больше, чем интерес к ним как к элементу 
стратиграфического разреза. Его интересовали породы сами по себе. 
Он считал их объектом, заслуживающ им изучения и понимания. Сор
би по праву считают пионером науки и обычно упоминают как  приз
нанного «отца петрологии». Во многих отношениях он опередил свое 
время. Например, его статья 1859 г., посвященная косой слоистости, 
рассматривает применение первичных осадочных текстур для палео
географических построений и отраж ает подход, который только сейчас 
получил всеобщее признание. Последняя статья 82-летнего Сорби 
«О применении количественных методов в изучении текстур и проис
хождении пород», опубликованная в 1908 г., незадолго до его смерти, 
предвосхитила разработки, появившиеся спустя несколько десятилетий. 
Роль Сорби в развитии петрологии освещена в работе Фолка [15].

Микроскопический анализ пород в шлифах был с готовностью вос
принят исследователями изверженных пород, среди которых выделя
лись два немецких петрографа — Розенбуш и Циркель. В целом это 
направление у исследователей осадочных пород поддержки не полу
чило, и возможно потому, что они были подготовлены в области стра
тиграфии, а не петрографии. Приятным исключением из этой группы 
исследователей стал Люсьен Кайе, чьи монографические публикации 
по петрографии осадочных пород Франции до сегодняшнего дня оста
ются непревзойденными. Первая статья Кайе была опубликована в 
1899 г., а последняя в 1931 г. В числе публикаций Кайе — известные, 
прекрасно иллюстрированные монографии об осадочных железных ру
дах, фосфатах, а такж е кремнистых и карбонатных породах Франции. 
Микроскопический анализ осадочных пород в шлифах, длительное вре
мя преданный забвению, сегодня получил широкое применение потому, 
что седиментология независимо от стратиграфии росла как геологиче
ская наука, активно развивалась новым поколением исследователей, 
взявшим на вооружение петрографические методы. Заслуживаю щ ие
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упоминания работы включают серию статей Хаддинга, посвященных 
осадочном породам Швеции, первые работы М аркуса Голдмена и отно
сительно недавние публикации Крынина и его учеников в Соединенных 
Ш татах, исследования Фолка по известнякам, работы Халлимонда и 
Тейлора по британским железным рудам, аналогичная работа Девери- 
на в Швейцарии, исследование микрофаций Кювье, работы Швецова, 
Рухина, Страхова и других советских седиментологов, работы Коррен- 
са и его института в Геттингене.

Однако до недавнего времени петрологи-осадочники, за  исключе
нием Кайе, обращали внимание в основном на изучение минералогии 
осадков, особенно минерального состава песков и, в частности, на ис
следование так  называемых «тяжелых минералов» (см. Босвел [9], ис
торический обзор этой ветви осадочной петрологии). В изучении тя 
желых минералов (плотность более 2,85) особенно преуспели исследо
ватели на европейском континенте и в Великобритании. В этой обла
сти первыми исследователями были Артини в Италии, Туле во Ф ран
ции, Ретгерс в Германии, Томас и другие в Британии. Наблюдения 
Иллинга [21} показали, что каждый разрез осадков в конкретном бас
сейне характеризуется специфическим сочетанием обломочных минера
лов. Это привело к разработке так  называемой методики «корреляции 
по тяжелым минералам». Использование тяж елы х минералов в стра
тиграфии и применение подобной методики для сопоставления разре
зов по скважинам при поисках нефти в значительной степени повысило 
интерес к предмету исследования. Этот период развития науки увен
чался трудом Милнера «Основы петрографии осадочных пород», опуб
ликованным впервые в 1922 г., который представляет собой в основном 
учебник по изучению обломочных минералов в песках.

В- настоящее время Эдельман и другие представители голланд
ской школы активно работают в этом направлении. Однако в целом 
интерес к предмету уменьшился отчасти из-за сомнений по поводу 
стратиграфической значимости тяжелых минералов, высказанных Син- 
довски, Вейлом и другими, и главным образом из-за усиления роли 
микрофауны, а в последнее время благодаря внедрению каротаж а для 
корреляции разрезов по скважинам. К сожалению, использование тя
желых минералов в качестве «основы» для стратиграфического рас
членения отложений при отсутствии фауны привело к снижению роли 
этих минералов в других направлениях и сделало термин п е т р о г р а 
ф и я  о с а д о ч н ы х  п о р о д  синонимом метода корреляции по тяж е
лым минералам.

В 1919 г. в «Геологическом журнале» была опубликована диссер
тация С. К- Уэнт-уэрта «Полевое и лабораторное изучение абразии ва
лунов» на соискание степени магистра. Уэнтуэрт — в то время аспи
рант университета Айовы — предложил новый подход к изучению оса
дочных образований. По существу, он сфоомулировал понятие окатан- 
ности в том смысле, что это свойство обломочного материала может 
быть легко измерено. Замена субъективных суждений объективными 
измерениями привела к накоплению громадного объема количествен
ных данных и позволила поставить экспериментальные исследования в 
лабораториях таких процессов, как абразия валунов. Таким образом, 
работы Уэнтуэрта открыли эпоху измерений и постановки контроли
руемых экспериментов. Правда, попытки экспериментирования пред
принимались и раньше, в числе первых таких исследований можно на
звать Дебре. Были сделаны попытки количественного анализа пород 
(например, гранулометрический анализ обломочных осадков), но в ос
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новном большинство работ по изучению осадков носило качественный 
и отчасти субъективный характер.

З а  первой статьей Уэнтуэрта последовали и другие, которые демон
стрировали успех такого подхода и привели к значительному расшире
нию количественных исследований, так  что в течение двух десятиле
тий количественные методы изучения применялись ко многим другим 
свойствам осадочных пород. Вслед за накоплением количественных 
данных появилась необходимость суммировать и охарактеризовать эти 
данные. Импровизированные методы, применяемые вначале, были впо
следствии заменены на общепринятые статистические приемы. Несмот
ря на то, что Уэнтуэрт сам попытался применить статистические методы 
для обработки гранулометрических данных, Паркер Траск считается 
первым исследователем, предложившим статистические методы, кото
рые были восприняты с одобрением.

Измерения размеров зерен обломочных осадочных материалов 
(«механический анализ») практиковались в различных науках, осо
бенно в почвоведении. Однако работа Аддена, профессора колледжа 
Августина в Рок-Айленде, штат Иллинойс, США, посвященная эоло
вым отложениям [48], и его же более объемная работа [49] относят
ся к числу первых исследований, в которых данные механического 
анализа были использованы для  выяснения истории накопления оса
дочных отложений (Исторический очерк по изучению гранулометрии 
осадочных пород изложен в работе Крамбейна [22]).  Крамбейн и дру
гие исследователи улучшили аналитические методы и применили ста
тистические методы в более усложненном виде к изучению размеров 
обломочных частиц и других показателей.

Расцвет геохимии как  специальной части геологической науки 
привел к разработке новых методов и накоплению информации, 
представляющей значительный интерес для седиментологов. Ранние 
исследования геохимиков были в основном посвящены количественно
му анализу распространения химических элементов в природе, вклю 
чая их распределение в осадочных отложениях. Такие данные посте
пенно привели к пониманию «геохимических циклов» или законов, ко
торым подчиняется это распределение, а такж е к пониманию процессов, 
которые приводят к подобному распределению. Сравнительно недавно 
ядерная химия разработала «часы» и «термометр», позволившие наме
тить новые направления исследований. Использование радиоактивных 
элементов, особенно 14С и 40К, позволило проводить прямые измерения 
возраста некоторых осадков. Углеродный (14С) метод, предложенный 
Либби, оказался применим к современным или близким к современным 
отложениям; калий-аргоновый метод (40К/40Аг) определения возраста 
применялся с некоторым успехом к глаукониту и в меньшей степени 
к аутигенным калиевым полевым шпатам, глинистым минералам и силь
вину в древних отложениях. Существует возможность устанавливать 
палеотемпературы по данным анализа изотопного состава. Метод Юри, 
анализирующий зависимое от температуры соотношение изотопов кис
лорода 160 / 180 ,  был применен для определения палеотемператур среды 
обитания раковин древних морских отложений. Хотя «часы» и «термо
метр» грешат неточностями во многих отношениях, оба метода внесли 
существенный вклад  в изучение летописи осадочных отложений.

Ван-Гофф первым применил основные положения правила фаз 
для изучения процесса кристаллизации рассолов и образования зале
жей соли. Лабораторное изучение кристаллизирующихся смесей было, 
■однако, направлено в основном на анализ высокотемпературных сили
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катных систем, представляющих интерес для исследователей извержен
ных и метаморфических пород. Только недавно были сделаны серьез
ные успехи в изучении систем, интересующих седиментологов. Эти 
достижения рассмотрены и обобщены в работе Югстера [14]. Такой 
подход применим к неморским отложениям солей и к их минералам, со
держащимся в отложениях формации Грин-Ривер (эоцен) штатов В ай
оминг и Колорадо [29]. Цзень [54] применил фазовое правило Гиб
бса к соотношению глинистых минералов и карбонатов в осадочных 
породах, аналогичный подход был использован Петерсоном при изу
чении карбонатных пород восточной части штата Теннесси [31].

Некоторые теоретические и экспериментальные исследования ста
бильности минералов при различных значениях окислительно-восста
новительного потенциала (Eh) и при различных значениях показателя 
pH были выполнены Гаррелсом и др. [16]. Достижения геохимии оса
дочных пород позволяют в значительной степени улучшить наше по
нимание осадочных отложений. Возрастание интереса к изучению оса
дочных пород видно из монографий Дегенса «Геохимия осадков» * [11] 
и Бернера «Основы химической седиментологии» [6].

Необходимость изучения современных осадков для понимания ус
ловий накопления древних аналогов неоспоримо следует из теории 
униформизма, сформулированной Джеймсом Хаттоном. З а  исключе
нием Вальтера, Туле и некоторых других исследователей, седиментоло- 
ги до недавнего времени были склонны пренебрегать этим положени
ем. Наши знания о современных осадках, особенно морских, явились 
в основном результатом океанографических исследований; первыми, 
наиболее известными были рейсы «Челленджера». Опубликование в 
1891 г. отчетов исследований «Челленджера» привело к становлению 
океанографии как самостоятельной науки. В этих отчетах содержатся 
многочисленные данные по распределению и происхождению осадков 
на морском дне, особенно в глубоководной части океанов. Последую
щие экспедиции на «Газели», «Метеоре», «Блейке» и других океано
графических судах сильно обогатили наши представления о морских 
осадках.

Стетсон из Вудс Хола и Ш еппард из Скриппсовского института 
внесли значительный вклад в изучение современных отложений и спо
собствовали возрождению интереса к исследованию морских отложе
ний. В последние годы такж е  проводится интенсивное изучение дель
товых и прибрежных отложений, в частности, Фиском в Соединенных 
Ш татах, Ван-Страатеном и другими представителями голландской 
школы и группой исследователей в Шенкенберге. Убедительным свиде
тельством возросшего интереса стал выход в свет работы «Современ
ные морские осадки» под редакцией П аркера Траска [46]. Работы 
Американского нефтяного института по изучению осадков в Мексикан
ском заливе, исследования Ван-Страатена (приливно-отливных зон по
бережья Голландии), Ван-Анделя (дельт Рейна и Ориноко), Круита 
и Ван-Анделя (дельты Роны) и Гинсбурга (карбонатных отложений 
Флориды и Багамских островов) являются примерами заинтересован
ности геологов в изучении современных осадков.

З а  некоторыми исключениями, довольно часто исследования со
временных отложений проводились без указания геологической ситу
ации, так что не могут дать информации, необходимой для понимания 
разрезов обнажений геологом. Это объясняется в первую очередь тем..

* Русский перевод опубликован в 1967 г. в изд. «Мир». — П р и м .  р е д .
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что образцы отбирались из современной переходной фазы между осад
ком и флюидом и в них изучались только структурные и минералоги
ческие особенности. Более результативными оказались исследования 
голоценозых осадков, в которых проводилось бурение, позволившее 
установить г е о м е т р и ю  отложений, в е р т и к а л ь н у ю  п о с л е д о 
в а т е л ь н о с т ь  слоев и первичные о с а д о ч н ы е  т е к с т у р ы .

Построение трехмерных моделей при изучении современных отло
жений привело к более тщательному изучению г е о м е т р и и  и верти
кального профиля как современных осадков, так  и их древних анало
гов. При изучении геометрии осадочных тел внимание обращалось на 
их форму и размер. Этот вопрос обсуждался на симпозиуме в 1960 г. 
[30]. Такой же интерес был проявлен к изучению морфологии ископа
емых и современных рифов (см. специальный номер Бюллетеня Аме
риканской ассоциации геологов-нефтяников, посвященный изучению 
рифов, т. 34, №  2, 1950).

Исторически стратиграфия сложилась как  описательная наука, в 
которой вопросам происхождения пород в стратиграфических разрезах 
уделялось незначительное внимание. Закон фаций Вальтера гласит, 
что в стратиграфическом разрезе не существует временных перерывов, 
те осадки, которые соприкасаются друг с другом, должны следовать 
один за другим по вертикали. В результате изучения современных от
ложений эта концепция была использована для построения осадочных 
или ф а ц и а л ь н ы х  моделей, связанных с такими процессами, напри
мер, как трансгрессия или регрессия. Понимание процесса позволяет 
не только описать разрез отложений по вертикали, но такж е  и объяс
няет механизм его образования. Концепция фациальной модели яв л я 
ется, вероятно, наиболее существенным достижением в анализе усло
вий формирования осадков в последние годы. Первые обобщения о воз
можности использования вертикального разреза  для восстановления 
условий осадконакопления были сделаны Вишером [51], а хорошая- 
и простая трактовка была дана Селли [38]. Прекрасные примеры, ил
люстрирующие подход к вопросам стратиграфии, можно найти в статьях 
де Р ааф а , Ридинга и Уокера [12], посвященных каменноугольным сло
ям северного побережья Девона, и в примечательных исследованиях 
Аллена [1], рассматривающих нижний древний красный песчаник по
граничных участков Уэльса и аналогичные разрезы  в других райо
нах [4].

Изучение разрезов по вертикали подразумевает не только литоло
гию пород фации, ископаемые остатки, но такж е  и описание о с а д о ч 
н ы х  т е к с т у р .  С возрождением интереса к изучению осадочных тек
стур появилось много статей по вопросам их классификации, значимо
сти для реконструкции палеоусловий, анализа палеотечений и, конеч
но, их происхождения (аспект, который охватывает изучение как ме
ханики флюидов, так  и рыхлых отложений). К ак  отметил Мак-Ки 
[26], «. . .  давно известен, но часто игнорируется принцип, что только 
осадочные текстуры, а не состав или структура однозначно указывают 
на условия осадконакопления». Поэтому значительное число исследо
ваний современных отложений направлено на распознавание деталей 
текстуры или комбинации текстур, по которым устанавливаются осо
бенности обстановок осадконакопления. Вероятно, такую же ценность 
для реконструкций представляет последовательность текстур, наблю 
даемая в вертикальном разрезе.

Изучение осадочных текстур интересно не только с точки зрения 
анализа обстановок осадконакопления, но такж е приводит и к установ
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лению системы течений, преобладавших в момент накопления осадка. 
Систему палеотечений можно восстанавливать с помощью измерения 
и картирования первичных текстур течения, что предвидел Сорби бо
лее ста лет тому назад. Несмотря на то, что такие текстуры течений, 
как косая слоистость, знаки ряби и тому подобные, известны давно, 
систематические замеры азимутов течений «на деловой основе», как  
высказывался Сорби, представляют собой сравнительно недавнее до
стижение. Частично и неполно выполнены исследования Рудеманом, 
который измерил ориентировку обломков раковин в глинах Ю тика, 
штат Нью-Йорк в 1897 г., Хайд закартировал  знаки ряби в отложени
ях свиты Береа в штате Огайо в 1911 г., Руби и Басс закартировали в  
1925 г. ориентировку косой слоистости в русловых песчаниках ф орм а
ции Д акота  в штате Канзас. Комплексное изучение палеотечений на
чинается с работы Ганса Клоса и его учеников, проведенной в 1938 г.
[10]. С 1950 г. такие исследования широко вошли в практику. Изуче
нию осадочных текстур посвящены публикации нескольких моногра
фий (см. гл. 4).

Интерес к первичным осадочным текстурам естественно привел к 
более внимательному изучению способов их образования. Поскольку 
большинство текстур образовалось под действием течений, повышенное 
внимание уделялось изучению гидродинамики процесса. Это нашло 
отражение в трудах симпозиума «Первичные осадочные текстуры и их 
гидродинамическая интерпретация» в 1964 г. [27], в работах Аллена 
[2, 3, 5] и др.

Возобновившийся интерес к геометрии осадочных тел и внимание, 
уделяемое вертикальному разрезу и осадочным текстурам, привели к 
большим переменам в изучении осадочных пород. В результате стало 
меньше проводиться работ, направленных на изучение осадочных 
структур и минералогического состава (в основном лабораторных). 
Такой сплав осадочной петрологии и стратиграфии может быть пра
вильнее назвать с е д  и м е н т  о л о г и е й  [13]. Это направление также 
привело к возврату и возрождению полевых исследований. С надеж
дой на будущее автор заканчивает на этом рассмотрение вопроса.

По мере того как расширяется круг интересов исследователя, он 
переходит от анализа среды накопления осадков в каком-либо верти
кальном разрезе к рассмотрению бассейна в целом. При анализе бас
сейнов устанавливается отношение между тектоникой и осадконакоп- 
лением. Изучение последнего предусматривает реконструкции систем 
палеотечений, картирование фаций и палеогеографические реконструк
ции. Все большее подтверждение получает представление, что система 
распределения обломочного материала порождает взаимосвязанные ска
лярные и направленные свойства пород, которые можно использовать 
для восстановления очертаний бассейна, первоначальных условий осад
конакопления и палеогеографии. Такое представление способствует 
объединению большинства ранних методов исследований и концепций 
осадочной петрологии с новейшими данными полевых исследований и 
приводит к построению модели бассейна. Подобная модель помогает 
лучше понять заполнение осадочных бассейнов и позволяет исследова
телю прогнозировать распространение и характер отложений в неизу
ченных районах.

Анализ палеотечений в бассейне сопоставим по значимости с ко
личественной оценкой и фациальным картированием — направления
ми, развиваемыми главным образом после окончания второй мировой 
войны. Схематические изображения фаций строились и ранее, однако
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составление информативных фациальных карт стало возможным пос
ле накопления большого объема как литологической, так  и геофизиче
ской информации по строению земной коры. При поисках нефти и газа 
на интенсивно разбуренных участках была собрана необходимая ин
формация, и изучение соотношения между залеганием нефти и фация
ми дало толчок к дальнейшим исследованиям. Быстро растущий инте
рес к изучению фаций нашел выражение в симпозиуме по фациям, 
организованном Американским геологическим обществом в 1948 г. 
Сводный атлас фациальных карт фанерозойских отложений Северной 
Америки, составленный Слоссом, Дапплсом и Крамбейном, вышел из 
печати в 1960 г.

О  Cl
i n  о .: 03 .ТО

IV

Рис. 1-3. Г раф ическая «гистограмма» развития различны х аспектов седиментологии.
I _  терминология, II  — страти граф ическая  последовательность, I I I  — микропетрология, IV — осад  
конакопление, V — количественны й анализ осадконакопления, VI — ф ациальны й анализ, V II — ан а 
лиз палеотечений, V III — осадочная  геохимия.
Источники: /  — отчеты экспедиции «Гломар Ч еллен д ж ер» ; 2 — К ом итет по седиментологии; 3 —
основание общ ества палеонтологов и минералогов, работаю щ их в промыш ленности; 4 — ж урнал  
«О садочная петрология», том I; 5 — 1 М еж дународны й седиментологический конгресс; 6 — VI М еж 
дународны й седиментологическнй конгресс

Изучение осадочных бассейнов, анализ их заполнения и истории 
геологического развития подводят исследователя к проблеме эволюции 
континентов. Связь между тектоникой и осадконакоплением, между 
осадками кратона и геосинклиналями, между осадконакоплением и 
тектоникой плит — вот перечень некоторых проблем, разрабатываемых 
в настоящее время. Интерес к изучению взаимосвязи осадконакопле
ния и тектоники проявился в ранних работах Бертрана [7] и Терсье 
[45], а в наше время он связан со статьями Крынина [23, 24] и Пет- 
тиджона [32].

С этими проблемами связаны вопросы баланса и переноса масс м а
териалов, разрабатываемы е Роновым, Мигдисовым и Барской [35], 
Гаррелсом и Маккензи [17]. В этих работах придается большое зна
чение историко-геологическому аспекту и рассматривается история р аз
вития земного ш ара с начальных этапов. Такие проблемы относятся к 
числу общегеологических и соподчиненных им, однако седиментологи
ческий аспект является одним из самых главных, поскольку несет в 
себе запись событий прошлых эпох (рис. 1-3).
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Гаким образом видно, что в своем развитии седиментология прош
л а  четыре этапа: 1) изучение осадочных отложений как  составной ча
сти стратиграфического разреза; 2) сбор данных по осадочным поро
дам и их предварительная интерпретация (работы Сорби, Мюррея и 
Ренарда, Грабау и Твенхофела; 3) развитие петрографии осадочных 
пород в качестве самостоятельной дисциплины, благодаря усилиям 
Кайе, Хаддинга, Милнера, Крынина и других, со специальным упором 
на петрографическое изучение пород в тонких шлифах и лабораторные 
анализы структурных и минералогических характеристик несцементи
рованных осадков и, наконец, 4) трехмерный анализ осадочных отло
жений как современных, так  и древних, восстановление условий нако
пления, основанное на изучении геометрии тела, вертикального разре
за и осадочных текстур. Д ля  последнего достижения, знаменующего 
союз полевых и лабораторных исследований, более всего подходит 
термин с е д и м е н т о л о г и я .  Одновременно с развитием подхода к 
анализу  осадочных о т л о ж е н и й  происходило исследование осадоч
ных процессов как  физических, так  и химических. Интерес к изучению 
•осадочных процессов проявлялся и в теоретических, и в эксперимен
тальных разработках. Д ля  познания применялись законы термодинами
ки, химии растворов и механики флюидов.

Экономическое значение осадочных пород

«По имеющимся статистическим данным примерно 85—90% еже
годного производства минеральных ресурсов приходится на осадочные 
породы и рудные месторождения» [18, с. 664]. При таком положении 
практически невозможно перечислить и рассмотреть все минеральные 
продукты осадочного происхождения, используемые человечеством. 
Краткий обзор экономического значения песков приводится в других 
работах [8, с. 4— 11; 33, с. 12— 13]. Многочисленные специальные ис
следования посвящены глинам, углю, нефти и другим полезным иско
паемым осадочного происхождения.

Осадочное происхождение имеет минеральное топливо — природ
ный газ, нефть, уголь и горючие сланцы. Первые две разновидности 
заполняют поры в осадочных породах, тогда как две последние пред
ставляют собой собственно осадочные породы. Осадочные отложения 
являются сырьем для керамического производства и изготовления 
портланд-цемента. К остальным неметаллическим полезным ископае
мым осадочного происхождения относятся песок и гравий, известь, 
строительный камень, формовочный песок, фуллерова земля и диато
мит. Минеральные удобрения такж е имеют осадочное происхожде
ние — фосфориты, калийные соли и некоторые нитраты. Д аж е  руды 
многих металлов извлекаются из осадочных отложений. Сюда относят
ся большинство руд железа  и алюминия и некоторые руды марганца, 
меди, урана и магния. Из россыпей добываются олово, вольфрам, золо
то, платина, различные драгоценные камни и некоторые редкие эле
менты, такие как  цирконий и торий. Поиски и разработка россыпей 
являются специальной задачей, решение которой требует изучения ал
лювиальных отложений [34, 40].

Помимо упомянутых выше областей использования осадочных по
род, необходимо отметить, что некоторые породы (особенно песчаники) 
представляют собой резервуары для хранения ценных флюидов. Зна
чительные объемы флюидов, содержащихся в поровых системах пес
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чаников, составляют запасы пресной воды, рассолов, из которых добы
вают иод, бром и различные соли, нефть и природный газ. Некоторые 
разновидности известняков такж е нефтеносны. Из других источников, 
подобных горючим сланцам, углеводороды извлекаются с помощью пе
регонки и дистилляции. Песчаные пласты служ ат проводниками для 
артезианских вод. Изучение формы и положения этих резервуаров, их 
пористости и проницаемости необходимо для извлечения флюидов. 
Поскольку флюиды можно такж е нагнетать в песчаники, то песчаные 
слои используются для подземного хранения природного газа или для 
закачки и последующего использования пресной воды, а такж е для з а 
воднения пласта при добыче нефти.

Экономическая значимость осадочных пород не исчерпывается их 
ценностью в качестве сырья или применением для различных целей. 
Образование осадков, их перемещение и отложение представляют ин
терес для специалистов в области инженерной геологии и геоморфоло
гии, особенно для тех, кто изучает эрозию берегов, занимается уст
ройством гаваней, освоением пойм и вопросами эрозии почв.

Иначе говоря, для того чтобы заниматься экономической геологией,, 
прежде всего необходимо быть седиментологом.

Развитие седиментологии как  самостоятельной геологической 
дисциплины сопровождалось созданием профессиональных обществ и 
специальных журналов. Подъем нефтяной промышленности и зан я 
тость в ней геологов повысили интерес к изучению осадочных отложе
ний. В 1920 г. был организован Комитет по осадконакоплению под 
председательством В. X. Твенхофела в рамках Национального совета 
научных исследований США. Комитет взялся за составление и публи
кацию монографии «Ученые об образовании осадков», впервые опу
бликованную в 1928 г., а затем переработанную и переизданную в 
1932 г. Под эгидой Комитета была подготовлена и издана книга «Со
временные морские осадки», так ж е как  и работа «Практическая седи
ментология» [1950]. В 1927 г. было организовано общество палеонто
логов и минералогов, работающих в промышленности, представляющее- 
собой отделение Американской ассоциации геологов-нефтяников. Оно 
стало основной организацией стратиграфов (микропалеонтологов) и 
седиментологов в Соединенных Ш татах. «Ж урнал по осадочной петро
логии», публикуемый с 1930 г., является одним из печатных органов 
этого общества. В 1946 г. была организована М еж дународная ассоциа
ция седиментологов, V III Международный конгресс которой состоялся 
в 1971 г. в Гейдельберге. Официальный печатный орган ассоциации — 
журнал «Седиментология» (на сегодня вышел из печати его двенадца
тый том). Кроме того, в 1967 г. появился еще один журнал «Осадоч
ная геология», посвященный изучению осадков.

Десять или двадцать лет тому назад  в распоряжении исследова
теля было только несколько крупных работ по осадочным породам и 
процессам осадконакопления, сегодня он сталкивается с изобилием 
книг по этим вопросам. Аннотированный список литературы прилага
ется к этой главе.
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ГЛАВА 2. ПРИРОДА И ПРОИСХОЖДЕНИЕ 
ОСАДОЧНЫХ ПОРОД

Введение

Как отмечалось в первой главе, осадочные отложения представля
ют собой тела, сложенные твердыми материалами, накопление кото
рых происходило на поверхности земли или на небольшой глубине при- 
низких значениях температур и давлений, характерных для таких об
становок осадконакопления. Отложения образуются главным образом 
при механическом разрушении ранее существовавших пород, продукты 
выветривания которых перераспределялись волнами или течениями и 
выпадали в осадок из растворов химическим или биохимическим путем. 
В основном таким способом образуются осадочные породы (в проти
воположность изверженным породам, которые имеют магматическое 
или вулканическое происхождение и их образование не связано с про
цессами выветривания). Такой взгляд на осадочные породы оправдан 
с геологических позиций, поскольку он позволяет связать породы, обра
зующиеся при двух различных процессах — выветривании, с одной 
стороны, и вулканизме — с другой. Некоторые осадки, однако, не об
разуются за счет существовавших ранее. Такие отложения играют под
чиненную роль (занимают небольшой объем и не очень широко рас
пространены). К ним относятся уголь, представляющий собой в основ
ном продукт органического разложения вещества растительного про
исхождения, и вулканогенные осадки — слоистые пепловые отложения 
и другие продукты вулканических процессов. Еще более редки и не 
имеют практического значения отложения, содержащие метеоритный 
материал космического происхождения.

Грабау [6] предпочитал рассматривать породы под иным углом 
зрения и группировать их в соответствии с физическими или химиче
скими процессами образования. Он подразделял породы на два клас
са, а именно на экзогенные и эндогенные (рис. 2-1).

К экзогенным относятся обломочные, или кластические породы. 
Компоненты, слагающие породы, размещены в ее основной массе в ви
де твердых частиц, образовавшихся при дроблении ранее существовав
ших материалов. Другими словами, они образуются в результате ме
ханического отложения и являются продуктом физического осадкона
копления. Подавляющее большинство осадков (по объему) принадле
жит к этой категории. К этой группе такж е относятся пирокластиче- 
ские изверженные породы, которые очень похожи на обломочные по
роды по наиболее характерным структурно-текстурным признакам и, 
следовательно, по динамическим особенностям накопления.

Прямой противоположностью являются э н д о г е н н ы е *  породы, 
представляющие собой аморфные или кристаллические продукты, вы-

* В нашей литературе термин «эндогенные» применяется только к породам, имею
щим эндогенный генезис (т. е. метаморфическим и и з в е р же н н ым) . — П р и м .  р е д .
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'падающие из раствора. Сюда относятся многие разновидности осадоч
ных пород*, включая отложения солей — каменная соль, ангидриты 
и т. д., а такж е большинство изверженных пород. Последние, подобно 
химическим осадкам, представляют собой продукты осаждения из раст
вора. В основе процесса формирования указанных разновидностей по
род  лежит химическое правило фаз. Нет принципиального различия и 
в механизме кристаллизации рассолов и магмы.

Если рассматривать осадочные породы с точки зрения п р о ц е с с а  
накопления, то классификация Грабау более оправдана,чем  традицион
ное разделение пород на осадочные 
и изверженные. Процесс образова
ния каменной соли ближе к обра
зованию диабаза, чем к отложе
нию глины или известняка, с кото
рыми соли встречаются совместно,
С другой стороны, песчаники тесно 
связаны с туфами. Накопление 
каждого типа осадков происходит 
в соответствии с законами аэро- 
или гидродинамики. Обе указанные 
основные категории пород характе
ризуются присущими им структура
ми и текстурами. Экзогенные поро
ды обладают скелетно-поровым 
строением и бывают косослоисты
ми. Эндогенные породы имеют взаи
мосвязанное кристаллическое зер
нистое строение.

На осадочные породы можно 
смотреть и с другой стороны, а 
именно — с точки зрения п е р е н о 
са ,  в этом случае эти породы вновь 
распадаются на две основные 
группы: в н у т р и б а с с е й н о в ы е
отложения, которые сформирова
лись в бассейне непосредственно 
на месте своего накопления; в н е б а с с е й н о в ы е  породы, которые 
образовались за его пределами и были принесены в бассейн волнами 
или течениями. В первую категорию включаются химические и биохи
мические отложения, осажденные из вод бассейна; ко второй катего
рии относятся как терригенные, так  и пирокластические отложения.

На первый взгляд, происхождение и накопление осадочных пород 
может показаться простым. Пески и илы образуются достаточно быст
ро и выносятся реками в моря. Происхождение осадочных пород (не 
то, что у большинства изверженных и всех метаморфических) доступно 
для наблюдения и изучения. К сожалению, это не так  просто. Д алеко  
не все породообразующие процессы удается наблюдать. В частности, 
диагенетические изменения, к которым относятся межслойное раство
рение, цементация, образование конкреций и т. п., не поддаются непо

* В тексте — sed im en t (точный п е р е в о д — осадок, отлож ение). А втор нередко 
применяет этот термин к литифицированны м породам . В этом случае он переводится 
,как «осадочная порода». — П р и м .  р е д .
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Рис. 2-1. Д в а  противополож ны х способа 
классификации пород: общ еприняты й и 
метод Грабау . П о [6 ].

К аж д ая  категория м ож ет образоваться  в п р о 
цессе перекристаллизации  или зам ещ ени я при 
низких тем пературах  и давлени ях  (ди агенети 
ческие и эпигенетические породы) или при 
высоких значениях тем пературы  и давлени я 
(м етаморф ические породы)
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средственному наблюдению. Невозможно такж е наблюдать мутьевые 
потоки, в результате деятельности которых происходит перенос, отло
жение и формирование текстур значительной части морских осадков. 
Образование большинства химических осадков никогда не удавалось 
наблюдать. Таким образом, происхождение осадочных пород прихо
дится восстанавливать по записи геологических событий, изучая по
следствия процессов, больше не происходящих. Такими «последствия
ми» в первую очередь являются структуры, текстуры и минеральный 
состав изучаемых отложений. Следовательно, непосредственная з а д а 
ча, стоящая перед осадочной петрологией, заключается в обращении 
к геологической истории и раскрытии прошлого породы.

Д а ж е  происхождение обыкновенных пород не всегда ясно; возни
кли ли они химическим (эндогенным) или механическим (экзогенным) 
путем. Д л я  большинства пород характерна двойственная природа и.

следовательно, они пред
ставляют собой гибрид или 
полигенетическое образова
ние. К ак видно из рис. 2-2, 
составные части осадочной 
породы могут образоваться 
при механическом дробле
нии материнской породы, 
при размыве или развева
нии остаточных продуктов 
выветривания или при по
ступлении в осадок продук
тов химического или биохи
мического происхождения, 
выпадающих из морской 
воды в бассейне осадконако
пления. Из циркулирующих 
подземных вод впоследствии 
выпадает большое количе
ство минеральных веществ, 
заполняющих поровое про
странство породы.

Разновидность осадоч
ных отложений опреде
ляет тип образующейся по

роды. Те осадки, которые сложены преимущественно твердыми 
обломками ранее существовавших пород, являются к л а с т и  ч е с к и -  
ми;  к ним относятся галечники, пески и алевриты и их литифицирован- 
ные разности (конгломераты, песчаники и алевролиты). Те осадки, в 
которых содержится значительное количество глинистых минералов, 
образующихся при выветривании, относятся к илам (или глинистым 
сланцам и аргиллитам после литиф икации). Осадки, большей частью 
или целиком образовавшиеся из минералов, растворенных в морской 
воде, являются х и м и ч е с к и м и  (или биохимическими). Сюда
относятся известняки и доломиты, эвапориты (продукты испарения
рассолов), железные руды, фосфориты, кремни и связанные с ними 
силициты.

Рис. 2-2. Д и аграм м а, иллю стрирую щ ая слож ный 
характер  образования осадочных пород.
/  — вулканические вы бросы; 2 — поступления из атмо- 
сферы Оа—СОа—Н*0; 3 — раздроблен н ая  порода; 4 — ре- 
голиты Si—A l— Fe; 5 — подземны е воды; 6 — вещ ество 
космического происхож дения; 7 — океанические воды 
N a—К—Са—M g
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Строение (fabric) *
В метаморфических и изверженных породах слагающие минералы 

характеризуются протяженными взаимопроникающими контактами; 
осадочные породы, наоборот, характеризуются четким каркасом, со
ставные элементы которого соприкасаются друг с другом сторонами 
или обнаруживают точечные контакты. В связи с подобным строением 
осадочные породы, в отличие от других, обладают высокой пористостью 
и проницаемостью. Следовательно, они способны как  удерживать, тан 
и пропускать различные флюиды. Осадочные породы являются глав
ным вместилищем природного газа, нефти, артезианских вод и различ
ных рассолов. Начальная пористость их бывает высокой — от 35 до 
45% от общего объема, но отложения в порах, выпадающие из мине
рализованных вод, как правило, значительно уменьшают эту величину.

Особая микрогеометрия осадочных пород объясняется их проис
хождением. Каждый элемент каркаса — песчаное зерно, галька или 
обломок раковины — образуется вне породы, он механически уклады 
вается и занимает свое место в строении породы. Хотя для некоторых 
изверженных пород (особенно стратиформных пирокластических обра
зований) характерна геометрия осадочных тел, большая их часть 
представляет собой кристаллические агрегаты. Строение, описанное 
выше характерно для галечников и песка, а такж е для их литифициро- 
ванных разностей (конгломератов и песчаников); оно такж е типично 
для многих известняков. Такие известняки практически представляют 
собой карбонатные пески и алевриты; их строение во многом анало
гично обычным песчаникам и алевритам.

Поскольку отдельные зерна не могут по всей поверхности сопри
касаться друг с другом, в осадочных породах давление распределяется 
неравномерно. Масса перекрывающих пород приходится на относительно 
небольшую площадь соприкосновения отдельных зерен, тогда как флю
иды, заключенные в порах, находятся под давлением, равным массе 
водяного столба до земной поверхности (мы допускаем, что поры сво
бодно связаны с поверхностью). При неравномерных значениях д авле
ния происходит растворение твердых частиц на контактах и осаж де
ние растворенных материалов в поровых пространствах; если этот про
цесс дойдет до конца, то будет полностью уничтожено поровое прост
ранство, и давление в системе уравновесится.

Растворы, заполняющие поры, являются средой, в которой проис
ходят реакции между ними и элементами каркаса породы. Если флю
иды, находящиеся в порах, тоже приходят в движение, то в породу по
ступают и выносятся из нее минеральные компоненты в растворенной 
форме, что сказывается на составе осадочной породы.

Исследователь осадочных отложений обязан не только изучать со
став твердых компонентов, но такж е должен принимать во внимание 
мобильную и химически активную фазу, составляющую значительную 
часть породы. Чем ближе обломочная порода к своему первоначаль
ному состоянию, тем больше в ней относительный объем нетвердой ф а 
зы; чем более высоких ступеней диагенеза или метаморфизма такая  по

* Термин «fabric» имеет несколько иной смысл по сравнению  с термином « s tru c tu 
re» (текстура) и « tex ture»  (структура). Обычно он подразум евает определенную  ориен
тировку в пространстве компонентов, слагаю щ их осадочную  породу. Ф. Д ж . Петти- 
дж он нередко использует «fabric» как  термин, соответствую щ ий по смыслу «строению». 
В зависимости от контекста «fabric» переводится как  «строение», «текстура» или 
«структура». — П р и м .  р е д .
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рода достигает, тем ощутимее роль твердого каркаса и тем более оса
дочная порода становится похожей на метаморфическую или д а ж е  
изверженную.

Однако некоторые осадочные породы не обладают обычными оса
дочными каркасами и поровыми системами. К ним относятся о саж д а
ющиеся из воды каменная соль и гипс, такие накопления in situ  как 
уголь и осадки, имевшие нормальное строение, но впоследствии изме
ненные перекристаллизацией и замещениями (доломиты) или превра
щенные в кристаллическую мозаику в результате роста зерен («вто
ричное разрастание»), подобные кристаллическим известнякам или 
«осадочным мраморам».

Состав
От изверженных пород осадочные образования отличаются значи

тельными колебаниями состава, тем не менее многие разновидности х а
рактеризуются необыкновенно ограниченным составом. Крупнейшие 
скопления многих химических элементов, известных в земной коре, на
ходятся в осадочных отложениях. Такие скопления образуются в ре
зультате неоднократных размывов и переработки выветрелых остат
ков древних пород; примером могут служить стекольные пески, содер
жание кварца в которых превышает 99%. Другие отложения образу
ются в результате направленного действия избирательных химических 
или биохимических процессов, и при благоприятном их течении в оп
тимальных условиях образуются такие конечные продукты, как  изве
стняки с высоким содержанием кальцита (более 99% С а С 0 3), камен
ная соль и гипс. Аналогичные по характеру изверженные породы нам 
неизвестны.

Минералы, образованные вне места осадконакопления и механиче
ски принесенные в осадок во время его отложения, относятся к так 
называемым а л л о г е н н ы м  минералам, те же, которые образуются 
in situ, называются а у т и г е н н ы м и .  Следовательно, недостаточно 
просто определить минеральные компоненты осадка, как  недостаточно 
сделать их количественный анализ. Необходимо разбить минералы на 
смысловые категории, определить, какие из них являются аллогенными 
(или обломочными) и какие аутигенными (или постседиментационны- 
ми). Некоторые исследователи могут пойти дальш е и установить, какие 
аутигенные минералы синхронны процессу аккумуляции, а какие обра
зовались позже; сделать вывод, какие минералы образовались при оса
ждении в пустотах, а какие — в результате замещения; различить 
минералы, образовавшиеся при выветривании, от тех, которые образова
лись в осадочных породах или подземных условиях. Все эти заключе
ния о времени образования и связанном процессе (диагенез, метамор
физм или выветривание) требуют тщательного исследования структур
ных взаимоотношений зерен, слагающих породу. Д ля  решения этой 
задачи необходимо применять микроскопический анализ в шлифах.

В противоположность минералам изверженных и метаморфических 
пород, минералы обломочных осадочных пород не образуют равновес
ных соединений. Они не образуются в равновесии друг с другом или с 
раствором, из которого осаждаются. Но хотя минералы не находятся 
в равновесном состоянии, химических преобразований, направленных 
на достижение равновесия, не происходит из-за химической инертно
сти твердых частиц или в связи с преобладанием низких температур. При 
повышении температуры и нарушении условий, ограничивающих тече-



ние реакции, минеральный состав может значительно измениться. Эта' 
явление происходит на глубоких уровнях земной коры в процессе ме
таморфизма. Правда, отдельные реакции протекают и при низких тем
пературах и давлении. Такие д и а г е н  е т и ч е с к и е  реакции происхо
дят в основном между составными элементами каркаса породы и 
заключенными в ее порах растворами. В осадках, выпадающих из раство
ров или образующихся биохимическим путем, многие из которых мета- 
стабильны, диагенетические преобразования происходят чаще и, сле
довательно, наблюдаются более глубокие изменения.

В некоторых некластических осадках (вероятно в большинстве) 
минеральные компоненты находятся в равновесном состоянии. Цзень 
[29] считал, что в результате диагенетических реакций на дне моря 
в осадках Перуанского желоба возникает подобное равновесие. Ана
логичные равновесные соотношения были установлены в некоторых 
карбонатных породах плато Камберленд, штат Теннесси, США [16]. 
Примеры отложений, образующихся при испарении рассолов, менее 
показательны.

Классификация

Классификация осадочных пород представляет собой задачу, на- 
решение которой затрачено немало усилий, однако окончательное реше
ние, удовлетворяющее всем требованиям, до сих пор не найдено. Следо
вательно, нам необходимо рассмотреть цели, стоящие перед классифи
кацией пород, и изучить более тщательно принципы, положенные в их 
построение. Большинству исследователей не удалось четко наметить 
эти цели и принципы, хотя вопрос о философских концепциях, лежащ их 
в основе классификации осадочных пород, рассматривался неоднократ
но [6, 25, 10, 17, 13, 19, 15].

Как отмечал Роджерс, с проблемой классификации органически 
связаны вопросы терминологии или номенклатуры. Научные наимено
вания определяют группу или класс объектов и, следовательно, под
разумевают классификации. А классификация в свою очередь помога
ет сгруппировать изучаемые объекты в классы или категории, которым 
могут быть присвоены наименования. Таким образом, первая цель 
классификации заключается в том, чтобы подобрать группы и соответ
ствующие наименования, которые могут заменить словесное описание 
классифицируемых объектов. Д ля  достижения успеха номенклатура и 
классификация должны базироваться на взаимном согласии тех, кто 
в такой систематизации нуждается.

Однако, как отметил Грабау, точность классификации приводит к 
точности исследовательской мысли, а следовательно, классификация: 
представляет большую ценность для дисциплинированного мышления.. 
Классификация в стенографической форме отраж ает наши знания о- 
предмете. Таким образом, создание классификации является попыткой 
упорядочить наши знания. Короче говоря, вторая цель классификации: 
заключается в изображении идей или концепций в обобщенном виде.

Д л я  определения класса необходимо выбрать ограничивающие 
параметры. Выбор параметров определяется конвенцией или их при
менимостью, или просто соглашением заинтересованных сторон. Н а  
поскольку выяснение генезиса является конечной целью любого изуче
ния пород, выбранные параметры должны нести генетический смысл 
или быть определяющими. В биологии основой всех фундаментальных 
таксономических исследований служит подбор определяющих характе-
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ристик для целей классификации, а второстепенные особенности опу
скаются (например, не все, что летает следует объединять в одну 
группу). Трудности классификации осадочных пород большей частью 
возникают из-за несогласия исследователей по принципиальным раз
личиям между обломочными (экзогенными) и химическими (эндоген
ными) породами. Важные свойства одной группы пород являются вто
ростепенными для другой. Таким образом, если ко всем карбонатным 
породам, имеющим полигенетическое происхождение, применять одни 
и те же понятия, то это скорее замаскирует, нежели прояснит их исто
рию формирования.

Породы в конце концов — это совокупность параметров, из кото
рых всего лишь два или три выбираются для классификации. Невоз
можно построить классификацию, основанную на всех известных или 
доступных для изучения свойствах. Жизнеспособная классификация 
берет за основу два или три параметра и отбрасывает все остальные. 
Т акая  альтернатива требует, чтобы определяющие параметры отра
жали не только генетические позиции, но и чтобы они были наиболее 
важными. Несомненно, все свойства пород что-либо означают, но одни 
значат больше, а другие — меньше. М агнитная восприимчивость пес
чаников явно менее важный параметр в генетическом отношении, чем 
их гранулометрический состав. В целом выбранные свойства также 
должны легко устанавливаться или измеряться, а время, затраченное 
на это, не должно быть длительным. Важную роль играют химические 
анализы, но для разработки классификации осадочных пород они вряд 
ли применимы.

Какие же свойства пород считаются наиболее важными? Нами вы
браны такие, которые представляются полезными в свете существую
щих концепций и знаний. Новые идеи и новые открытия могут сделать 
их выбор непригодным, и тогда возникнет необходимость пересмотреть 
существующие классификации и номенклатуры. Т акая  неустойчивость 
номенклатуры довольно тревожный факт, но это плата за прогресс 
науки и лишнее доказательство того, что классификация представля
ет собой идеи и концепции в кодированной форме, подверженные 
постоянному пересмотру.

Большинство классификаций осадочных пород имеют традицион
ный характер и, подобно Т о п  с и, они «только возникли». Существует 
несколько попыток стандартизировать номенклатуру — пересмотреть 
термины, установить количественные пределы, искоренить плохие и 
устаревшие термины (см. доклады Комитета по осадконакоплению, 
куда относятся работы Уэнтуэрта и Уильямса [27] по пирокластиче- 
ским осадкам, Уэнтуэрта [25] по грубообломочным породам; Аллена
[1] по среднезернистым обломочным породам; Твенхофела [24] по 
тонкозернистым обломочным породам и Тарра[23] по кремнистым 
осадкам). Однако было сделано всего несколько попыток рассмотреть 
проблему в целом и найти единое комплексное решение, аналогичное 
принятому при классификации изверженных пород.

Объем книги не позволяет дать детальный обзор всех полных или 
неполных классификаций, предложенных для осадочных пород. В ка
кой-то степени это было сделано Ломбардом [13]. Поскольку класси
фикации нескольких подгрупп или семейств осадков детально рассмат
риваются в соответствующих разделах  книги, приводить их здесь нет 
смысла. В заключение можно сказать, что лю бая попытка применить 
единую классификацию ко всем осадочным породам приведет к труд
ностям из-за полигенетической природы осадочных материалов. Если
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схема будет основываться на важных генетических свойствах, то полу
чится, что свойства, важные для одной группы осадков, могут оказать
ся второстепенными для другой группы иного происхождения. Н апри
мер, принцип зрелости является фундаментальным, но его можно при
менить только к тем породам, которые представляют собой продукты 
выветривания метастабильных материнских пород. Если применить 
этот принцип к пирокластическим материалам, то он не будет иметь 
никакого значения. Подобным образом понятия об области сноса, не
обходимые для понимания структуры и состава обломочных отложе
ний, будут малозначащими или бессмысленными в применении к хм 
мическим осадкам. Следовательно, 
построить всеобъемлющую класси
фикацию трудно.

Однако представляется воз
можным построить частичные (не
полные) классификации, подходя
щие для определения классов осад
ков, которые тесно связаны с фун 
даментальными представлениями 
об их происхождении. Например, 
много сил затрачено на решение 
проблем классификации песчаников 
и известняков (эти классификации 
рассматриваются в главах, посвя
щенных указанным осадкам).
С другой стороны, классификация 
глинистых пород в настоящее вре
мя не удовлетворяет предъявляе
мым к ней требованиям.

В этой книге осадочные поро
ды сгруппированы в соответствии с 
преобладающим их применением 
(рис. 2-3), что сделано исключитель
но для удобства. Самостоятельные

Рис. 2-3. У прощ енная классиф икация 
осадочны х пород (за  исключением эпи
генетических о тло ж ен и й ).
I — экзогенны е породы, «п ластические»: 1 — 
кластические осадки  (тилль и ти л л и ты ); 2 — 
пирокластические осадки  (туфы и т. д .): 3 —  
элю вий (почвы ); 4 — эпикластические осадки, 
«перемытый элю вий»: а  — грубы е (устойчи
вы е — конглом ераты  и песчаники), б — тон 
кие (продукты гидролиза — глины ); 5 — см е
ш анны е осадки (карбонатны е, углисты е гли 
ны, туф ф итовы е глины и т. п .). II — эндоген
ные породы, «хиинческие и биохим ические»: 
6 — органические остатки  (уголь и т. д .) ;  7 — 
химически осаж ден ны е осадки: а  — водно-
осаж ден ны е известняки и доломиты , фосфори
ты, ж елезосодерж ащ и е породы, кремни; б — 
эвапориты  (галит, гипс, ангидрит и т. д.)

главы посвящены, например, гру
бообломочным породам (конгломератам и осадочным брекчиям), пес
чаникам, глинистым сланцам и алевролитам. Вулканические породы 
рассматриваются отдельно, хотя по своим структурам они сходны с 
другими обломочными отложениями. Но поскольку их составляющие 
имеют вулканическое происхождение, концепции зрелости и переноса, 
применяемые к продуктам выветривания, для этой группы осадков зна
чения не имеют. Включение описания всех известняков (и доломитов) 
в одну главу, несмотря на их полигенетическую природу, вновь оправ
дано в связи с применением этих пород. Более того, несмотря на то 
что многие разновидности известняков обнаруживают обломочные 
структуры и текстуры, по своему происхождению это внутрибассейно- 
вые образования. Таким образом, концепция зрелости состава лишена 
смысла в применении к карбонатным породам.

Характеристики остальных групп осадков не обломочного проис
хождения объединены в одну главу, так  как  невелик относительный 
объем, занимаемый ими в земной коре. Некоторые из них (кремни, 
железосодержащие осадки и фосфатные отложения) связаны общими 
проблемами происхождения. Значительная трудность заключается в 
том, чтобы решить, являются ли эти породы непосредственными про
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дуктами осаждения или представляют собой результат диагенетических 
{или эпигенетических) замещений. Нам представляется, что на их про
исхождение влияет кислотность или щелочность раствора и его окис
лительно-восстановительный потенциал. С другой стороны, эвапориты и 
углистые осадки, хотя и относятся к далеко отстоящим друг от друга 
классам, такж е включены в эту главу.

Предлагаем читателю познакомиться с этими несколькими глава
ми для дальнейшего обсуждения проблем классификации.

Общий объем и масса осадочных пород
Подсчитано, что осадочное (и метаосадочные) породы по объему 

составляют лишь 5% изученной литосферы (16-километровая наруж 
ная оболочка земного ш ар а) ,  в то время как  изверженные (и мета- 
изверженные) породы слагают 95% [3, с. 34]. С другой стороны, 
площадь, на которой развиты осадочные породы, равняется 75% терри
тории суши, а изверженные породы обнажаются только на 25% пло-

, щади (рис. 2-4). Следовательно, 
вполне очевидно, что осадочные по
роды слагают только тонкий при
поверхностный слой. Хотя мощ
ность осадочных толщ колеблется от 
О до 13 км, составляя в среднем, по 
данным Лейта и Мида [12, с. 73], 
2,2 км на континентах (цифра, ко
торая незначительно отличается от 
недавней оценки Блатта [2] в 
1,8 км). Осадки повсеместно рас
пространены на дне океанов. М ощ 
ность этого осадочного покрова точ
но не известна. По одним оценкам 
ее величина не превышает 0,2 км *
[2], по другим составляет более 

3,0 км [11, с. 189], однако по современным представлениям средняя
мощность составляет 1,0 км [4, с. 199]. К ак  могут получиться такие 
различные оценки?

Суммарный объем и масса осадочных пород на Земле подсчиты
ваются различными способами. Если предполагать, что весь натрий,
растворенный в океане, образовался при выщелачивании первичных 
изверженных пород, можно показать, что это количество натрия в мор
ской воде образуется при полном разложении земной оболочки мощ
ностью 0,5 км [3, с. 31]. Поскольку часть натрия остается в осадках 
и в рассолах глубоководных бассейнов и таким образом не весь натрий 
попадает в океан, эта цифра нуждается в корректировке. После вне
сения соответствующей поправки мощность выветрелой оболочки на 
изверженных породах определяется всего лишь в 0,8 км. Объем этого 
материала при выветривании и переходе в осадок растет за  счет про
цессов окисления, карбонатизации и гидратации. Если считать (по 
К ларку), что увеличение объема осадков происходит примерно на 10%, 
то суммарный объем отложений, образовавшихся при разрушении ма
теринских изверженных пород, составит приблизительно 4 ,4Х Ю 8 км3. 
Такого объема пород достаточно для того, чтобы образовать равно-

* По данным глубоководного бурения, мощ ность осадочного покрова в ряде
• случаев достигает более 2, 0  км. — П р и м .  р е д .

Ри с. 2-4. О тносительное содерж ание и з
верж енны х и осадочных пород в земной 
коре:
а — по объему, б — по площ ади. П о К ларку 
[3, с. 34]. /  — осадочны е породы; 2 — извер
ж енные породы
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мерную оболочку всего земного ш ара мощностью 735 м. Если весь 
этот материал сконцентрировать на континентах (площадь которых 
оценивается примерно в 1/3 площади земного ш ар а) ,  то мощность 
осадочного покрова увеличится до 2200 м. Гольдшмидт [5, с. 866] ан а 
логичным образом подсчитал объем выветрелых изверженных пород 
и объем осадков, образованных впоследствии, на основании содерж а
ния натрия в морской воде, его оценка составила 3 ,0Х Ю 8 км3. Кюнен
[11] применил к данным К ларка различные поправки и получил циф
ру 8 Х 1 0 8 км3, к которой он добавил подсчитанную величину 5 Х Ю 8 км3 
разрушенного, но не разложенного м атериала (туфы, граувакки и 
т. д.), и получил в итоге 13,0Х108 км3 (табл. 2-1).

Т а б л и ц а  2-1
Подсчитанный объем осадочных пород

Автор Объем, км3

К ларк  [3, с. 32]
Г ольдш м идт [5]
Кюнен [11, с. 188]
Викман [28]
П олдерварт [18, с. 126— 130] 
Хорн и А дам с [8 , с. 282] 
Ронов [20, с. 29]
Б лат  [2, с. 259]

3.7 X I О8 
3 ,0 Х 1 0 8

13 ,0Х 103 
4 ,1 ± 0 ,6 Х  10s 

6,3 Х 108 
10,8Х 10s 
9,0 X I О8
4.8 X 10е

Другие исследователи подходили к решению проблемы с иных то
чек зрения и пытались суммировать реально существующие данные. 
При таком подходе подсчитываются площадь, покрытая отложениями, 
и нх мощность. Полдерварт [18, с. 124], например, свои подсчеты ос
новывал на оценках мощности осадков на континентах — щитах, в моло
дых складчатых поясах, океанических бассейнах и на континентальных 
шельфах. П олдерварт использовал расчеты, которые выполнил Кей 
[9, с. 92] для первых двух областей, и подсчеты, основанные на гео
физических данных и анализе скоростей осадконакопления для двух 
последних территорий. Хорн и Адамс [8] подошли к решению пробле
мы примерно так же, как и Полдерварт, однако использовали несколь
ко отличные данные и получили в результате цифру 10,8X 108 км3 
вместо 6 ,ЗХ Ю 8 км3 по оценке Полдерварта.

Используя до некоторой степени похожий подход, Б л ат  [2] полу
чил суммарную величину 4 ,8Х Ю 8 км3. Это соответствует толщине обо
лочки всего земного ш ара в 810 м, что не существенно отличается от 
цифры, полученной Кларком (735).

Принимая соответствующие допущения о плотности минералов, 
пористости или величине объемной плотности породы, можно перевести 
указанные цифры объема в массу. Например, П олдерварт оценивает 
массу осадков цифрой 1702Х Ю 15 метрических тонн, а Гаррелс и М ак
кензи [4, с. 247] приводят величину 3 200Х Ю 15 тонн.

Возникает вопрос, а является ли объем или масса постоянной вели
чиной или она постепенно увеличивается во времени по мере образо
вания новых осадков? Или, другими словами, наблюдается ли стабиль
ное состояние, при котором объем образующихся осадков уравновеши
вается потерей объема породы в процессе гранитизации? Этот воп
рос изучали Гаррелс и Маккензи [4, с. 259], и мы рассматриваем его 
в гл. 17.
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Относительная распространенность пород
Из большого числа разновидностей известных пород только неко

торые являются наиболее распространенными. Три главных типа — 
песчаники, глинистые сланцы и известняки — составляют 95% и бо
лее всех пород. Однако эти три типа распространены неодинаково. 
Различные исследователи делали попытки оценить их относительную 
распространенность.

Т а б л и ц а  2-2
Распространенность осадочных пород (в %)

Автор

Порода Лент и 
Ми Is* 

[121
Шухерт3*

122]
Кюнен1*

НИ
Крынин5*

[10J

Хорн и Р

Континен
ты — щиты

дам** |.8|

Мобильные
шельфовые

пояса

Рон

Плат
формы

он7- 1 2 1 )

Геосин
клинали

Сланец 46 44 57 42 53 59 49 39
Песчаник 32 37 14 40 28 36 24 19
И звестняк 22 19 29 18 19* 5 21 16

* В клю чая эвапориты .
** По данны м измерений разрезов Северной Америки, суммарной мощ ностью  156 тыс. м.

3* По данны м измерений разрезов палеозойских отлож ений  Северной Америки, максимальной 
мощностью 78 тыс. м.

По данны м  измерений разрезов Индонезии. 
г'* И сходны е данн ы е для  расчета не приводятся.
6* Д ан н ы е заим ствованы  из нескольских источников. М еханизм расчетов не объясняется.
7* В улканические осадки образую т дополнительное заполнение геосинклиналей на 25%.

Т а б л и ц а  2-3

Распространенность осадочных пород (по расчетам)

Порода

Автор

Мид*
[141

Кларк**
[31

Холмс3*
171

Бикман1*
[28]

Глина 82 80 70 83
П есчаник 12 15 16 8
И звестняк 6 15 14 9

* Сочетание соотношений усредненных значений содерж ан ия глинисты х сланцев, песчаников 
и и звестняьзв д а е т  м аксим ально приближенное к  среднему  зн ачени е состава изверженной лоро 
дм . Расчет базируется на результатах хим ичес ких  анализов.

** К ларк отнес весь свободный к варц  усредненной кристаллической  породы к  песчаникам, 
а половину кальц и я  — на образован ие известняков.

з* Расчеты  соответствую т соотнош ениям материалов, поставляем ы х крупнейш ими реками на 
земном ш аре.

4* М етодика та ж е, что и у М ида. П роцентные соотнош ения подсчитаны по данным Викмана.

Оценку относительной распространенности можно сделать несколь
кими способами: либо путем фактических измерений множества страти
графических разрезов (табл. 2-2), либо методами подсчета, базирую
щимися на некоторых геохимических соображениях (табл. 2-3). Во 
втором подходе делаются попытки определить пропорции (соотноше
ния), в которых должны находиться усредненные анализы глинистых 
сланцев, песчаников и известняков для того, чтобы дать усредненный 
анализ, удовлетворяющий усредненной изверженной породе (из кото
рой, вероятно, они все произошли). Еще в 1907 г. Мид [14] произвел 
такие расчеты и оценил соотношения как 80:11:9 соответственно для
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глинистых сланцев, песчаников и известняков. Современная оценка 
[4, с. 243], основанная на уточненных данных, составляет 81:11:8, т. е. 
полученные цифры от оценок Мида существенно не отличаются.

Данные, полученные в результате измерений и подсчетов, до неко
торой степени не совпадают. В целом соотношения, полученные из ре
зультатов стратиграфических замеров, обнаруживают более высокое 
соотношение песчаников и известняков и меньшее количество глини
стых сланцев, чем получается в расчетах. Это несоответствие можно 
отчасти отнести за счет потери тонкозернистого материала, происходя
щей в глубоководной части моря, поэтому глинистые сланцы в страти
графической летописи на континентах представлены неполностью.

Изменяются ли во времени соотношения между наиболее распро
страненными осадочными породами? Этот вопрос рассматривается в 
работах Ронова [20, 21], Гаррелса и Маккензи [4, с. 258—259] (см. 
гл. 17).
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ГЛАВА 3. СТРУКТУРА ОСАДОЧНЫХ ПОРОД

Структуру осадочной породы определяют размер, форма и распо
ложение слагающих ее минералов. Структура характеризует микрогео
метрию породы. Термины г р у б о з е р н и с т а я ,  у г л о в а т а я  или 
ч е ш у й ч а т а я  свидетельствуют о структурных особенностях осадоч
ной породы. Однако геологу в работе могут понадобиться более точные 
описания и могут возникнуть такие вопросы: насколько грубозернистая, 
в какой мере угловатая или под каким углом и в каком направлении 
наблюдается чешуйчатая структура? Следовательно, существует необ
ходимость четко определить структуру как свойство породы, предло
жить метод измерения, произвести статистические выкладки для по
роды в целом и, самое главное, понять важность рассматриваемого 
свойства для геологических построений. Некоторые особенности струк
туры нельзя свести к простым показателям, они сложные и зависят 
от многих основных свойств, которыми обладают обломочные зерна. 
Например, пористость зависит от упаковки, формы зерен и их сорти
ровки.

В противоположность структуре, понятие т е к с т у р а  характери
зует более крупные черты породы, хорошо заметные при полевых на
блюдениях. Структура породы связана с взаимоотношением зерен, а 
текстура учитывает такие параметры как слоистость, знаки ряби и 
т. д. Структуру породы лучше всего изучать в шлифе или на мелких 
образцах; наоборот, текстура обычно изучается в обнажении и реж е 
в образцах горных пород.

Подавляющее большинство осадочных пород отличается от извер
женных и кристаллических пород наличием каркаса зерен, устойчивого 
в гравитационном поле Земли. В противоположность зернам извержен
ных и метаморфических пород, тесно соприкасающихся друг с другом, 
зерна осадочных пород контактируют между собой частично, образуя 
открытую трехмерную решетку. Ранее сформированные зерна многих 
осадков участвуют в строении породы в виде твердых частиц, попада
ющих в породу из движущихся жидкостей под влиянием силы тяж е
сти. Они не образуются in situ. Можно сказать, что породы, образовав
шиеся таким путем, обладаю т г и д р о д и н а м и ч е с к о й  с т р у к 
т у р о й .

В новообразованных осадках создается значительное межгрануляр- 
ное пространство, т. е. высокая пористость. Пористость песков может 
достигать 35—40% от суммарного объема породы, а в свежих алеври
товых и глинистых осадках пористость бывает еще выше, достигая 
80%. Таким образом, осадочные породы резко отличаются от извер
женных и метаморфических, которые либо слабопористые, либо пори
стость отсутствует вообще*. С течением времени, однако, поры, з а 
полненные растворами, становятся центрами отложения новых мине
ралов, цементирующих обломочные зерна. Соответственно происходит 
постепенное уменьшение пористости, и в конечном итоге она может 
исчезнуть совсем. Структуры, образующиеся в результате подобного

* Э ффузивны е породы нередко обладаю т высокой пористостью и проницаем о
стью. — П р и м .  р е д .
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химического осаждения из растворов и за счет изменения элементов 
каркаса, в целом называются д и а г е н е т и ч е с к и м и .  Большей 
частью такие структуры кристаллические. Иногда они бывают настоль
ко развиты, что первоначальная осадочная структура оказывается 
замаскированной или д аж е уничтоженной, хотя во многих случаях со
храняются реликты первоначального строения.

Следовательно, почти во всех осадочных породах можно наблю 
дать две структуры — гидродинамическую и диагенетическую. Это 
положение справедливо не только для песчаников, но и для многих, 
если не для большинства, известняков, которые сильнее различаются 
по составу элементов каркаса, чем по строению, наблюдаемому под 
микроскопом. Кварцевый песчаник может цементироваться кварцем, 
в результате чего образуется оптически однородная масса, представля
ющая собой кристаллическую мозаику (кварцит). Подобным же обра
зом криноидный песчаник может быть сцементирован кальцитом в оп
тически единое целое с элементами каркаса, и порода превратится в 
«осадочный мрамор». Многие диагенетические структуры являются или 
микрокристаллическими в связи с тем, что такой характер имели пер
вичные компоненты, или поскольку распались более крупные элемен
ты каркаса. В результате частичного разложения некоторых песков 
(процесс формирования граувакк) образуется тонкозернистый м а
трикс* породы. Разложение обломков вулканического стекла или вклю
чений приводит к аналогичным результатам. В известняках оолиты и 
обломки организмов захваты вает процесс микритизации. Однако при 
обычной температуре карбонатные породы наиболее восприимчивы к 
процессам перекристаллизации, в результате которых образуется более 
крупнокристаллическая структура. К сожалению, структура многих 
пород, в частности глинистых сланцев, настолько тонкозернистая, что 
поддается изучению под микроскопом с большим трудом. В этих слу
чаях обычно невозможно отличать первичные осадочные структуры от 
структур диагенетических. Строение таких пород по сравнению с тек
стурами песчаников и известняков изучено еще слабее.

Некоторые структуры не относятся ни к гидродинамическим, ни к 
диагенетическим. Они могут быть б и о г е н н ы м и ,  если образуются в 
результате жизнедеятельности организмов, или к о л л о м о р ф н ы м и ,  
если возникают при коагуляции гелей.

В этой главе прежде всего рассматриваются структуры осаждения, 
главным образом гидродинамические, характерные для песков и алев
ритов, независимо от того кремнистые ли они или карбонатные, а з а 
тем анализируются кристаллические структуры диагенетического или 
сходного происхождения.

Размер частиц обломочных пород

Размер частиц обломочной породы имеет большое значение. Р аз 
мер обломков, слагающих породы, является отчасти основанием для 
подразделения их на конгломераты, песчаники и глинистые сланцы. 
Размер зерен и выдержанность их по размеру (сортировка) служат 
показателями способности и эффективности транспортировки. Для

* Термин «матрикс» (m atrix ) хорош о известен советским литологам . Он не 
является  синонимом «цемента», так  как  подразум евает тонкозернистый м атериал, окру
ж аю щ ий более крупные зерна и обломки. Зерна, из которы х состоит матрикс, могут 
быть в свою очередь сцементированы. — П  р и м. р е д.
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нормальных терригенных водноосажденных материалов размер облом
ков в некоторой степени служит показателем близости области сноса. 
Более грубозернистые осадки, как правило, не переносятся на большие 
расстояния. Некоторые агенты и способы транспортировки значитель
но различаются по способности переносить и сортировать материал. 
Совершенно ясно, что для седиментолога размер и сортировка зерен 
являются первоочередными параметрами для изучения.

Полное понимание геологической значимости разм ера зерен при
дет только в том случае, если исследователю ясно содержание этого 
понятия, известны показатели распределения обломочных зерен по р аз 
меру, процессы стоящие за ними, и взаимосвязь между размером, р ас
стоянием и направлением переноса.

Понятие размерности зерна

Если бы обломки, слагающие осадочную породу, имели шарооб
разную форму, то не существовало бы особых трудностей описать или 
измерить их. Вполне достаточно было бы определить диаметр таких 
обломков. Однако, например, обломки, слагающие галечник, обычно 
имеют исключительно неправильную форму и поддаются классифи
кации, тем не менее, характеризуя галечники, говорят, что они слож е
ны галькой определенного «диаметра». Что же такое «диаметр» твердой 
частицы неправильной формы?

Как правило, диаметр частицы можно измерить непосредственно, 
хотя здесь существуют определенные трудности, поскольку обломок 
имеет неправильную форму. Некоторые исследователи приводят зн а 
чения д л и н ы ,  ш и р и н ы  и т о л щ и н ы  обломка, не д авая  четкого 
определения этих понятий. У трех
осного эллипсоида определить 
длинную, промежуточную и корот
кую оси легко, но д аж е беглый про
смотр коллекции галек покажет, 
насколько трудно найти эти изме
рения у твердой частицы неправиль
ной формы. Долж ны ли «диаметры» 
или отрезки на координатной оси 
пересекаться под прямыми углами?
Д олж ны ли они проходить через 
общую точку? В каком сочетании 
они должны образовать «средний» 
диаметр? Или, может быть, одного 
промежуточного диаметра достаточ
но для измерения размера зерна?
Крамбейн [166] рассмотрел все 
указанные вопросы и дал объективные рабочие определения этих поня
тий (рис. 3-1). Некоторые другие определения дает в своей работе 
Хамберт [124, с. 11].

На практике понятие д и а м е т р  широко изменчиво в зависимо
сти от способа измерения. Существующие методы его измерения 
основаны на допущении, что обломочные частицы сферичны или прибли
жаются по форме к шару, и таким образом все измерения можно пред
ставить в виде диаметров этих шаров. Если эти условия не удовлетво
ряются, приводимые размеры или неточные или неправильные. Очень 
часто непосредственно диаметр не измеряется. Вместо него измеряет-

Рис. 3-1. Основные понятия и приемы 
измерения диам етра гальки.
Слева изм еряется разм ер  по оси Ь, в центре— 
по оси с, справа галька  изображ ен а в пер* 
спективе. По К рам бейну [106]
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100 10 1.0 0.1 0.01

Микро- и м а к р о ск о п и 
ческие измерения

Аппар атура  д ля  
метода осаждения

Ситовый анализ 

15 -

0 001 0,0001 М М

-П --------------------1-------------------- Г

— г р а в и й - l - i —  п е с о к ----------- - I —-  А ле в р и т - . П  _ гзы м я ______ Коллоидные
1 частицы

Рис. 3-2. Границы разм еров зерен и методы механического анализа. По данны м М ю л
лера, с изменениями [2 2 1 ].
1 — электронны й микроскоп; 2 — ультрам икроскоп; 3 — микроскопия в ультраф иолетовом  свете; 
4 —  поляризационны й микроскоп; 5 — лупа  со специальной ш калой; 6 — прям ы е измерения; 7 — 
центриф угирование в непрерывном потоке; 8 — осаж ден ие центриф угированием ; 9 — седимента- 
ционный цилиндр (весы, пипетка, гидрометр, определитель оптической плотности и т. д .) ;  10 — 
отмучпвание воздухом; I I  — цилиндр Эмери; 12 —  отмучивание; 13 —  микроячеисты е сита; 14 — 
проволочные сита; 15 —м еталли ческая  пластина с отверстиями

Т а б л и ц а  3-

Представления о размере и диаметрах зерен

Измеряемое свойство М етод измерения Диаметр или эквивалентная величина

«Разм еры » конкретной 
гальки или валуна

Разм еры  проектируемого 
или увеличенного изо
браж ени я зерен

Р азм еры  поперечных се
чений мелких зерен

М иним альная или наи
м еньш ая площ адь сече
ния

М асса

Объем

П лощ адь поверхности 

С корость осаж дения

М акроскопический, крон
циркулем или ш аблоном

С оответствую щ ая ш кала, 
окуляр с микрометром

К ак и выше, по увели
ченному изображ ению  
в шлифе

Сита

Весы

Волюметр

Г азоадсорбционная у с та 
новка д л я  оценки вели
чин в м2/г
С едиментационны е ци
линдры, седиментацион- 
ные весы и т. д.

«Д лина», «ш ирина», «толщина», 
арифметическое, геометрическое 
или их логарифм ическое среднее 
значение
Н оминальны й диам етр проекции 
(диам етр окруж ности той ж е  пло
щ ади, что и проектируемое изо
браж ение *
Д и ам етр  в тонком ш лифе (диа
метр окруж ности, имеющей ту  же 
самую  площ адь, что и поперечном 
сечении **
«Ситовой диам етр» (ш ирина ми
нимального квадратного  отвер
стия, через которое пройдет ча
стица)
Д и ам етр  сферы той ж е массы и 
плотности, что и частица 
Н оминальны й диам етр (диаметр 
сферы того ж е объем а)

«Эквивалентный радиус», диаметр 
осаж дения (диам етр сферы, имею
щей одинаковую  с частицей ско
рость осаж дения и плотность)

* Ч ащ е определяется короткий разм ер проектируемого изображ ения.
** Ч ащ е оп ределяется и зображ ение случайного отрезка поперечного сечения.
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ся другой параметр, который с помощью определенных преобразова
ний переводится в диаметр. Например, можно измерить объем гальки, 
а затем р а с с ч и т а т ь  диаметр сферы, имеющей такой же объем. 
Это будет н о м и н а л ь н ы й  д и а м е т р  Уодела [327], и величина его 
не зависит от формы или плотности гальки. С другой стороны, измере
ния скорости осаждения, обычно используемой для определения 
размерности зерен, применяются только в том случае, если плот
ность и форма частиц постоянны. Измеряя скорость осаждения, можно 
определять радиус или диаметр обломка, допуская его сферическую 
форму и плотность, равную 2,65 (кварц). В книге не рассматриваются 
и не оцениваются все существующие методы (рис. 3-2). Этот вопрос 
исчерпывающе освещен в различных пособиях по лабораторным мето
дам [171; 58; 131; 154, с. 43— 147; 221, с. 52—96; 89; 3; 43, с. 47— 128]. 
В обобщенном виде определения понятия разм ера приведены в табл. 
3-1. Однако исследователь не должен забы вать  о понятии размерности, 
особенно при интерпретации аналитических результатов грануломет
рического анализа, который в силу объективных ограничений дает 
только приближенные данные.

Названия пород различной размерности

В геологической практике приняты различные термины общего 
пользования. Некоторые исследователи заменили эти общепринятые 
термины другими, менее известными. В табл. 3-2 приводятся различ
ные термины, применяемые к размерности, и даются производные, об
разованные от них.

Т а б л и ц а  3-2

Описательные термины размерности зерен

Термин Латинский термин

Структура
Обычный Греческий Обломоч пые породы

Некластиче- 
ские струк

турные

Крупная

Средняя

Тонкая

Гравий
(гравийный)

П есок
(песчаный)

Глина
(глинистый)

П сеф ит
(псефитовый)

Псам м ит
(псам м итовы й)

П елит
(пелитовый)

Рудит
(рудитовы й)

Аренит
(аренитовы й)

Л ю тит
(лю титовы й)

С ферит 

Г ранулит 

Пульвериг

Термины п с е ф и т ,  п с а м м и т  и п е л и т  заимствованы из грече
ского языка, а Грабау [100] предложил применять более или менее рав
нозначные термины с латинским корнем ( р у д и т ,  а р е н и т  и л га
т и т )  взамен таких обычных терминов, как г р а в и й ,  п е с о к  и г л и 
на.  В последних понятиях заложено определение состава или других 
признаков, поэтому, строго говоря, они не определяют размер частиц 
в породе. Если термин глина применять исключительно в минералоги
ческом смысле, то не существует термина для определения тонкозер
нистого материала по размеру. Д а ж е  если употреблять термины в 
двойном смысле, т. е. обозначая как тип породы, так и размерность 
ее зерен, то весьма сомнительно, будут ли удовлетворены геологи, на
зывая чистый известковый ил — глиной, а консолидированную р а з 
ность — аргиллитом. Д ля  таких образований более приемлем термин1 
л ю т  ит, а тонкозернистый известняк можно назвать к а л  ь ц и  л го-
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Рис. 3-3. Три типа представительной ш калы  размерности.
Ш калы  Гопкинса и А ттерберга являю тся  геометрическими, десятичны ми и циклическими. Ш кала 
А ддена, п озж е п оддерж ан н ая  У знтуэртом и принятая Комитетом Л ейн а, является  геометрической, 
но не циклической и не десятичной. Ш калы Почвенного бюро (М инистерство сельского хозяйства 
США) и К айе неупорядоченные. С хема иллю стрирует различны е значения гранулометрических 
терминов и подчеркивает необходимость их стан дарти зац ии . О братите внимание на колебания раз
мерности песчаной ф ракции (участки схем, отмеченные точкам и).
О. к. — очень крупны й, К. — крупны й, С. — средний, М. — мелкий, О. м. — очень мелкий

тит, его глинистый эквивалент — а р г и л л ю т и т ,  аналогичным обра
зом чистый карбонатный песок в литифицированном виде, вероятно, 
следует называть известняком, а не песчаником. Тиррел [318, с. 501] 
ограниченно применял латинские термины к осадочным породам и
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греческие — к их метаморфическим производным, он, например, упот
реблял понятие пелитовый кристаллический сланец.

Вне зависимости от выбора одни и те же термины у разных иссле
дователей означают различные предметы. Смысл, заложенный в тер
мин п е с о к ,  как  понятие размерности имеет широкие пределы 
(рис. 3-3). Следовательно, терминологию необходимо стандартизиро
вать. К сожалению, существует несколько стандартных схем. Строите
ли, почвоведы и геологи пользуются каждый своей схемой. Д а ж е  сре
ди седиментологов нет единого мнения; например, в Европе пользуются 
терминами, отличающимися от принятых в Северной Америке.

Стандарт, принятый большинством североамериканских седимен
тологов, берет начало в работах Аддена [320, 319]. Адден предложил 
геометрическую шкалу для ранжирования классов по размеру и вло
жил новое понимание в такие общепринятые термины, как г р а в и й ,  
п е с о к ,  а л е в р и т  и г л и н а .  В 1922 г. Уэнтуэрт в соответствии с 
результатами опроса мнений научных работников модифицировал по
нятия, предложенные Адденом. В 1947 г. Комитет геологов и гидро
логов («Комитет Лейна») рекомендовал принять к внедрению шкалу 
Уэнтуэрта — Аддена и термины размерности, опустив только один из 
них — класс гранул [189]. В настоящее время эта ш кала общепринята 
среди исследователей в Северной Америке, а после дополнения ее по
нятием Ф, предложенным Крамбейном в 1938 г., ш кала  стала широко 
применяться повсюду.

Комитет по вопросам осадконакопления при Национальном Сове
те научных исследований издал несколько инструкций, посвященных 
номенклатуре осадочных пород, в которые вошли рекомендации по пе
ресмотру терминов размерности [344, 341, 4, 316]. Рекомендации К о  
митета суммированы в табл. 3-3.

В а л у н  (boulder) определяется как  «обособленная масса породы, 
несколько окатанная или видоизмененная абразией при транспортиров
ке, крупнее, чем крупная галька»; минимальный размер валуна более 
256 мм. Д л я  образований, возникающих при выветривании in situ, ре
комендуются такие термины как в а л у н ы  р а з р у ш е н и я  или в а 
л у н ы  о т с л а и в а н и я .  Термин б л о к  сохраняется за «крупными 
угловатыми обломками, которые мало или совсем не изменены при 
транспортировке».

К р у п н а я  г а л ь к а  (cobble)*  определяется теми же понятиями, 
что и в а л у н ,  но размеры ее находятся в пределах 64—256 мм. Ана
логичным образом существуют г а л ь к и  о т с л а и в а н и я .

Г а л ь к а  представляет собой «обломок породы крупнее грубого 
песчаного зерна или гранулы, но мельче крупной гальки, который ока
тан или как-либо видоизменен под действием воды, ветра или льда». 
Диаметр гальки от 4 до 64 мм. Рыхлые скопления галек и крупной 
гальки называются г а л е ч н и к о м  (g rav e l)* * ,  который соответствен

* C o b b l e  ближ е всего по смыслу переводится как  «булыж ник». О днако этот 
термин в геологической практике не употребляется. Здесь и д алее  дается  перевод 
«крупная галька». — П р и м .  р е д .

** П риводимы й в оригинале термин «gravel»  соответствует по размерности, как 
явствует из текста, принятым в советской геологической литературе понятиям «гравий» 
(1— 10 мм) и «галька» (10— 100 м м ), почти полностью вклю чая обе фракции. Этот 
термин чащ е всего переводился словом «галечник», при этом подразум евалось, что 
в отлож ениях присутствую т и обломки разм ера  гравия. Аналогично, словом галька 
в переводе обозначены окатанны е обломки (pebbles) без строгого ограничения их р аз
мерности. Термин «гравий» появляется  лиш ь там , где есть указан ия на принадлеж 
ность осадков именно к этой фракции. — П р и м .  п е р .
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но может быть галечным, валунным и т. д. Сцементированный галеч
ник образует конгломерат.

Щ е б е н ь  — рыхлое скопление угловатых обломков пород, р а з 
мерностью больше песчаной. Их консолидированный аналог — б р е к- 
-ч и я.

Т а б л и ц а  3-3

Границы размеров общепринятых категорий и названия осадочных 
и эпикластических пород

Размер, Окатанные, полуокатанные, полууглоэатые Угловатые
мм Обломок Скопление Обломок Скопление

256 —  

64 —

Валун „Раунд-
стоун"

В алунны й галечник (g rav e l) 
В алунны й конгломерат

Блок

Крупный
галечник

К рупногалечны й галечник 
(g rav e l)
Крупногалечный конгломе
рат

Брекчия

Г алька Галечный галечник (g rav e l) 
Галечный конгломерат

— Щ ебень

Г равий Гравийный галечник (g ra 
vel)

—

1/16 ----

1/256 —

Песок Песок
П есчаник

1 мм 
Г рубозер- 

нистый песок 
1/2 мм

Алеврит Алеврит
А левролит

—

Глина Глина
Аргиллит

— —

Термин п е с о к  применяется для обозначения скоплений зерен 
минералов или обломков пород крупнее 1/16 мм и мельче 2 мм в ди
аметре. Уэнтуэрт [336] предложил обломки размеров от 2 до 4 мм на
зывать г р а н у л а м и .  К а л е в р и т у  относятся зерна размерностью 
от 1/16 до 1/256 мм, а к глинам — менее 1/256 мм в диаметре. Для 
более детального описания необходимо уточнить указанные термины 
и выделять очень грубый (крупный) песок, грубо (крупно) зернистый, 
средне- и тонкозернистый и т. д. Литифицированные разности этих от
ложений называются песчаником и алевролитом.

Приведенные выше определения пород по размерности зерна не
совершенны во многих отложениях. Кроме размера частиц, в названии 
пород неизбежно заложен целый ряд других соображений. Н еж ела
тельно применение понятия окатанности, которое отраж ает конкрет
ный процесс изменения формы (истирание) и подразумевает агенты, 
стоящие за процессами (ветер, вода, лед).  Термины не являются чисто 
описательными, они несут генетический смысл. Вероятно, по сути дела 
невозможно и не нужно пытаться определять термины иначе. Если 
песчаные зерна охарактеризовать строго по размеру, то будет не
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возможно установить различия между зернами гранита и пес
чаника.

Терминология, предложенная Комитетом, неполная в некоторых 
отношениях. Например, можно сожалеть, что термин б л о к  ранее 
употреблялся в ограниченном и особом смысле только конкретно к 
обломкам пирокластического происхождения. Более того, нет терми
нов, подобных блоку, для частиц размером менее валуна — недоста
ток, который не замечают, несмотря на то что Вудфорд [351, с. 183] 
расширил объем понятия для обозначения более или менее изометрич- 
ных угловатых обломков размером более 4 мм. Плоские обломки, м ак
симальный размер которых превышал 64 мм, Вудфорд называл п л и 
т а м и  (slab),  термины о б л о м о к  (chip) и ч е ш у й к а  (flake) приме
нялись к угловатым плоским частицам, максимальные размеры кото
рых составляли 64 и 4 мм соответственно. Отметим, что в этих опреде
лениях использованы два показателя: размер и форма. Следовательно, 
строго говоря, они не являются терминами по размеру.

Как до публикации инструкций Комитета, так  и после них, про
должались попытки разрешить проблему номенклатуры по размерно
сти зерна. Например, Фернальд [78] предложил термин «раундстоун» 
(roundstone) для обобщающего обозначения всех обломков крупных 
размеров — глыб, валунов и галек. Шрок [287] для обозначения об
ломочных фрагментов щебня предложил аналогичный по смыслу тер
мин шарпстоун (sh a rp s to n e ) . Следовательно, термин ш а р п с т о у н  
к о н г л о м е р а т  обозначает о с а д о ч н у ю  б р е к ч и ю ,  а р а у н д 
с т о у н  к о н г л о м е р а т  отвечает понятию о б ы ч н ы й  к о н г л о 
м е р а т .  Здесь мы вновь встречаемся с двумя различными понятиями, 
заложенными в один термин, — размером и окатанностью.

Термин г р а н у л а ,  предложенный Уэнтуэртом, такж е  имеет двой
ной смысл. Он применялся для характеристики определенных осадоч
ных образований (некоторых силикатов железа  типа зернистых гри- 
налита или глауконита). В смысле размерности зерна он уже не упо
требляется. Комитет Лейна отнес материалы размером от 2 до 4 мм к 
классу гравийных пород.

Обзор проблемы номенклатуры или краткие изложения терминов 
размерности и обломочных скоплений можно найти в целом ряде р а 
бот [27; 154, с. 7—20].

Ограничения применимости различных терминов размерности в 
значительной степени спорные и принимаются «правильными» только 
в том случае, когда они являются общепринятыми и широко исполь
зуются в работах исследователей осадочных пород. Уэнтуэрт [340], 
однако, утверждал, что существует такж е «естественная» основа для 
общепринятой номенклатуры. Он считал, что некоторые крупные клас
сы обломочных материалов хорошо сопоставляются с основными фор
мами переноса текучими водами и с некоторыми видами разрушения 
пород (см. с. 42). Аналогичным образом Багнольд [9, с. 6] для опре
деления понятия «песок» использовал динамические свойства среды. 
З а  нижний предел «песка» принимается такой размер, при котором ко
нечная скорость осаждения ниже, чем скорость вертикального проти
вотечения, а верхним пределом является размер, при котором зерно, 
расположенное на поверхности, переставало перемещаться либо за 
счет непосредственного давления жидкости, либо при толчках со сто
роны других движущихся зерен. Такие определения по характеру по
ведения обломков зависят от природы перемещающей жидкости и дей
ствительны для «усредненных» условий потока. Багнольд далее у ка
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зывал, что песок обладает характерной чертой, не типичной для более 
крупных или более мелких материалов, а именно способностью к са- 
монакоплению, используя энергию транспортирующей среды для сбора 
рассеянных зерен в определенные скопления, собирая все зерна с по
верхности.

Классификация осадочных скоплений

Несмотря на то что существует определенная договоренность о том,, 
какие термины применять к отдельным зернам или обломкам, по отно
шению к их скоплениям согласия все-таки не существует. Поскольку 
естественные скопления редко состоят из частиц одного размера, проб
лема состоит в разработке номенклатуры для смешанных размеров. 
Например, термин г а л ь к а  достаточно точно определен, но понятия 
г р а в е л и т  или к о н г л о м е р а т  не имеют столь строгого обозначе
ния. Существует несколько различных предложений. Вероятно, для 
того чтобы применение термина «гравелит» было оправдано, средний 
размер зерен должен находиться в определенном интервале размер
ности или 50% (или другое определенное количество) материала 
должно иметь гравийную размерность.

К ак эти, так  и другие методы определения скоплений не совсем 
однозначны и не могут быть признаны удовлетворительными. Напри
мер, плохо сортированный осадок, представляющий смесь крупного 
гравия и песка, можно классифицировать как грубо (крупно) зерни
стый песок в том случае, если средний размер обломков удовлетворя
ет этой категории, в то время как только 10 или 20% материала фак
тически отвечают грубо (крупно) зернистому песку, а остаток делят 
между собой гравий и более мелкий песчаный материал. В исключи
тельно плохо сортированных смесях гравия, песка и алеврита или гли
ны менее чем 50% скопления может составлять любой из этих матери
алов. Какое название можно дать таким осадкам? Различные авторы 
предлагали в этом случае разные названия [82, 81, 273].

Известны многочисленные попытки решения проблемы наимено
вания смешанных осадков. Наметилось два подхода к этой проблеме. 
Один из них заключался в попытке стандартизации употребления пре
обладающего названия. В этом случае уточняется существующее на
звание и соответственно пересматриваются граничные пределы п тер
мины. При другом подходе устанавливаются более или менее услов
ные границы для различных смесей и им дается название в соответ
ствии с разработанным планом систематизации. Первый подход приво
дит к беспорядочным и кажущимся нелогичным границам и определе
ниям, во втором случае могут возникнуть разногласия с коллегами. 
Оба описанных подхода можно иллюстрировать на примере проблемы 
номенклатуры смесей песка и гравия. Смесь, представляющая собой 
простую двухкомпонентную систему, состоит из двух конечных компо
нентов — песка и гравия, различные сочетания которых получают 
свои наименования (рис. 3—4,а) .  Однако Уилман [348, с. 343] отмечал, 
что значительное число так называемых месторождений гравня, нахо
дящихся в промышленной разработке, наполовину сложено песком, а 
во многих содержание песка составляет от 50 до 75%. Поэтому он 
предложил классификацию (рис. 3-4,6), в которой п е с о к  содержит не 
менее 75% материала песчаной размерности, г а л е ч н ы й  п е с о к  
содержит ощутимую примесь гальки, но менее 25%, а п е с ч а н ы й  
г р а в и й  состоит на 50—75% из песка и содержит от 25 до 50% гра-
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вня. По этой схеме при содержании гравийных зерен всего лишь 25% 
порода может получить название г р а в е л и т ,  а консолидированную 
разновидность такой породы полевой геолог назовет конгломе
ратом.

Встречаются, хотя нечасто, трехкомпонентные смеси (тройные си
стемы), состоящие из песка, алевролита и глины. Н а рис. 3-5 сделана 
попытка дать определения подобным смесям. К ак  видно, трехкомпо
нентные скопления изображаются в виде равносторонней треугольной 
диаграммы, каж дая точка на которой является графическим отображе-

а б

Рис. 3-4. Н ом енклатура песчано-гравийны х смесей.
а — и деализированная «симметричная» класси ф и кац и я; 6  — класси ф и кац и я, осно
ванная на полевых исследованиях. По У илм ану [348]

нием соотношений между тремя компонентами. Перпендикуляры, опу
щенные из точки на стороны треугольника, показывают относительное 
содержание каждого из нескольких компонентов. Треугольник может 
быть разбит на поля, и для смесей, характеризующих поля, можно 
дать соответствующие названия.

Как видно из рис. 3-5, единого мнения по номенклатуре пород сре
ди геологов, океанографов, почвоведов и строителей не существует. 
Например, термин г л и н а  в применении к смеси может отвечать 
50%-ному содержанию материала глинистой размерности (а) или 
определять смесь, в которой такие материалы составляют не менее 
80% (г).

Вместо тройной системы, базирующейся на соотношении трех ком
понентов, были предложены иные схемы классификации осадочных об
разований, основанные на двух компонентах. Схема Бейкера [10] пост
роена на соотношении эквивалентной фракции (среднего размера) и 
фракционного фактора (коэффициент сортировки). Классификация 
Ниггли [225], подобно схеме Бейкера, требует знания всего спектра 
распределения по размеру. Она основана на соотношении двух крити
ческих значений на кривой распределения размеров.

Совершенно ясно, что не только нет единого мнения о номенклату
ре, но очевидно, что большинство предлагаемых систем неприменимо 
без полного анализа породы по размеру зерен, который трудно или про
сто невозможно выполнить для хорошо сцементированных разностей 
пород. Следовательно, подобные схемы могут иметь ограниченное при
менение для практических нужд исследователей древних отложений.

Хотя обломочные отложения могут представлять собой смеси из 
трех (или даж е  четырех) компонентов, на практике это встречается 
редко. Большинство отложений состоит из одного компонента и со-
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Пл. Гл.

Г/1. Гл.

гл.

Рис. 3-5. Н ом енклатура песчано-алеврито-глинисты х смесей.
q — по Робинсону [254]; б — по Ш епарду [284]; в  — Армейский инж енерны й корпус США; г — по 
Т реф етену [3)1]; д  —- по Ф олку [84]; е — по проекту 51 А мериканского неф тяного института [284]. 
П. — песок; Ал.' — алеврит; Гл. — глина; Сугл. — суглинок (песчано-алеврито-глинистая смесь); 
Гл. П — глинистый песок; П. Гл. — песчаная глина; Ал. Гл. — алевритовая  глина; Гл. Ал. — гли
нистый алеврит; П. Ал. — песчаный алеврит; Ал. П. — алевритовы й песок; П. — Ал. Гл. — песчано- 
алевритовая  глина; А л.-Гл. П. — алеврито-глинисты й песок; П. Ал. Гл. — песчано-гликнетый алев
рит; Ил. П. — илистый песок

держит примесь материалов из соседних по размерности классов. По 
этой причине нет необходимости создавать сложные тройные или чет
верные классификационные схемы. Вероятно, вполне достаточно при
держиваться классификации Уэнтуэрта [336], приведенной в 
табл. 3-4.

Приведенная схема не охватывает все возможные смеси, однако в 
нее входит большинство (за некоторым исключением) осадочных по
род, встречаемых в природе. Уэнтуэрт установил, что из 50 анализов
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размерности пород, выбранных произвольно из сводки Аддена [320], 
только одна разновидность осадочных пород — т и л л и т  — не подда
ется классификации по предлагаемой схеме.

Крынин [176] практически использовал тот же принцип, предло
жив применять термины к о н г л о м е р а т ,  п е с ч а н и к  и а л е в р о 
л и т  с соответствующими добавлениями, когда в породе присутству
ет ощутимая примесь зерен другой фракции. Например, песчаник мо
жет называться конгломератовым, если содержит более 20% гальки, 
или г а л е ч н ы м ,  если содержание гальки колеблется от 10 до 20%.

Т а б л и ц а  3-4

Название классов осадков

Процентное содержание фракции Название класса

Гравий >  80 Гравий
Гравий >  песок >  10, Песчаный гравий
остальны е <  10
П есок >  гравий >  10, Гравийны й песок
остальны е <  10
Песок >  80 Песок
П есок >  алеврит >  10, Алевритовы й песок
остальны е <  10
А леврит >  песок >  10, Песчаный алеврит
остальны е <  10
А леврит >  80 Алеврит
А леврит >  глина >  10, Глинистый алеврит
остальны е <  10
Глина >  алеврит >  10, А левритистая глина
остальны е <  10
Глина >  80 Глина

Аналогичным образом при содержании алеврита более 20% песчаник 
будет называться а л е в р и т о в ы м .  Следуя этому принципу, конгло
мерат называется песчаным при содержании в нем более 20% песча
ной фракции и т. д. Предполагается, что в каждом случае содержание 
дополнительной фракции не должно превышать 50%.

Подобно вышеописанной классификации, составлена схема Вуд- 
форда [351 с. 183] для брекчий или скоплений угловатых обломков. 
Д ля скопления угловатых обломков размером более 2 мм он предло
жил т е р м и н  щебень и рекомендовал применять следующие термины 
для описания: б р е к ч и я ,  в которой содержится более 80% обломков 
щебня; п е с ч а н а я  б р е к ч и я  — более 10% песка; а л е в р и т о в а я  
б р е к ч и я  — более 10% алеврита; г л и н и с т а я  б р е к ч и я ,  содер
ж ащ ая более 10% глины. В каждом отдельном случае содержание 
второй фракции не должно превышать 20%- В противном случае поро
да называется з е м л и с т а я  б р е к ч и я  и представляет особый объ
ект для изучения (см. раздел «Тилль и тиллиты» в гл. 6).

Распределение зерен по размеру

Ш к а л а  ф р а к ц и й .  Хотя в осадочных отложениях, например 
песке, крупные частицы отличаются от мелких на незначительно м а 
лую величину, необходимо ранжировать частицы по размеру на клас
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сы или фракции. Такое разделение непрерывного распределения по 
размеру необходимо по двум причинам. Во-первых, это стандартиза; 
ция терминологии, которая систематизирует описание осадочных мате
риалов и исключает таким образом смешение понятий. Во-вторых, 
это разделение размерности на достаточное число классов для целей 
статистического анализа. Удовлетворить последнее требование гораз
до легче применяя стандартную шкалу, подразделения которой связа
ны между собой простыми соотношениями.

Величины размеров, подлежащих делению, очень большие. Экс
тремальный случай представляет собой валунная глина или тилль, в 
которой валун диаметром 1 м в миллион раз крупнее глинистой части
цы размером 1 мкм. Д ля  такого ранжирования стандартная линейная 
ш кала неприемлема, потому что если принять за единицу класса 1 мм, 
практически все материалы — песок, алеврит и глина — окажутся в 
одном классе, а крупный песок и гравийная фракция будут поделены 
на 999 классов или фракций! Совершенно очевидно, что для подразде
ления величин в таком диапазоне необходима градуированная или 
геометрическая шкала. В такой шкале крупные классы применяются 
для частиц крупного размера, а мелкие классы — для мелких частиц. 
Как отмечал Багнолд [9, с. 2], в природе редко встречаются линейные 
шкалы. Если природа и отдает чему-либо предпочтение, то, может 
быть, соотношению между количественными показателями; ее редко 
интересует размер ради размера. Миллиметровое различие диаметров 
двух валунов несущественно, но такая  же разница между размерами 
двух песчаных зерен представляется крупным и важным неравенст
вом.

Следовательно, естественная ш кала классификации по размеру 
является геометрической. Еще в 1898 г. это установил Адден в США. 
Он выбрал 1 мм за начальную точку отсчета и использовал шаг шка
лы 1/2 (или 2, в зависимости от направления отсчета) и получил в ре
зультате предельный диаметр для классов 1, 1/2, 1/4 и так  далее или 
1, 2, 4, 8 и так далее в противоположном направлении (см. рис. 3-3). 
Приведенная ш кала применяется до настоящего времени, ее использо
вал Уэнтуэрт в 1922 г. и Комитет Лейна Национального Совета по на
учным исследованиям в 1947 г. [189] (см. табл. 3-3).

Ш кала Аддена имеет ряд недостатков. Она не подходит для ана
лиза хорошо сортированных осадков, таких как пески дюн, поскольку 
число классов, на которое он делится, слишком мало для статистиче
ского анализа. Следовательно, шкалу следует детализировать, раздро
бив каждый класс пополам, а в некоторых случаях и на четыре под
класса. Однако подобное деление приводит к образованию ряда ирра
циональных чисел, ограничивающих классы, которые запоминаются с 
трудом. Более того, средние значения (геометрические средние) раз
личных классов первоначальной шкалы Аддена, необходимые для ста
тистических подсчетов, имеют иррациональные значения.

Д ля  того чтобы избавиться от иррациональных значений пределов 
классов и средних величин, а такж е  упростить статистическую проце
дуру подсчетов, Крамбейн [162] предложил логарифмическую, или 
Ф-шкалу. Эта ш кала основана на закономерности, что все границы 
классов в шкале Аддена можно выразить в виде производных от чис
ла 2. Например, четыре миллиметра равняются 22, 8 равно 23, а 1 равня
ется 2°, 1/2 — это 2-1 и т. д. Поэтому он предложил вместо собственно 
диаметра пользоваться его экспонентой (логарифмом с основанием 2). 
Д ля  того чтобы избежать отрицательных чисел в различных песчаных
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фракциях и более тонких материалах, логарифм был помножен на — 1,. 
или, другими словами, Ф = — log2d (диаметр) в мм (рис. 3-6).

Предлагались и получили применение множество других шкал, 
которые разбиваются на несколько категорий (см. рис. 3-3). Некоторые 
из них, подобно классификации Аддена, представляют собой геомет
рические прогрессии. Другие, как, например, классификация Аттербер- 
га [9], такж е являются геометрическими, но к тому же десятичными и 
циклическими. В десятичной шкале границы размеров циклические и 
закономерно повторяются с изменением десятичного знака. Ш кала  Ат- 
терберга, например, начинается с 2 мм (главные деления 2, 20, 200 и 
так далее по возрастающей и 0,2; 0,02 и 0,002 и и т. д .). Эта ш кала не

Еалуны Галька -•“ !- * ------------- Г р а в и й -------------- -------------------- Песок----------------»-|—--------Алеврит *-[-«—  Глинэ—

I | м. | м. | о.г. I г. ; с. ] т. ; 0.1. I о.г. j г. I с. j т. ; о.т. | г, | с. | т. | о.т. | г. I с. | т.
512 256 128 64 32 16 8 4 2 I 1/2 1/4 1/8 1/16 1/Э2 1/64 1/128 ю  1/256 1/512 1/1024

8  о  8  о  й  Я3 о  ^  — о  о  о  §  ММЮ 15) W -  ю CJ _  о  О О О  О О о'
 ,------1 ,i 11 и1 г ]...........‘ ‘ ‘ '“ Г 11 1 ‘ I '....... 1 1 ■ I ‘ 1 ‘ Г1...1 ' "  1 I " "  I f ' “ 'I' 1 "'"I.....Г 1 " У  ' ---------------------

-Э  - 8  - 7  - 6  - 5  - 4  -3  -2  -1 0 I 2 3 4 5 6 7 8 9 10 (Р-шкалз-

Рис. 3-6. Соотнош ение м еж ду  границам и классов по ш кале У энтуэрта — Л ейна и Ф- 
шкалой.
К. — крупные; М. — мелкие; О. г. — очень грубы й; Г. — грубый; С. — средний; Т. — тонкий; О. т. —• 
очень тонкий

обеспечивает достаточное число классов для аналитических целей, 
поэтому необходимо ее детализировать. Если разделение подчиняется 
логарифмическому закону, то результирующие градации будут равны 
корню квадратному из среднеквадратичных значений класса (геомет
рическое среднее). Эти величины такж е иррациональные и трудные 
для запоминания, если их не округлить. Ш кала Аттерберга получила 
широкое распространение среди европейских почвоведов и геологов.

Некоторые шкалы не являются ни полностью геометрическими, ни 
линейными. Например, такую неупорядоченную шкалу применяет М и
нистерство сельского хозяйства США, и она обычно принимается за 
основу почвоведами в Соединенных Ш татах. Ш кала  подходит только 
для характеристики материалов средней и тонкой размерности, но не 
годится ни для статистического анализа, ни для грубозернистого м а
териала.

Хотя построено множество ш кал размерности (по некоторым под
счетам, не менее 20 [313]), общепринятой шкалы, удовлетворяющей 
требованиям почвоведов, строителей, океанографов и геологов, не су
ществует. Д ля  седиментологических исследований стандартная шкала 
должна быть геометрической, чтобы обеспечить достаточное количест
во классов для гранулометрического анализа и статистической обра
ботки данных. Ш кала Аддена и основанная на ней ш кала ср, несмотря 
на то что не является ни десятичной, ни циклической, отвечает этому 
требованию. Она получила широкое распространение и послужила ос
новой для определения границ применения различных терминов раз
мерностей, использованных в настоящей книге.

Представление частот распределения по размеру. Если в механи
чески образованных отложениях расположить обломочные элементы 
по размеру (песчаные зерна, гальки и тому подобное), то они друг от 
друга будут отличаться на бесконечно малые величины. Установлено, 
что частота распределения по размеру является непрерывной. Это не
прерывное распределение можно подразделить на несколько классов 
или фракций. Таким путем облегчается задача сравнения распределе
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ний размеров одного осадка с другим и статистический анализ рас
пределения.

Хотя данные по частоте распределения размерности осадка, подраз
деленные на классы, можно суммировать в виде таблицы (табл. 3-5), 
их такж е можно изобразить в графической форме. Графическое изо
бражение легче для восприятия, чем столбики цифр в таблице. Графи
ки облегчают задачу сопоставления нескольких различных анализов.
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Рис. 3-7. Гистограм м а гранулометрического распределения зерен в песчаниках 
(табл. 3-5)

Стандартные графические изображения представляют собой раз
новидность столбчатых диаграмм, г и с т о г р а м м у  (рис. 3-7) и к у 
м у л я т и в н у ю  к р и в у ю  (рис. 3-8), — обе разновидности — хо
рошо известные приемы для изображения частоты распределения лю
бого типа. Однако при использовании в седиментологии эти приемы 
несколько отклоняются от стандартных способов.

Т а б л и ц а  3-5

Данны е результатов м еханических анализов

Фракция, мм
Обр. N» 6 Обр. № 10 Обр. № 3

% кум. %* % кум. % % кум. %

16— 8 6 ,3 6 ,3
8— 4 11, 3 17,6 — — — _
4— 2 2 0 , 1 3 7 ,7 1,4 1 ,4 — —
2 — 1 2 4 ,5 6 2 ,2 1 0 , 0 11, 4 0 , 1 0 ,1

1 — 1 / 2 2 2 ,5 8 4 ,4 30 ,4 4 1 ,8 0 ,3 0 ,4
1 /2 — 1/4 1 2 , 2 9 6 ,6 21, 7 6 3 ,5 37, 1 37 ,5
1/4— 1/8 2 , 6 9 9 ,2 2 0 ,9 8 4 ,4 5 6 ,5 94 ,0
1 /8 — 1/16 0 , 6 9 9 ,8 1 1 , 6 9 6 ,0 5 ,7 99 ,7

М енее 1/16 0 , 2 1 0 0 , 0 4,1 1 00 , 1 0 ,4 100 , 1

В с е г о 1 0 0 , 0 1 0 0 , 1 1 0 0 , 1 1

* Кумулятивный процент.

П р и м е ч а н и е .  Образцы отобраны из висконсииских ледниковых отложений (плейстоцен). Данди, 
штат Иллинойс, лаборантом М. А. Розенфельд.

В гранулометрическом анализе диаграммы показывают процент
ное содержание каждого класса, основанное на м а с с е  материала 
этого класса, а не на к о л и ч е с т в е  или процентном содержании, ба
зирующихся на подсчете. Более того, значения размера, нанесенные
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на оси х, на самом деле представляют собой логарифмы «диаметра», 
а не собственно размеры. Толщина столбиков на гистограмме, напри
мер, одинаковая, хотя классы, представленные на графике, неравны. 
Аналогичным образом ш кала размерности (х-шкала) кумулятивной 
кривой распределения на самом деле имеет логарифмическую основу. 
В настоящее время стало всеобщей практикой наносить значение ло 
гарифмической величины «Ф» вместо диаметра. Это облегчает интер
поляцию на графиках кумулятивных кривых. Более того, смысл шкал 
на обеих этих диаграммах оказался прямо обратным общепризнанно
му. Значения на оси убывают слева направо (вместо того чтобы уве
личиваться). Как правило, сейчас Вел> 7кумулятивные кривые строятся на ’ 
миллиметровой бумаге с логариф
мическими делениями (рис. 3-9).
Д иаметр  или значения в Ф-едини- 
цах наносятся как обычно, но куму
лятивная частота наносится в веро
ятностном масштабе. Большинство 
кумулятивных кривых на таких 
графиках выглядят как отрезки 
прямой, а 'н е  как s -образная кривая 
на обычном графике (сравните 
рис. 3-8 и 3-9).

Параметры частот распределе
ния зерен по размеру. Сопоставле
ние гистограмм нескольких различ
ных осадков выявляет определен
ные сходства или различия, кото
рые также выражены и на кум уля
тивных кривых, но труднее интер
претируются. Адден [320] обратил 
внимание на эти различия и пред
положил, что они определенным 
образом связаны со способами 
транспортировки и (или) условиями осадконакопления. Некоторые в а 
риации характера частот распределения приведены на рис. 3-10.

Существует несколько основных параметров частоты распределе
ния. Как видно на рис. 3-10, во всех случаях один класс размерности 
лучше выражен, чем остальные. Такой класс называется м о д  а л  ь- 
н ы м. Количественные показатели других фракций, или классов, со
кращаются закономерно от этого модального класса. В исключитель
ных случаях отмечаются второй или д аж е третий классы, не подчиня
ющиеся этому правилу, которые возвышаются над соседними классами 
(рис. 3.10,е). Эти параметры получили название в т о р и ч н о й  м о д ы  
(или, точнее, модального к л а с с а ) . Осадочные отложения, характеризую 
щиеся больше чем одним модальным классом, называются п о л и м о -  
д а л ь н ы м и. -

Изучение гранулометрических анализов или их графических изо
бражений, например на рис. 3-10, позволило установить другие п ар а
метры. Некоторые отложения характеризуются небольшим или значи
тельным числом классов или фракций, указывающих на узкий или ш и
рокий и н т е р в а л  размерностей зерен. Некоторые распределения но
сят симметричный характер (рис. 3-10,а, б, в) ,  другие — асимметричны 
или с к о ш е н ы  (рис. 3-10,г, б). В некоторых анализах на модальный

Рис. 3-8. Гранулометрический состав об
ломочных пород, изображ енны й в виде 
кум улятивны х кривых.
Кривые построены по результатам  анализов, 
приведенны х в табл . 3-5. П есчаники образцов 
6 и 10 характери зую тся  примерно одинаковой 
сортировкой, но резко отличаю тся по средне
му разм еру, а образц ы  10 и 3 слож ены  зер 
нам и почти одинакового разм ера , но резко 
отличаю тся по сортировке. Основные точки 
д л я  определения м едианного разм ера и к оэф 
фициента сортировки показаны  на примере 
образц а № 6, M d м едиана; Qi—  п ервая к в ар 
тиль и Q3 — третья квартиль
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класс приходится значительная или большая часть осадка (рис. 3-10,е), 
в других, имеющих тот ж е интервал или количество классов, на мо
дальный класс падает меньшее содержание (рис. 3-10,6). Другими сло
вами, существуют различия в остроконечности кривой или э к с ц е с 
с о в  этих двух осадков. Эти различные параметры частоты распреде
ления можно выразить в виде простых численных показателей. Следо
вательно, основными параметрами распределения являются следующие: 
1) «средний» размер или центральная тенденция (средняя, медиана, 
мода); 2) «сортировка» или дисперсия значений вокруг среднего (сред
нее или с т а н д а р т н о е  о т к л о н е н и е ) ;  3) симметрия (скошен-

ль Дк 1
L i  Л

Ьп

л

Рис. 3-9. Гранулометрический состав песков, изображ енны й на логариф м ической бу
маге.
Д анны е анализов из табл . 3-5

Рис. 3-10. Типы частот распределения зерен по разм еру.
Типы а, б и в  характери зую тся  одним и тем ж е  м одальны м  классом, но а  и б различаю тся по 
сортировке; а тип в, хотя и похож  на б по м оде и сортировке, отличается по островершинности 
(эксцессу). Типы г и д  четко асимм етричны е (скош енные) и отличаю тся друг от друга  по на« 
правлению  скошенности; тип е  х арактери зуется  бимодальносты о, остальны е все одновершинные

ность) и 4) остроконечность ( э к с ц е с с ) .  Эти параметры, применяю
щиеся для характеристики любой частоты распределения, подробнорас- 
смотрены в элементарных учебниках статистики.

Преимущества изображения этих параметров в виде простых чи
сел очевидны. Сравнение параметров позволяет седиментологам не 
только определить, что один осадок хорошо или лучше сортирован 
(обнаруживая меньшее стандартное отклонение), чем другой, но и 
установить, насколько сортировка лучше. В результате исследователь 
может сопоставить средний размер (или другой параметр) с расстоя
нием и дать количественную оценку соотношения размера с расстоя
нием переноса и тому подобное, или нанести на карту значения ме
дианы или другого параметра, каждое из которых соответствует точ
ке отбора образца, а затем провести изолинии на карте и определить 
направление течения и другие данные.

П араметры частоты распределения определяются или подсчиты
ваются в определенных критических точках на кумулятивной кривой.

Сравнимые параметры можно подсчитать по результатам факти
ческого анализа (так называемой «оценке моментов»), В результате 
затраченных значительных усилий были предложены различные пути 
оценки параметров размерности зерен. Все эти данные суммированы 
в работе Фолка [89]. В качестве справочных пособий рекомендуем
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Т а б л и ц а  3*6

Графические параметры частот распределения зерен

Графические формулы, 
основанные на диаметре

Графические формулы, основанные на log2 диаметра (Ф)

Параметр формула
По Крамбейну и Пегтиджону [171, с. 280] По Инману JI30]

Ц ентральная тен
денция или «сред
ний размер»

Медиана (Мd)

Среднее (М )  
Мода (М и)

M d =  P 5 о

М о  — средняя точка наи 
более обильного грануло
метрического класса

M dq, =ФбО

МОф = Ф  — средняя точка наиболее 
обильного гранулометрического к л ас 
са

М ф = 1 /2 ( Ф 16+ Ф 54) 

(Ф  — средний диам етр)

«С ортировка» Дисперсия So  =  V Q 3/Q 1 °ф == 1 / 2  (<3ЗФ С[ф) ®Ф =  1/2 (ф 84 Ф 16)

(коэф ф ициент сортиров
ки)

(Ф — квартильное отклонение) (Ф — отклонение ф ормулы )

Симметрия Скошенность S k  =  V Q i X Q 3/ Md * Бкф =  1 / 2  [(Q ,*  +  Q3® - 2 /Md„]
1/2 (Ф 6 +  Ф 95) — ЛМФ

d2Ф =  оф

(коэфф ициент сим м ет
рии)

(Ф — к вар тал ьн ая  симметрия) (ф орм ула Ф — симметрии)

Эксцесс
„  « 2 , — Q. )

2  ( > „ - / > „ )
№ зф — ^ |ф ) 1 / 2  (Ф 95 — Ф 5) — аф

Островерш инность ф 2 ( Р 90Ф Р 10ф) Рф “  а*

(кпартильиый эксцесс 
Келли)

(Ф — квартальны й эксцесс) (ф орм ула Ф — эксцесса)

С о к р ащ ен и я: Р —  гю рсентиль; Q, — п е р о а я к п а р г и л ь ;  Q3 — т р е т ь я  квар ти л ь . 

С д  П р и м е ч а н и е .  Q3 >  Qi  п Р 9о >  Р 1о.



такж е ряд отдельных статей [130] и несколько более крупных работ, 
в которых приводятся характеристика различных методов исследова
ния и соответствующие расчеты [171, с. 228—267; 194, с .109— 127].

Рассмотреть и оценить все существующие варианты невозможно. 
В целом устанавливается тенденция использования значения «Ф» (от
рицательный log2 диаметра),  а не собственно диаметра для характери
стики частоты распределения и подсчета параметров размерности в 
определенных точках кумулятивной кривой, либо значения квартилей 
(25, 50 и 75%) совместно с 10 и 90% или 5, 16, 50, 84 и 95%. Некото
рые из формул, определяющих параметры размерности, приведены в 
табл. 3-6.

Математическая сущность частот распределения. Адден [390] и 
другие исследователи отмечали, что в результате применения геомет
рической шкалы кривая распределения (или гистограмма) приобрета
ет симметричную форму. Другими словами, распределение на лога
рифмической основе более или менее симметрично, особенно в том слу
чае, если частота сопоставляется не с собственно размером, а с его ло
гарифмом. Это наблюдение вызвало интерес к изучению природы ча
стоты распределения и заставило исследователей определить тип функ
ции и выразить ее с помощью уравнения, а такж е выяснить физиче
ские причины, леж ащ ие в ее основе.

Крамбейн [163] установил, что размер зерен во многих обломоч
ных осадках подчиняется логнормальному распределению и выразил 
распределение в виде Гауссовой функции, в которой фактический раз
мер заменен на его логарифм. Крамбейн проверил справедливость 
сделанного вывода и установил, что большинство отложений достаточ
но хорошо удовлетворяют поставленным условиям. Логнормальный ха
рактер распределения размерности зерен можно легко установить, при

меняя для построения графика 
модифицированную вероятност
ную логарифмическую бумагу 
[228]. Частота распределения, 
выраженная в весовых процен
тах, накапливается стандартным 
путем и наносится на график про
тив логарифма размера зерен 
(см. рис. 3-9). Распределение не
которых обломочных отложений 
лишь немного отклоняется от 
прямой, а в отдельных случаях 
не отклоняется вообще. Однако 
не все отложения подчиняются 
закону логнормального распре
деления.

Багнолд [9, с. 116] .считал, 
что распределение не является 

логнормальным, а определяется какой-то другой вероятностной функци
ей. Роллер [258, 257] обращ ал внимание на теоретические и практиче
ские недостатки вероятностного закона Гаусса как для грубозернистых, 
так и для тонкозернистых фракций большинства отложений. В неко
торых случаях характер распределения вероятно приближается к это
му закону в продуктах дезинтеграции, образованных в процессе бесси
стемного разрушения. Такой характер распределения размеров зерен, 
наблюдаемый в образце измельченного угля, описан в виде уравнения
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Рис. 3-11. К ум улятивны е кривые весовых 
процентов, нанесенные на график, построен
ный в соответствии с законом  Розина.
А — искусственно раздробленны й кварц  [172]; Б — 
изм ельченная и зверж енн ая  порода [172]; В — туф 
[212] и Г — обломки вы ветрелого гнейса [337]
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Розином и Рамлером [259]. К ак  показали Крамбейн и Тисдел [172], 
часть грубообломочных пирокластических отложений, ледниковая ва 
лунная глина (тилль) и элювиальные продукты выветривания х а - . 
рактеризуются распределением, указывающим на бессистемное р азру
шение материалов. Это наблюдение впоследствии подтверждено Кит- 
леманом [147] (рис. 3-11). Д а ж е  распределение размерности зерен в 
обычных отложениях (таких как аркозовые и кварцитовидные песча
ники) отвечает правилу Розина [61, рис. 4]. Однако Роллер [258,257] 
указал на некоторые теоретические и практические недостатки этого 
правила.

Существуют некоторые свидетельства того, что многие, если не 
большинство осадочных образований, характеризуются частотой рас
пределения, представляющей собой совокупность двух и более самостоя
тельных распределений. К аждое отдельно взятое распределение может 
подчиняться логнормальному закону, но сочетание распределений вы
раж ается четкой асимметричной кривой, в некоторых случаях даже 
бимодальной (или полимодальной). Р яд  исследователей [306, 298, 
324] предпринимали попытки расчленить суммарную кумулятивную 
кривую и выделить на ней составляющие группы отложений.

Распределение по размеру и контролирующие факторы

В общем виде наметилось три подхода к интерпретации результа
тов гранулометрических анализов. Первый подход связывает характе
ристики кривой с гидродинамической обстановкой (с собственно оса
дочным процессом). Эта точка зрения разработана Адденом [320] для 
объяснения бимодального распределения многих грубозернистых реч
ных отложений; грубая фракция, по мнению автора, образуется в ре
зультате переноса волочением, а более тонкая выпадает в осадок в 
результате сальтационного переноса. Интерпретация грануло
метрических кривых с точки зрения гидродинамических условий 
среды была разработана благодаря усилиям целого ряда исследова
телей [129, 217, 216, 95 и 324]. При втором подходе распределение зе
рен по размеру рассматривается главным образом как результат 
осадконакопления. В этом случае распределение объясняется соста
вом исходных материалов и теми распределениями размерности зерен, 
которые возникают при их разрушении. Такой подход иллюстрируют 
различные теории процесса дробления, которые разработали Розин и 
Раммлер [259], Таннер [305] и Колмогоров [152], а такж е  наблю де
ния некоторых других авторов [256, 292]. Третий подход заключается 
в эмпирическом изучении гранулометрических параметров осадочных 
отложений из различных геоморфологических обстановок настоящего 
и выяснении существующих между ними взаимоотношений, если т а 
ковые устанавливаются. Такой подход был разработан  Адденом [320], 
затем он был усовершенствован Уэнтуэртом [337], а в настоящее вре
мя он успешно используется в работах многих исследователей [288, 
93, 92, 209].

В следующем разделе рассматриваются каждый из перечислен
ных подходов к изучению гранулометрии осадочных отложений.

Гранулометрия и источники сноса. Создается впечатление, что в 
осадочных системах определенные размеры частиц менее представи
тельны, чем другие. Первым на это обстоятельство обратил внимание 
Уэнтуэрт [340], который считал, что подобное наблюдение является 
естественным основанием для выделения крупных классов по шкале
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размерности. Он объяснял недостаток определенных фракций и избы
ток других фракций как характером процессов образования частиц, 
так и определенными гидродинамическими факторами (табл. 3-7).

Каковы доказательства того, что такой дефицит определенных 
фракций действительно существует? В подтверждение этого Эйнштейн 
и другие [74] цитируют работу Неспера, посвященную изучению реч
ных отложений Рейна в Швейцарии, в которых размер обломочных 
частиц колеблется от 5 мм до валунов диаметром более 100 мм. Меж
ду валунами и в изолированных заводях присутствует песок диамет
ром 1 мм и менее, однако нет частиц в интервале от 1 до 5 мм. Авто-

Т а б л и ц а  3-7

Способы переноса и главные природные скопления

Способ переноса Основной источник
Название
скопления

Волочение
И нертная суспензия (сал ь

Все известные тверды е породы 
Главны м  образом  мономинеральны е зерна

Г равий. 
Песок

тация) *
В язкая  суспензия **

зернистых кристаллических пород 
Главны м  образом  мономинеральны е зерна Алеврит

К оллоидная суспензия
лю оы х пород
М атериалы , разлож енны е до м олекулярно Глина
го уровня

* В олочение и сальтац ия действую т приблизительно в соответствии с законом шестой про* 
изводной, который утверж дает  полную передачу кинетической энергии от воды к частице и не 
позволяет проявиться побочному эф ф екту вязкого волочения.

** В язкая  суспензия объясняет перенос топких частиц, в которы х поверхностны й эффект 
выше по отношению к массе. В заим оотнош ение разм ера  и скорости в этом интервале опреде
ляется в соответствии с хорошо известным законом  Стокса. Тем не менее более мелкие частицы 
удерж иваю тся во взвеш енном состоянии главны м образом  за  счет кинетических эф ф ектов, уста
навливаем ы х в дисперсных систем ах, т. е. коллоидах.

В зято из работы  У энтуэрта [340].

ры приходят к выводу, что такие частицы «встречаются редко по оп- 
ределенным геологическим и гидравлическим причинам». В Рейне 
грубообломочный материал является частью руслового аллювия, а 
песок — частью взвешенного материала.

Статистическая обработка около тысячи опубликованных резуль
татов гранулометрических анализов показала, что существует дефицит 
фракций 2—4 мм (гравий) и 2— 1 мм (очень грубый песок), а также, 
вероятно, фракции 1/8— 1/16 мм [234]. Этот вывод подтверждается тем 
обстоятельством, что модальный класс редко приходится на указан
ные фракции. Очевидно, что модальная группа будет приходиться на 
эти классы не реже, чем зерна грубой и тонкой размерности, если бы 
не существовало реального дефицита этих фракций. Опубликованные 
результаты исследований 241 образца из аллювиальных гравелитов и 
песков Южной Калифорнии [50] показывают, что главная мода попа
дает в класс от 2 до 4 мм только трижды, по сравнению с 63 случая
ми, когда она приходится на фракцию 1/2— 1/4 мм и 41 раз — на класс 
64—32 мм. Эти наблюдения получили подтверждение в работе Шли 
[274, с. 1379], изучавшего покровные галечники нагорья Южного Мэри
ленда. Из 72 образцов русловых отложений мода ни разу не прихо
дилась на классы 1—2 и 2—4 мм. Н а сводной диаграмме усредненных 
значений всех 72 образцов такж е устанавливается дефицит этих фрак
ций (рис. 3-12).
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То, что флювиальные отложения не представляют собой исключе
ние в этом отношении, демонстрируют данные Хьюга [122, с. 25], по
лученные в результате изучения морских прибрежных и донных отло
жений в заливах Б азар д  и Кейп-Код. Хьюг отметил, что м е д и а н ы  
нескольких сотен образцов редко приходятся на класс 2—4 мм или на 
фракцию 1/16— 1/32 мм. Аналогичным образом сводный анализ (сред
нее по 64 образцам [312, с. 29]) отложений залива Массачусетс пока
зывает низкую частоту встречаемости фракций 1— 2 мм. Проявление 
низкой частоты объясняется разрывом между двумя группами осадков, 
одна из которых перемещается штормовыми, а другая — более спо
койными волнами. В целом отложения побережий и мелководья, в 
противоположность флювиальным, как прави
ло, не характеризуются бимодальным рас
пределением, и дефицит некоторых фракций 
проявляется только в том случае, если все 
имеющиеся анализы рассматриваются совме
стно.

Не все исследователи убеждены, что на
блюдается естественная недонасыщенность 
отложений фракциями 1—2 и 2—4 мм. Р ас 
сел [265] обращал внимание на концентра
цию грубозернистого песка и мелкого гравия 
на определенных пляжах, где эти материалы 
присутствуют в большем количестве, чем 
обычно. Он пришел к заключению, что эти 
фракции отличаются гидродинамической не
устойчивостью в руслах рек, где происходит 
их избирательное отделение, быстрый перенос 
в сторону моря и накопление на пляжах.

В эоловых осадках обнаруживается де
фицит фракции 1/8— 1/16 мм. Эта особенность 
была отмечена Адденом [320, с. 74]. Подобно 
тонкозернистым отложениям потоков, эоловые 
осадки редко характеризуются бимодальной 
кривой, но в них такж е редко модальный класс 
приходится на фракцию 1/8— 1/16 мм. Адден не объяснял причину т а 
кой особенности, но предполагал, что она носит локальный характер и 
что в природе существуют эоловые осадки, мода которых приходится 
на фракцию, кажущуюся дефицитной. Н а разрыв между алевритом и 
песком такж е обращали внимание другие исследователи [256, с. 631; 
305]. Этот вопрос впоследствии изучал Уолф [350]. Сводный резуль
тат изучения 930 гранулометрических анализов позволил установить 
дефицит фракции крупного алеврита. Уолф считал, что этот дефицит 
может быть связан со спецификой аналитической аппаратуры для 
изучения алевритов и других тонких материалов, отличающейся от 
той, что применяется при исследовании песков. Если кажущийся р аз
рыв не является искусственным, связанным с нестандартностью аппа
ратуры, то он может возникать из-за недостаточной представительно
сти образцов и исчезнет если в сводный анализ включить другие от
ложения.

Существует несколько возможных объяснений явного недостатка 
.определенных гранулометрических фракций или по крайней мере дефи
цита осадочных отложений, мода которых приходится на эти фракции. 
Можно предположить, что материалы этих классов образовались при
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Рис. 3-12. Усредненный гр а 
нулометрический состав по
кровных галечников в н а
горье южного Мэриленда 
(Брендивайн) по резу л ьта 
там 72 анализов. По д а н 
ным Шли Г274].
О братите внимание на дефицит 
обломков в классе 2—1 мм
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выветривании и по определенным гидродинамическим причинам никог
да не отлагались в виде модального класса или исчезли в процессе пе
реноса из-за своей механической неустойчивости. Можно такж е предпо
ложить, что наблюдается первичный дефицит определенных классов 
размерности. Вполне возможно, что при разрушении исходных пород 
частицы не всех размеров образуются в равном количестве. Трудно 
установить, какая именно причина приводит к явному дефициту ча
стиц определенного размера. Если эти частицы образовались при вы
ветривании или истирании, что с ними произошло потом? Гидравличе
ские причины могут препятствовать отложению таких частиц в опреде
ленных участках или в сочетании с частицами некоторых других раз
меров, но вряд ли они помешают их отложению в других местах. Рас
сел считал, что эти дефицитные классы отделяются и накапливаются 
обособленно. В противоположном случае следует предполагать, что 
такие частицы образовались при разрушении пород, но оказались ме
ханически неустойчивыми и разрушились, или с самого начала не про
исходило их образование в ощутимом объеме. Первое предположение 
привлекалось для объяснения явного дефицита частиц размером 2— 
4 мм [122, с. 26]. Такие частицы образуются при разрушении (без раз
рушения структуры) плутонических пород. Минеральные зерна, из ко
торых сложены фрагменты пород, относительно крупные, поэтому 
можно предположить, что такие обломки текстурно слабые и не спо
собны противостоять энергичному воздействию потока.

С другой стороны, более вероятно, что в результате процессов де
зинтеграции породы образуется больше зерен определенных размеров 
и меньше других, тем самым будет создаваться начальный дефицит 
зерен определенного размера. При разрушении пород можно ожидать 
образование трех различных классов частиц (мы рассматриваем в каче
стве исходных кристаллические породы, разрушение осадочных пород 
просто приводит к высвобождению частиц из ранней фазы первичного 
происхождения). При разрушении некоторых типов пород характерно 
образование б л о к о в ,  другие распадаются на составляющие обломки, 
в результате чего возникают з е р н а  песчаной размерности. Примером 
первого типа пород является кварцит, второй тип представлен грубо
зернистыми кислыми изверженными породами и гнейсами. Продукты 
разрушения промежуточного размера встречаются относительно редко. 
Имеющиеся данные неоднозначны, в пяти образцах разрушенных (но 
не разложенных) пород гранитного состава [172] установлено наи
большее количество зерен в классе 2—4 мм (рис. 3-13). Тем не менее, 
по данным некоторых авторов [56, с. 102; 292], распределение обломоч
ных кварцевых зерен тесным образом связано с распределением•квар
ца в явнокристаллических породах. Зерна крупнее 1 мм встречаются 
редко. Образованные блоки превращаются в гальку, в результате исти
рания последней образуется тонкий алеврит или материал глинистой 
размерности, но не песок. Более того, дальнейшее разрушение в основ
ном не происходит.

Продукты распада имеют размер глинистых частиц, поэтому веро
ятный дефицит должен возникнуть в алевритовом интервале. Однако 
алеврит достаточно широко распространен и его образование пред
ставляет собой загадку для исследователей. Роджерс и другие [256] 
считают, что алеврит образуется при откалывании частиц соответству
ющей размерности от более крупных зерен кварца. Эта точка зрения 
получила дальнейшее развитие в работе [293], авторы которой считали, 
что этот процесс проявляется наиболее эффективно при переносе
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частиц ветром в пустынях. В экспериментальных исследованиях Кю- 
нена [185] по изучению эолового переноса это предположение не под
твердилось. Кюнен объяснял происхождение алеврита выветриванием 
тонкозернистых кварцитовидных пород. П озж е появилась точка зре
ния [325], что присутствие алевритовых пород в геологическом разре
зе объясняется ледниковым перетиранием обломочных зерен. В пользу 
таких представлений свидетельствует тесная связь лёссов, сложенных 
в основном алевритовым материалом, с эпохами континентального 
оледенения.
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Рис. 3.13. Результаты  механического анализа  элювиальных материалов и генетически 
близких к ним отложений.
а — среднее по пяти образц ам  раздробленны х гранитны х и гнейсовых валунов из ледниковы х 
наносов [172]; б — обломки вы ветрелы х гнейсов, округ К олумбия [337]; в — среднее для  двух об 
разцов из элю виальной почвы на гнейсах. С еверная К аролина [172], анализы  неполны е, примерно 
6% меньш е 1/128 мм; г — склоновый элю вий, смытый дож дям и  [337]; д — песок из сухого русла 
Эль-Сентро, К алиф орния (в основном гранитного состава); е — сухое русло, Супериор, ш тат А ри
зона

В какой степени гранулометрический состав наиболее представи
тельной фракции оказывает влияние на кумулятивные кривые опреде
ленных отложений? Особый бимодальный характер кривой грубозер
нистых флювиальных отложений объясняется первичным дефицитом 
тех фракций, которые разделяют моды (см. рис. 6-4). Сохранится ли 
бимодальный характер кривой распределения у отложений, образован
ных потоками? Д л я  ледниковых отложений — валунных глин, или тил- 
лей такое положение справедливо. Анализы тиллей устанавливают 
присутствие одной или нескольких второстепенных мод, появление ко
торых не случайно (см. рис. 6-17). Эти меньшие моды, вероятно, отра
жаю т «начинку» льда каким-то особым материалом, имеющим пред
ысторию сортировки и отложения. Лед, передвигавшийся по песчаным 
наносам, вобрал в себя значительное количество этого материала и т а 
ким образом гранулометрический анализ устанавливает второстепен
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ную моду в классе песка. Происходит ли аналогичная «загрузка» водно- 
осажденных материалов менее ясно, хотя некоторые исследователи 
считают, что такой процесс имеет место? Свенсон [303] считал, что 
отложения берегов р. Миссисипи в значительной степени изменены за 
счет материала, принесенного крупным притоком ■— рекой Макуокета. 
По мнению Керри [54], характер гранулометрических кривых боль
шинства донных отложений в Мексиканском заливе определяется со
отношениями нескольких различных осадков, отлагавшихся одновре
менно.

Гранулометрия и перенос. В какой степени и каким образом раз
мер частиц и характер их распределения видоизменяются в процессе 
переноса? Влияние переноса понято лишь частично. Преобладающие

представления основаны главным 
образом на дедуктивных рассуж
дениях и слабо подтверждаются 
экспериментальными исследова
ниями и полевыми наблюдения
ми. Несмотря на то что макси
мальное внимание уделялось изу
чению влияния транспортировки 
на размер переносимых материа
лов, до сих пор неясны причины, 
приводящие к наблюдаемым ре
зультатам. В общем виде размер 
гравийных зерен, переносимых 
потоками, сокращается вниз по 
течению (рис. 3.14). Поскольку 
углы и поверхность более круп
ных обломков сглажены и ока
таны, предполагается, что при 
переносе истирание является ак
тивно действующим процессом и 

сокращение размера по течению вызвано этим истиранием. Это отча
сти справедливо, но, как указывается в гл. 14, в отдельных случаях 
сокращение размера нельзя, вероятно, объяснить только абразионным 
процессом, оно скорее всего отраж ает падение силы потока, связанное 
с уменьшением его градиента.

То, что песок и гравий претерпевают сокращение размеров зерен 
в процессе транспортировки, почти не требует доказательства. Ока- 
танность, которой характеризуются все зрелые обломки, подразумева
ет процесс истирания и потерю массы. Следовательно, остается изучить 
более внимательно процессы, ведущие к уменьшению размера, их зна
чимость и влияние на характер частоты распределения.

Абразия — это обобщенное понятие, в которое вкладывается поня
тие износа или истирания. В этом смысле термин применяется для 
обозначения механического сокращения размера. Однако отдельные ис
следователи различают несколько процессов, приводящих к уменьше
нию размера; они употребляют термин абразии в более ограниченном 
смысле. М арш алл [200] различал три процесса: собственно абразию, 
столкновение и измельчение. А б р а з и я  происходит при трении гальки 
друг о друга. Вероятно, это самый медленный процесс износа матери
ала. С т о л к н о в е н и е  характеризуется определенными ударами, ко
торые крупные обломки наносят мелким, и следовательно, процесс 
ощутим в том случае, если наблюдается заметное отличие по размеру

Рис. 3-14. Соотношение м еж ду  диаметром 
гальки и расстоянием переноса.
А — наиболее крупны е гальки в р. Рейн; Б — 
речные отлож ения р. М ур; В — образец  и звестня
ка Т-33, истираемы й в мельнице [333]; Г — извест
няк, истираемы й в мельнице [166]; а — коэф ф и 
циент сокращ ения разм ера
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между крупными и мелкими обломками. Если такое различие сущест
вует и крупные обломки значительно преобладают, частицы мелких 
размеров несут серьезные потери за короткие отрезки времени. И з 
м е л ь ч е н и е  происходит при размалывании мелких зерен, испытыва
ющих постоянный контакт и давление галек, более крупных по размеру. 
Этот процесс действует быстрее, чем столкновение частиц. Песча
ный материал, смешанный с гравийным, за несколько часов превращ а
ется в алеврит и глину в шаровой мельнице.

Уоддел [327] выделил четыре процесса, вызывающие уменьше
ние размеров частиц: растворение, истирание, откалывание и раскалы 
вание. Различия между ними в первую очередь определяются соотно
шением размеров отделенной части первоначального обломка. Х арак
тер самого действия не учитывается. Если уменьшение обломка проис
ходит на величину, оптически не различимую, подразумевается про
цесс растворения. Р а с т в о р е н и е  может происходить либо в ионной, 
либо в коллоидной форме. Если обломок сокращается на видимую 
величину, но менее чем на 1/150 своего размера, то процесс определя
ется как и с т и р а н и е .  Если отделяемая часть еще крупнее и пред
ставляет собой, например, сколотый угол зерна, процесс именуется 
о т к а л ы в а н и е м .  Если при разрушении обломка образуются два 
примерно равных зерна, то можно применять термин р а с к а л ы 
в а н и е .

В результате обычного истирания гравия образуются обломки 
алевритовой и глинистой размерности, а не песок. Явления откалы ва
ния и раскалывания наблюдаются относительно редко, за исключени
ем обстановок, характеризующихся высокими скоростями, в результате 
чего образуются о с к о л к и  и о б л о м к и  д р о б л е н и я .  Н апри
мер, Бретц [30] обратил внимание на многочисленные обломки дроб
ления гравия на базальтовом плато в штате Вашингтон, США. По 
данным этого автора процент гальки и валунов сначала окатанных, а 
затем разрушенных значительно превышает то, что наблюдается в со
временных барах р. Колумбии. Бретц делает вывод, что гравийные от
ложения плато пермещались наводнениями исключительной силы. 
Однако гравий в современных потоках становится окатанным, несмот
ря на проявления сильных течений. Несмотря на то что нормальное 
истирание преобладает над остальными процессами, раскалывание не 
является редким; обломки раздробленного гравия нередко устанавли
ваются в большей части гравелитовых отложений. Содержание облом
ков дробления, вероятно, связано не только с интенсивностью процес
са, но и определяется свойствами породы к раскалыванию и, возмож
но, некоторыми другими постседиментационными процессами образо
вания трещин.

Кюнен [179, с. 350] тоже пытался анализировать процесс абразии. 
Он выделял семь процессов, приводящих к сокращению размера зерен: 
раскалывание, раздавливание, откалывание, растрескивание, дробле
ние, растворение, абразия частиц, переносимых ветром. Р а с т р е с к и 
в а н и е  — процесс, объясняющий образование на поверхности галек 
серповидных знаков столкновения, п р о д у в а н и е  п е с к а  — это из
нос, производимый песком, который проносится мимо неподвижной 
гальки.

Не существует полного или исчерпывающего исследования влия
ния процессов сокращения размерности на гранулометрические пара
метры отчасти потому, что одновременно в природных условиях проис
ходит и сортировка материала, и различить ее эффект от действия
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каждого из этих процессов достаточно трудно. К ак отмечал М аршалл, 
при определенных условиях некоторые зерна испытывают ускорен
ное сокращение размера, нежели другие. Это обстоятельство в зна
чительной степени изменяет состав первоначальной «смеси» в «ша
ровой мельнице». Если в процессе сортировки выносятся мелкозерни
стые материалы, в итоге в остатке возрастет содержание зерен сред
ней размерности и улучшится сортировка (уменьшится стандартное 
отклонение).

Значительный интерес исследователи проявляют к изучению с к о 
р о с т и  уменьшения размерности зерен и факторов, которые ее опреде
ляют. Определенные сведения о скорости можно получить, изучая про
цесс истирания в шаровых мельницах и связанных с ними эксперимен
тов, однако трудно применить полученные результаты к природным 
условиям, в которых сокращение размеров только частично и в незна
чительной степени связано с истиранием. В большинстве случаев 
уменьшение размерности по течению потока объясняется сортировкой.

Лабораторные исследования представляют еще один подход к ре
шению проблемы. Начиная с Дебре [62], последующие исследователи 
сделали значительный вклад в ее разрешение. Лабораторные работы, 
однако, имеют ряд недостатков. Они слишком упрощают процесс, 
исследователь не уверен, что условия в мельнице д аж е  приблизительно 
соответствуют тому, что происходит в потоке или на пляже. Резуль
таты экспериментальных исследований иногда экстраполируются без 
соблюдения разумных пределов, поскольку в большинстве случаев 
эксперименты проводятся с обломками галечной размерности; было бы 
ошибочно результаты таких исследований применять к песчаному ма
териалу. После первых работ Дебре было выполнено большое количе
ство лабораторных исследований по изучению процессов истирания 
обломочного материала [332, 338, 200, 276, 167, 244, 245, 240, с. 22], 
(см. рис. 3-14). В этих работах использованы результаты исследований 
истирания в шаровых мельницах или вращающихся барабанах. В со
временных экспериментах [179, 178, 184, 28] использован круговой ло
ток, устройство, которое считается вполне сопоставимым с природны
ми потоками.

Эти лабораторные исследования показали, что сокращение разме
ров обломков при абразии и связанных с нею процессах зависит от 
размера исходного материала, его происхождения (прочности), харак
тера и интенсивности процесса (жесткости условий); размера и содер
жания сопутствующих материалов; характера ложа, по которому пере
мещаются обломки (песок или гравий); длительности процесса или 
расстояния, на котором происходит абразия.

Наиболее заметно влияние размера обломков; гравийные зерна 
довольно быстро истираются и окатываются, тогда как истирание пе
ска происходит чрезвычайно медленно. Д а ж е  в классе гальки процент 
разрушенных галек на данном отрезке переноса больше для гальки 
крупных размеров [179, рис. 7]. Изучение обломков разных размеров, 
а не образцов, представленных зернами одного размера, приводит 
к сложным результатам. В смесях максимальные потери несут зерна 
наименьших размеров, вероятно потому, что подвергаются воздейст
вию со стороны более крупных обломков. Все исследователи признают, 
что п р о ч н о с т ь  материалов является несомненно важным фактором. 
Максимальное сопротивление истиранию в основном оказывают кре
мень, кварциты и жильный кварц, далее идут метаморфические поро
ды, а известняки и рыхлые песчаники оказывают наименьшее сопро-
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тивление [238, 179, с. 349— 350]. Интенсивность процесса, или ж е с т 
к о с т ь  у с л о в и й  такж е является важным фактором. С возрастанием 
интенсивности увеличивается скорость потери массы обломков. Экспе
риментальные исследования Кюнена [179, с. 344] показали, что аб ра
зия пропорциональна квадрату скорости. Существуют ли критические 
скорости для определенных минералов и пород, при превышении ко
торых процессы откалывания или раскалывания преобладают над 
абразией [174], — не установлено. Х а р а к т е р  п о в е р х н о с т и  л о -  
ж  а, по которому перемещается обломочный материал, такж е  играет 
важную роль [179, с. 350]. Если дно, по которому перемещается оса
док, сложено песком, то сокращение размеров зерен происходит в пять 
раз меньше, чем если оно выполнено гравием. Первоначальная ф о р- 
м а обломков является второстепенным фактором, однако с увеличе
нием их окатанности скорость истирания падает. Влияние геологиче- 

' с кого п р о ц е с с а  при истирании гравийных отложений менее ощути
мо, чем для песков. Экспериментальные работы по изучению деятель
ности прибоя немногочислены [184]. Очевидно, истирание гравийных 
зерен под действием прибоя происходит быстро.

Все лабораторные исследования показали, что скорость сокращ е
ния размера зерен максимальна на ранних стадиях процесса и экспо- 
нентно уменьшается во времени или с расстоянием [167, 276].

Экспериментальное изучение абразии песков проводилось многими 
исследователями [62, 6, 309, 183, 181, 182, 20]. Полученные результа
ты показывают, что при отсутствии грубообломочных материалов исти
рание песка происходит значительно медленнее. Д ебре [62], например, 
считал, что песчаное зерно при переносе на расстояние в 1 км умень
шается на 0,01%. Кюнен [180, с. 50], применив для исследований вме
сто мельницы круговой лоток, установил, что кварцевые зерна диам ет
ром 0,5 мм теряют на 1 км переноса 0,0001%; эта величина настолько 
мала, что перенос зерна на расстояние 10 тыс. км не приведет к сколь
ко-нибудь заметному окатыванию. Поскольку средняя протяженность 
рек составляет примерно 1 тыс. км, 10 циклов механического истирания 
зерна приведут к потере массы менее 1%. В других лабораторных 
исследованиях, применяющих мельницы [20, 309], отмечается большее 
сокращение размера, однако представляется маловероятным, чтобы 
речной перенос приводил к значительному уменьшению кварцевых пес
чаных зерен. Превращение кубика со стороной 1 мм в шарик диамет
ром 1 мм потребует уменьшения первоначального объема на 47,5%. 
Д а ж е  если принять во внимание самые большие цифры сокращения 
размера, приводимые отдельными исследователями, то нельзя ожидать 
существенного изменения первоначального размера зерен или их фор
мы; в лучшем случае возможна незначительная окатанность зерен. 
Фотографии зерен [309] кварцевого песка до и после обработки, экви
валентной 8 тыс. км транспортировки, подтверждают сделанный вывод. 
Нет видимого эффекта транспортировки и на фотографиях дробленых 
кварцевых зерен [180, прилож. 1], испытавших перенос на 248 км. 
Эффект, оказываемый эоловыми процессами на обломочные зерна, на 
несколько порядков выше, чем результат воздействия водной среды 
[183], что привело Кюнена к выводу о решающей роли ветра при о ка
тывании песчаных зерен. Зерна размером менее 0,05 мм (в диаметре) 
не окатываются вообще.

Какова в свете этих лабораторных исследований роль естественной 
абразии в уменьшении размеров отдельных обломков или в измене
нии параметров определенного обломочного класса? Процессы, изме
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няющие форм}’, окатанность и характер поверхности обломков, рас
смотрены в других разделах настоящей главы. Заметное сокращение 
размера обломочных зерен вниз по течению многих потоков только 
в незначительной степени вызвано процессами истирания. В основном 
это объясняется падением силы потока и уменьшением его градиента 
(см. гл. 14). Вероятно, процессы абразии в большинстве известных 
условий осадконакопления не влияют на размер кварцевых песчаных 
зерен. Короче говоря, распределение песчаных зерен является скорее 
результатом гидравлических факторов, нежели абразии, и в основном 
размер зерен имеет унаследованный характер от материнских пород и

является результатом разрушения поро
ды, не зависящим от процесса транс
портировки и его агента.

Гранулометрический состав и про
цессы осадконакопления. Постепенно 
получает подтверждение точка зрения, 
что в большинстве случаев частоты рас
пределения отраж аю т комбинацию двух 
или трех групп обломочных зерен, свя
занных с различными формами перено
са, и таким образом при интерпретации 
кумулятивных кривых необходимо на
учиться различать эти группы и связы 
вать их с определенными гидродинами
ческими процессами (рис. 3-15).

Такой подход был первоначально 
применен к речным грубообломочным об
разованиям. Эти отложения характери
зуются бимодальным распределением. 
В противоположность им, распределения 
зерен в песках имеют одну моду. Н а
пример, из нескольких сотен опублико
ванных анализов аллювиальных гравий
ных отложений Калифорнии примерно 
92% образцов характеризуются более 
чем одной модой [50]. Аналогичная кар
тина типична только для 42% песков,, 
связанных с грубообломочными отложе
ниями. В общем виде бимодальные гру

бозернистые отложения описываются кривой, одна мода которой падает 
на грубую фракцию, а вторая, меньшая, приходится на песчаные фрак
ции (см. рис. 6-4). Как правило, моды разделяю т 4— 5фракций. Следо
вательно, главный компонент породы характеризуется диаметром, пре
вышающим размерность второй моды в 16—32 раза. Аллювиальные 
грубозернистые осадки в других районах такж е имеют типичное бимо
дальное распределение. Примерно 85% паводковых грубозернистых 
отложений в районах Сан-Габриель и Арройо-Секо (Калифорния) ха
рактеризуются бимодальным распределением [165, 168]. Из 23 образ
цов грубообломочных отложений террас Блэк-Хилс [238] двадцать об
разцов оказались с бимодальным распределением.

Сделанные, наблюдения интерпретированы как свидетельство при
сутствия двух классов обломков, каждый из которых связан с опре
деленным способом переноса. Адден [320, с. 737] писал, что « . . .тр ан с 
портирующая среда . . .  стремится к переносу и отложению обломкон

1,0 0,5 0,25 0,125 0,067
Р а з м е р  з е р е н , мм

Рис. 3-15. Связь м еж ду  ди нам и
кой переноса отложений, грануло
метрическими классами и точками 
перелома на кривой распределе
ния. П о  Вишеру [324].
1 — перелом м еж ду тверды м стоком и 
суспензией; 2 —  суспензионный класс 
Б; .3 — класс м атериалов, разделяем ы х 
сальтацией А; 4 — класс материалов, 
разделяем ы х сальтацией  А '; 5 — пере
лом , равны й 2Ф; 6 — класс м а тер и а 
лов, переносимых волочением В
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двух определенных размеров, а не всех подряд. Основной осадок, обра
зованный таким образом, будет содержать избыток преимущественно 
грубого материала, который транспортируется перекатыванием». Он 
предполагал, что главная мода приходится на мелкозернистую ф рак
цию, а подчиненная попадает на грубообломочный класс. Обычно на
блюдается обратное соотношение.

Фрейзер [90] считал, что одновременное отложение валунов и тон
козернистого песка невозможно, и обращ ал внимание на то, что ско
рость потока, несущего валуны диаметром 25 см, долж на уменьшиться 
на 60%, и тогда смогут осаждаться частицы размером 1 мм. Такие 
резкие перепады скорости маловероятны, и Фрейзер полагал, что в лю 
бой конкретный момент река обычно отлагает материал ограниченной 
размерности и что тонкий материал среди грубозернистого появляется 
в результате последующего заполнения. Т акая  же точка зрения выска
зывалась исследователями грубообломочных отложений р. Пиав в И т а 
лии [57]. П ламли [238] такж е считал мелкозернистые отложения, со
ставляющие вторую моду, в большинстве случаев захваченным мате
риалом, заполняющим пустоты в основной массе грубообломочных 
пород. Д л я  подтверждения своих взглядов он отмечал, что если вооб
разить шарики двух размеров (причем мелкие могли бы помещаться 
в пространстве между крупными), то в этом случае мелкая фракция 
составит от 22 до 32% породы по массе, в зависимости от плотности 
упаковки. Поскольку естественные грубообломочные отложения содер
ж а т  в среднем 20% фракций второй моды, вполне вероятно, что эти 
фракции и есть захваченный тонкозернистый материал. Принимая во 
внимание отклонение галек от сферической формы, варьирующий р а з 
мер двух рассматриваемых фракций и беспорядочную упаковку, можно 
констатировать удивительное совпадение теоретической модели и н а 
блюдаемого явления.

Конечно, не исключена возможность, что бимодальное распреде
ление объясняется техникой опробования, при которой отобранный об
разец представляет два различных слоя, каждый из которых характе
ризуется своим классом обломков [9, с. 118— 124]. Однако, как прави
ло, бимодальный характер кривой не вызывается искусственными при
чинами, например методом опробования, на что указывает такое же 
распределение зерен в образцах, отобранных из определенно единых 
слоев. Возможно, что оба класса обломочных частиц отлагаются в один 
и тот же этап осадконакопления.

Бимодальное распределение — всего лишь особый случай, демон
стрирующий смешение двух классов, отстоящих достаточно далеко друг 
от друга, для того чтобы проявились две моды. Там, где различие м еж 
ду ними незначительное, устанавливается одна мода. Однако кривая 
■суммарного анализа четко асимметрична, а распределение заметно 
отходит от логнормального. Постоянно крепнущая уверенность, что 
-многие распределения отраж аю т суммарный эффект присутствия двух 
или трех подклассов обломочных зерен, объясняет попытки связать 
образование этих подклассов с различными видами транспортировки 
осадка и перейти от особого случая проявления бимодальности к об
щему, рассматривающему распределение в "большинстве осадочных 
пород.

Многие авторы признавали сложную природу распределения обло
мочных зерен по размеру и делали попытки связать его с изменяющи
мися условиями переноса [67, 113, 112]. Значительный шаг в этом на
правлении сделал Мосс [217, 216, 218]. Он выделил три подкласса,
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связанные с различными процессами осадконакопления. Эти подклассы 
распознаются на кумулятивной кривой. Основная часть распределения 
находится между 20 и 80%. Эта часть осадка образуется в результате 
сальтации. Грубозернистый «хвост» распределения отлагается при во
лочении обломков, а тонкозернистый «хвост» распределения слагают 
материалы, отлагающиеся из суспензии и западаю щ ие в промежут
ки между основными обломочными компонентами. По наблюдениям 
Мосса [216], в грубообломочных речных отложениях основная часть 
осадка сложена фракциями волочения. Эти отложения характеризуются 
бимодальным распределением.

Основной вклад в изучение взаимосвязи подклассов обломков и 
гидродинамических условий в настоящее время сделал Вишер [324]. 
Он предположил, что гранулометрические кривые всех обломочных от
ложений отражаю т суммарный эффект присутствия трех классов, обра
зовавшихся при волочении, сальтации и отложении из суспензии, что 
каждый класс характеризуется логнормальным распределением и, сле
довательно, графиком в виде отрезков прямых в вероятностном мас
штабе (использующим логарифм диаметра или ф-единицы) (см. 
рис. 3-15). Такие соотношения преобладают примерно в двух тысячах 
гранулометрических анализов, представляющих различные условия 
осадконакопления.

К акая связь существует между формой гранулометрической кри
вой, т. е. относительным содержанием и характером компонентов осад
ка и условиями осадконакопления, выраженными через обычные гео
морфологические понятия? Вишер считал, что параметры отдельных 
кумулятивных кривых могут служить основанием для фациальных ре
конструкций, но предупреждал, что «любая попытка определить точные 
пределы наклона и перегиба кривой или процентное содержание трех 
основных классов для определенных условий осадконакопления будет 
безрезультатной».

В заключение следует сказать, что некоторые попытки установить 
смысл гранулометрических кривых для обломочных отложений оказа
лись достаточно успешными. Гидродинамические факторы до некото
рой степени сопоставимы с геоморфологической обстановкой. В опре
деленных условиях может преобладать определенный процесс, который 
будет второстепенным в других условиях.

Распределение обломочных зерен и восстановление
условий осадконакопления

Адден считал, что размер обломочных зерен в осадке определяется 
гидродинамическими условиями, преобладавшими в момент его отло
жения. Из этого следует, что если древние отложения образовались 
в условиях, похожих на сегодняшние, то анализ современных осадков 
позволит установить гранулометрические характеристики каждого типа, 
что в свою очередь можно использовать для выяснения происхождения 
древних отложений. В соответствии с этим Адден выполнил множество 
«механических анализов» состава отложений, особенно эоловых, и опу
бликовал [320] результаты более 350 таких анализов вместе с заклю
чением об определенных «законах», по которым происходит распреде
ление механического состава обломочных отложений. С целью расши
рения данных Аддена, Уэнтуэрт [337] опубликовал более 800 резуль
татов анализов, представленных в графическом виде. Изучение гисто
грамм Уэнтуэрта показывает, что графические изображения отложений
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из различных осадочных обстановок отличаются. Наиболее существен
ное различие наблюдается, например, между ледниковыми тиллями и 
пляжевыми песками. С другой стороны, совершенно различные осадки 
очень похожи по механическому составу, например пески пляжей 
и дюн.

Трудности определения тесно связанных условий осадконакопле
ния или агентов отложения осадков по результатам гранулометриче
ского анализа или графических построений не остановили поиск иссле
дователей. Келлер [143] воспользовался количественным отношением 
показателей двух классов, соседних с модальными, и ввел отношение 
F : С для распознавания эоловых и пляжевых песков; этот коэффи
циент является приближенной ме
рой симметрии. После работы Кел
лера некоторые исследователи при
менили более сложный подход к ис
пользованию одного или несколь
ких гранулометрических параме
тров для распознавания речных, 
пляжевых и дюнных песков. Фрид
ман [93, 92, 94] пытался различать 
пляжевые и дюнные пески построе
нием графика зависимости симме
трии от среднего, симметрии н 
стандартного отклонения для р аз
деления речных и пляжевых песков 
(рис. 3-16). Аналогичный подход 
других исследователей [209] дал 
результат, подтверждающий выво
ды Фридмана. Некоторые седимеш 
тологи строили диаграммы рассея
ния, основанные на двух перемен
ных. Например, Пассега [231, 230] 
и Булл [35] сопоставляли на гра
фиках первую персентиль С (обыч
но наиболее крупный размер) со средним размером М.  Авторы полага
ли, что определенный тип диаграммы СМ указывал на процесс или 
способ осадконакопления. Например, Пасега считал, что на диаграмме 
СМ можно различать отложения турбидитов и обычных потоков.

Гранулометрические параметры в различных комбинациях для вос
становления условий осадконакопления были использованы многими 
исследователями [203, 99, 275, 151, 69, 295, 36]. Не всем им удалось 
успешно различать условия накопления песчаных отложений с по
мощью указанной методики. В некоторых случаях построения были 
безуспешными, в других — на диаграммах рассеяния наблюдались зна
чительные перекрытия, т. е. полученные результаты были неоднознач
ными.

В усложненных методиках применяются одновременно более двух 
переменных. Такая техника дискриминантного анализа была опробована 
Саху [269, 268]. Клован [149] применил факторный анализ к отложе
ниям залива Баратария, Луизиана, для того чтобы выделить факторы, 
связанные с обычными процессами: прибоем, донными течениями и 
осаждением в спокойной воде.

В заключение можно сказать, что попытки увязать гранулометри
ческое распределение с условием накопления осадка имели частичный
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успех. Отчасти отрицательные результаты можно объяснить предполо
жением, что гранулометрическая кривая носит полностью гидродина
мическую природу, а каж д ая  среда осадконакопления характеризуется 
различными гидродинамическими режимами. Ни одно из предположе
ний не является полностью исчерпывающим. Влияние источника сноса 
(т. е: параметры размерности отложений, попадающих в осадочную 
обстановку) вероятно никогда не получит всеобъемлющей оценки. По
мимо этого, один и тот же гидродинамический процесс может прохо
дить в различных условиях осадконакопления. Иначе говоря, гидроди
намические условия и условия осадконакопления, определяемые обыч
ными геоморфологическими понятиями, могут не совпадать [295].

Заключение. 1. Отдельные обломки можно исследовать с помощью 
различных: измерений (таких как взвешивание или определение объ
ема), или с .помощью приемов, применимых к скоплениям обломков 
(иросеивацие, ютмучивание или газовая адсорбция). Все результаты 
прдрбны-х исследований переводятся в значение «диаметра» зерна с по
мощью упрощающих допущений, многие из которых в лучшем случае 
представляют собой грубое приближение.

2. Распределение обломочного материала, определенное таким 
образом, выражается в процентном содержании классов различной раз
мерности в целом образце либо на основании массы материала в каж
дом классе или по количеству зерен в соответствующих классах. Кри
вые распределения по массе и количеству зерен значительно отлича
ются д руг 'от  друга.

3. Определенные успехи достигнуты в применении стандартных 
аналитических приемов изучения рыхлых осадков, главным образом 
современных отложений. В основном эти приемы неприменимы к кон
солидированным древним породам и, следовательно, их применение 
ограничено. .Ограничена такж е  применимость выводов, сделанных по 
результатам-изучения современных отложений, особенно по различию 
нескольких осадочных обстановок по структурным параметрам.

4. Еще одно серьезное ограничение исследования гранулометриче
ского состава — влияние диагенетических изменений на первоначаль
ный характер распределения. Эти изменения происходят за счет жиз
недеятельности организмов, распада основных крупных компонентов, 
перекристаллизации и других процессов, коренным образом изменяю
щих первоначальное распределение зерен по размеру. Аналогичный 
эффект оказывают аналитические методы дробления и диспергирова
ния, которые предшествуют седиментационному анализу. Распределе
ние размерности в глинистых породах зависит от влияния диагенети
ческих факторов и процедуры исследований. Поэтому основное внима
ние было уделено изучению характера распределения зерен в песча
никах, менее подверженных влиянию вышеупомянутых факторов.

5. Остается спорным следующее положение: указывает ли тип рас
пределения зернистости на какой-нибудь определенный способ нако
пления или условия седиментации? Если даж е  это и так, то использо
вать полученные данные для интерпретации условий осадконакопления 
древних литифицированных отложений практически невозможно.

6. Короче говоря, несмотря на многочисленные публикации и про
должительные работы, направленные на формулирование определения 
размерности, измерение размера и подсчет параметров распределения, 
практический результат на пути решения геологических вопросов не
удовлетворительный и непропорционально мал по сравнению с затра
ченными усилиями.
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7. Однако определенные выводы по гранулометрии отложений 
можно сделать даж е  для полностью литифицированных пород. Сюда 
относятся замер и картирование максимального размера гальки в кон
гломератах, установление фенокластов (крупных обломков, указываю 
щих на неотсортированность материала) и, конечно, данные о х ар ак
тере строения породы, не являющиеся, строго говоря, показателями 
размерности, но имеющие геологическое значение. К ним относятся 
форма, окатанность, характер поверхности зерен и, конечно, состав 
породы.

Форма и окатанность

Форма и окатанность гальки и песчаных зерен длительное время 
применялись для расшифровки истории формирования отложений, 
в которых они присутствуют. Д а ж е  начинающим литологам известны 
причудливые формы выветривания и гальки, иссеченные и обточенные 
ветром или обработанные ледником. Влияние других агентов менее 
заметно и вызывает противоречивые суждения. Например, какая  галька 
более уплощенная, пляж евая или речная? Окатывает ли ветер песча
ные зерна эффективнее, чем вода? Каков нижний предел обломков 
(если он существует), окатываемых в водной среде? Могут ли вдарце- 
вые зерна стать окатанными за один цикл осадконакопления? На по
добные вопросы до сих пор нет убедительных ответов. Очевидно, одно
значный ответ помог бы исследователям существенным образом в ин
терпретации истории образования отложений.

Форма

Формы предметов можно классифицировать несколькими способа
ми. Из геометрии известны определения таких правильных форм, как 
куб, призма, шар, цилиндр и конус. Аналогичным образом в кристалло
графии существует классификация твердых тел, ограниченных плоски
ми поверхностями. Ни одна из названных систем для характеристики 
формы осадочных обломков недостаточна. В лучшем случае форма галь
ки только примерно повторяет правильные геометрические контуры. 
Можно применять термины, указывающие на сходство, такие как приз
матическая, бипирамидальная, пирамидальная, клиноподобная или па
раллельно-таблитчатая формы [342]. Но такая классификация пред
ставляет собой только качественное описание и, как правило, не имеет 
прямого отношения к поведению указанных предметов в процессе пере
носа. Вместо нее требуется количественный показатель формы, поддаю
щийся математическому или графическому анализу, используя который 
можно построить кривые распределения формы или его частоты. Одна
ко д аж е определенные четкие формы не удается определить простыми 
численными показателями. К ним относятся кристаллические формы 
некоторых обломочных тяжелых минералов и диагностически важные 
изогнутые формы, типичные для обломков вулканического стекла 
(осколки в туфах и туфогенных отложениях). Характерную форму по
род, источенных ветром (моногранников и трехгранников) [33, 347], 
осколков грубозернистых пород, образованных временными водотоками 
[30], и сглаженных ледниковых валунов [326] не удается выразить 
простым численным показателем. Тем не менее по ряду соображений 
оправдано применение количественного или числового показателей
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формы, для разработки которых выполнен большой объем исследо
ваний.

Д ля  оценки количественных показателей формы необходимо вы 
брать стандарт, которым служит шар. Д ело не только в том, что в ре
зультате длительной абразии обломочные зерна многих пород и мине
ралов принимают форму ш ара или приближенную к нему, шар обла
дает некоторыми исключительными свойствами, которые делают его 
приемлемым стандартом. Из всех возможных форм шар обладает ми
нимальной площадью поверхности для данного объема. Благодаря 
этому свойству шар имеет максимальную скорость осаждения из рас
твора, в котором смешаны частицы всевозможной формы, объема и
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Рис. 3-18. Классификация кальки по форме, предложенная Зингом.
О братите внимание на то. что все указанн ы е формы частиц  (п рям оугольны е параллелепипеды) 
обладаю т одной и той ж е  окатанностью  (0), но все имею т разную  форму: а  — уплощ енная или 
табли тчатая; б  — равноосная; в  — трехосная (п араллелеп и п едальн ая); г  — удлиненная

плотности [169] (рис. 3-17). Следовательно, при переносе в форме 
суспензии более сферичные частицы будут отделяться от других ча
стиц того же размера и плотности, но обладающих менее сферичной 
формой.

В идеальном случае такое свойство обломка, как  с ф е р и ч н о с т ь ,  
определяется отношением s / S ,  где s — поверхностная площадь сферы 
того ж е  объема, что и рассматриваемый обломок, и 5  — фактическая 
площадь его поверхности. Д л я  шара это отношение равно единице, 
для других обломочных частиц оно будет меньше единицы. Поскольку 
измерение поверхностной площади неправильного обломка представ
ляет трудную задачу, сферичность приблизительно определяется соот
ношением dn / D s, где dn — диаметр сферы того ж е  объема, что и об
ломок, и D s — диаметр описывающей сферы, обычно ее длинный диа
метр [328].

В образцах песка или гравия каж д ая  частица или обломок харак
теризуются своим значением сферичности. Часть обломков, однако, 
может иметь дискообразную форму, они могут быть уплощенными или
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вытянутыми по двум осям и укороченными по третьей. Некоторые об
ломки вытянуты только по одной оси и имеют продолговатую или 
цилиндрическую форму. Обе формы характеризуются низкой сферич
ностью. По коэффициенту сферичности различить эти формы невоз
можно. Однако при некоторых исследованиях, например при изучении 
строения грубообломочных отложений, делать такие различия очень 
важно.

В связи с этим были предложены другие показатели формы. Все 
они связаны с определением и измерением нескольких «диаметров» 
обломка и выбором одного или нескольких соотношений для характе
ристики формы.

Зинг [353] для характеристики четырех классов по форме приме
нил соотношения £>/а и с\Ь (где a, D и с соответственно длина, шири
на и толщина обломка, рис. 3-18, табл. 3-8).

Т а б л и ц а  3-8

Классы обломков по форме. По Зингу

Номер класса Ь/а г/й Форма

I > 2 / 3 < 2 / 3 Уплощенная (дискообразная)
и > 2 / 3 > 2 / 3 Равноосная (сферическая)

ш < 2 / 3 < 2 / 3 Трехосная (параллелепипедальная)
IV < 2 / 3 > 2 / 3 Удлиненная (цилиндрическая)

Это следующие классы обломочных зерен: уплощенные, удлинен
ные, трехосные и равноосные, положения которых на графике коэф
фициента сферичности Уодела показаны на рис. 3-19.

Предлагались и другие показатели, характеризующие уплощен- 
ность или вытянутость обломка. Они рассмотрены в многочисленных 
публикациях [154; 153, с. 138— 147, 161 — 178; 80, 124, 43]. Снид и Фолк 
[294] предложили поправку к определению Зинга — Уодела и дали 
следующую формулу для определения максимального коэффициента 
сферичности (с2а-16-1) 1/3, которая, по данным авторов, больше со
ответствует наблюдаемой скорости осаждения, чем коэффициент сфе
ричности Уодела.

Практические трудности применения методов измерения и вы ра
жения формы или сферичности заключаются в том, что они связаны 
с измерениями, которые можно проводить на гальках, не связанных 
матриксом, и затруднены или практически невозможны в применении 
к песчаным зернам или литифицированным грубообломочным породам 
и песчаникам. Тем не менее процессы, обусловливающие форму гальки 
и геологическое значение этого показателя, необходимо изучать. Галь
ку можно извлечь из древних отложений, и этот возможный путь изу
чения породы не следует забывать.

Что сейчас можно сказать о геологической значимости формы 
гальки или песчаного зерна? Форма кварцевых зерен песков измен
чива. Наблюдается тенденция зерен приобрести форму, приближенную 
к сферической. Однако даж е  в наиболее зрелых песках кварцевые зер
на обнаруживают несколько удлиненную форму, соотношение длинной 
и короткой осей колеблется от 1,0 до 2,5, приближаясь в основном 
к 1,5. Уэйланд [332] отметил тенденцию обломочного кварца к удли
нению по оси с и связывал это явление с неравномерным истиранием,
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объясняемым небольшими различиями в значениях твердости по раз
ным кристаллографическим направлениям. Удлинение кварцевых зерен 
параллельно оси с (рис. 3-20) наблюдалось некоторыми исследователя
ми [128] в изверженных и метаморфических породах, д аж е  в гранитах, 
являющихся источником образования отложений. Следовательно, окон
чательная форма обломочного зерна в значительной степени опреде
ляется его первоначальный формой. Л абораторные исследования 
показали [22, 218], что кварц обладает слабой призматической и ром
боидальной спайностью, поэтому зерна, образующиеся при растрески-
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Рис. 3-19. Соотношения м еж ду сферичностью и коэффициентами формы, по Зингу.
Кривые соответствую т линиям равной сферичности. Точки 1 и 3 п опадаю т в один класс сферич
ности (0.6—0,7), котя ф орм а облом ка, соответствую щ его точке 1, уплощ енная, а точке 3 — удли
ненная

Рис. 3-20, Гистограмма соотношения м еж ду удлинением и кристаллографическими на
правлениями в первичных зернах кварца из хлоритового сланца. По Ингерсону и Ра- 
мичу [128] •

вании, оказываются удлиненными параллельно оси с или под незна
чительным углом к ней; это явление отмечалось и ранее [314]. Таким 
образом, форма зерен обломочного кварца в основном объясняется еТо 
первоначальной формой или характером трещиноватости. Некоторые 
исследователи предполагали, что зерна кварца метаморфических пород 
более удлиненной формы, чем зерна изверженных пород [175] и что 
по- этому признаку можно различать обломочный кварц из этих источ
ников [23]. Последующие исследования [21] не подтверждают это 
предположение.

: Считается, что форма галек такж е в значительной степени пред
определяется первоначальной формой обломка, которая в некоторых 
случаях зависит от текстуры породы. Однако нельзя отрицать, что под 
влиянием некоторых геологических процессов форма гальки изменяется, 
и можно наблюдать такие следы их деятельности, как, например, эоло
вая обработка песком или воздействие льда. Справедливо ли это на
блюдение для пляжей, где, по данным некоторых исследователей, галь
ка, обработанная прибоем, более плеская, чем речная? Одни исследо
ватели поддерживают эту точку зрения — другие опровергают [188, 
335, 184, 107] (рис. 3-21 и 3-22). Некоторые исследователи в результа
те лабораторного изучения и полевых наблюдений приходят к выво
ду, что процессы механического истирания, происходящие на пляже, 
очень слабо влияют на уплощенность гальки [184, с. 37]. Однако впол
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не возможно, что сортировка грубообломочного материала происходит 
таким образом, что уплощенная галька накапливается на пляжах, эту 
точку зрения развивал Л ан д о н [1 8 8 ] .  В некоторой степени^этот вывод 
получил развитие в работе Хамберта [125, с. 36], который установил 
смещение уплощенной гальки вниз по пляж у и отставание от нее галь
ки сферической формы. Это не значит, что абразия совсем не видоиз
меняет сферичность обломков. Однако большинство опубликованных 
работ показывает, что это преобразование незначительно и, вероятно, 
многие изменения, наблюдаемые вниз по течению, вызваны скорее Ox-

Г. 2

2
34 

* .< 1
31

* 7
•

8• .6

л 0.7НОоX
|о,б
еи
£ 0,5

0,1 0,2 0,3 0,4 0,5 и  0.4
О катан нссть, -4 0.2 0,3 0,4 0,5 0,6

С р ед н я я  с к а т е н н о с т ь
С,7

Рис. 3-21. График соотношения меж ду окатанностью и уплощенностью, построен по 
результатам измерений 201 гальки, пляж Нантакет, штат Массачусетс, США. По Уэн- 
туэрту [334].
Д л я  упрощ ения гальки  объединяю тся в подгруппы и к а ж д а я  точка соответствует среднему по
лож ению  гальки  в определенной группе. Ц иф ра рядом  с точкой п оказы вает  количестро образцов 
в каж дой  группе. И з граф и ка  видно, что с увеличением окатанное™ , уплОщенность ум еньш ается

Рис. 3-22. Соотношение сферичности и окатанности галек риолита (24—75 мм), отоб
ранных на пляже озера Верхнее. По Грогану [107].
Поскольку хорошо окатанны е гальки  обладаю т больш ей сферичностью , следует вы вод, что дли 
тельная абрази я  на п ляж е приводит к увеличению  сферичности, а следовательно, к  уменьш ению  
уплощ енности

бором по форме, чем ее преобразованием. Эта точка 3peHHn"nony4HjTa 
развитие в ряде работ [264, 238, 294, 124, 322, 57]. Однако Добкинс и 
Фолк [66], изучавшие и измерявшие сферичность и окатанность боль
шого числа галек из рек и пляжей о. Таити, установили, что пляж евгя 
галька обладает максимальной окатанностью и минимальной сферич
ностью, более плоская, Чем грубообломочные отложения в реках, пере
носящих материал того ж е состава.

Эти наблюдения позволяют предположить, что форма обломков — 
важный фактор в процессе осадконакопления; она реагирует на влия
ние потока. Некоторые исследователи установили тесную связь между 
сферичностью, или показателем формы, и скоростью осаждения [167; 
294, рис. 4] (см. рис. 3-17). Лабораторные исследования Бриггса и 
других [31] показали, что форма зерна так же важна, как к плотность 
(по влиянию на скорость осаждения различных типов тяжелых мине
ралов). Несомненно, поведение песчаных зерен и гальки в потоке су
щественно отличается для их различных форм. Равноосные зерна по 
определению не могут обладать направленной ориентировкой, облом
ки в виде уплощенных дисков образуют чешуйчатую текстуру, а рас
положение удлиненных форм совершенно иное (см. рис. 3-31).
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Окатанность
Окатанность характеризует остроту краев и углов обломочных от

ложений, она не зависит от формы. Некоторые прямоугольные геомет
рические формы — куб, пластина, призма и тому подобные (см. 
рис. 3 -1 8 )— обладают острыми углами и их радиусы кривизны равны 
нулю. Тем не менее они отличаются друг от друга по форме (а следо
вательно, и по сферичности). Однако термин о к а т а н н о с т ь  в лите
ратуре используется как по назначению, так  и во многих случаях отож
дествляется с формой [264]. Различие между этими терминами фунда

ментально и его не следует забывать. 
Уэнтуэрт [332] первым дал четкое 
определение понятия окатанности, 
определив его отношением г;/Д, где 
г, — радиус дуги, описывающей наибо
лее острый угол, a R—  половина ма
ксимального диаметра. Уодел [327] 
определял окатанность как  отношение 
среднего радиуса дуги нескольких уг
лов и выступов зерна к радиусу дуги 
максимальной сферы, вписанной в 
зерно. Поскольку практически приме
нять такой показатель достаточно 
сложно, представляется целесообраз
ным оперировать двухразмерной фи

гурой, т. е. сечением или проекцией изучаемой частицы или обломка, 
а не собственно трехмерным предметом. В этом случае окатанность 
определяется как средний радиус дуг, вписанных в углы проекции зер
на, разделенный на радиус максимальной вписанной окружности 
(рис. 3-23). Математическое выражение для окатанности следующее:

rho ДГ J

где л- — конкретные радиусы углов, N  — число углов и R  — радиус мак
симальной вписанной окружности. При таком определении шар имеет 
как окатанность, так и сферичность, равные единице. Однако другие 
несферичные предметы могут иметь окатанность, равную единице; на
пример, тело в виде капсулы, представляющее собой цилиндр, ограни
ченный с торцов двумя полушариями. Различные исследователи пред
лагали свои уточненные определения окатанности, рассмотренные в ря
де работ [154, с. 147— 161; 124, с. 11 — 15; 243, с. 138— 142].

Как уже указывалось, термин о к а т а н н о с т ь  применяется до
вольно свободно. Такие понятия как  о к а т а н н ы й ,  п о л у о к а т а н -  
н ы й ,  п о л у у г л о в а т ы й  и у г л о в а т ы й  такж е являются термина-, 
ми свободного пользования. Д л я  того чтобы эти понятия имели более 
точное значение, они были переведены в количественные термины, по 
аналогии с более точными определениями размерности обломочных 
зерен. В большинстве таких работ применяются показатели окатанно
сти Уодела [265, 85]. Выделяемые классы неравны (табл. 3-9). Пет- 
тиджон пересмотрел границы классов таким образом, чтобы их середи
ны примерно образовывали геометрическую прогрессию. Пауэрс [242] 
определил и назвал шесть степеней окатанности (вместо пяти) таким 
образом, что границы классов достаточно приближаются к геометри

Рис. 3-23. Геометрическое выражение 
окатанности гальки. По Крамбейну 
[165]
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ческой шкале У 2. Фолк [85] по аналогии со шкалой ф — размерности 
Крамбейна [163] назвал шкалу окатанности р-шкалой.

Степени окатанности по Петтиджону, приведенные в табл. 3-9 и 
изображенные на рис. 3-24, следующие.

У г л о в а т ы е  (0—0 ,1 5 )— очень незначительные следы обработки, 
края и углы острые, второстепенные углы (мелкие выступы на конту
ре зерна помимо главных) многочисленные и острые.

Т а б л и ц а  3-9
Степени окатанности обломков

I

Определение окатанности

Рассел и Тейлор Пет™джон, настоящее изда
ние

Г раницы
класса Среднее*

Г раницы 
класса Среднее**

Угловатые ! 0—0,15 0,075 0— 0,15 0,125
Полуугловатые | 0 ,1 5 — 0,30 0,225 0 ,1 5 — 0,25 0,200
Полуокатанные ! 0 ,3 0 —0,50 0 ,400 0 ,2 5 —0,40 0,315
Окатанные j 0 ,5 0 —0,70 0 ,600 0 ,4 0 — 0,60 0,500
Хорошо окатанные | 0 ,7 0 — 1,00 0 ,850 0 ,6 0 — 1,00 9,800

* Среднеарифм етическое.
** Среднегеометрическое (приблизительно), за  исклю чением класса угловаты х обломков. Б оль

шинство частиц, д а ж е  свеж еотколоты х, об л ад ает  определенной окатанностью , редко м еньш е 0,10. 
С ледовательно, на практике ниж ний предел угловаты х зерен не равен  нулю, поэтому среднее 
в этом классе, вероятно, около 0,125.

П о л у у г л о в а т ы е (0,15—0,25)—определенные следы обработки, 
края  и углы окатаны в некоторой степени, многочисленные второсте
пенные углы (10—20), хотя в меньшем количестве, чем в классе угло
ватых зерен.

П о л у о к а т а н н ы е  (0,25—0,40)—значительные следы обработки, 
края и углы округлены, второстепенные углы значительно сглажены, 
число их не превышает 5— 10. П лощадь первичных граней сокращена, 
первоначальные углы между ними сглажены, но еще заметны.

О к а т а н н ы е  (0,40—
0,60) — первоначальные грани 
почти полностью исчезли, сохра
няются некоторые относительно 
плоские поверхности. М ежду со
хранившимися гранями тупые 
углы, все первичные края и углы 
сглажены до плавных кривых, 
второстепенные углы в явном 
меньшинстве (0—5). При окатанности 0,60 все второстепенные углы 
исчезают. П ервоначальная форма зерна еще угадывается.

Х о р о ш о  о к а т а н н ы е  (0,60— 1 ,0 0 )— не сохраняют первона
чальные грани, края или углы, поверхность целиком состоит из об
ширных выпуклостей, плоских участков нет, второстепенных углов нет. 
Первоначальная форма обломка предполагается по настоящей форме 
зерна.

Каково геологическое значение окатанности и какую пользу этот 
параметр может иметь для определения расстояния, направления и 
скорости переноса осадочных частиц? Н ачиная с работ Д ебре [62], 
многие исследователи пытались дать ответ на эти вопросы с помощью 
полевых и лабораторных исследований. Проведенные работы показали,

« «  » «  А
Рис. 3-24. Классы окатанности гальки:

а  — угловатая ; б  — п олуугловатая; в — полуока' 
тайн ая; г — окатан н ая ; д — хорош о о к атан н ая
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что окатанность увеличивается резко в начале переноса, а затем изме
нение этого показателя с расстоянием происходит постепенно 
(рис. 3-25, 3-26). Это наблюдение, сделанное сначалом Дебре, получило 
четкое количественное подтверждение в работах Уэнтуэрта [335, 333, 
334]. Н а долю Крамбейна [167] выпало сформулировать наблюдаемые 
взаимоотношения в математической форме. Он отмечал, что степень

Рис. 3-25. Изменение размера  (по массе),  окатанности и сферичности обломков извест
няка  в зависимости от расстояния переноса по экспериментальным данным. П о Крам- 
бейну [167]

Рис. 3-26. Соотношение м еж ду  окатанностью известковой гальки и расстоянием пере
носа в водотоках, район Бэлк-Хилс, ш тат  Ю ж н а я  Д ако та ,  США. П о  П лам ли  [238] 
А — ручей Раиид-К рик; Б  — ручей Б атл-К ри к

изменения окатанности является функцией разности между окатан
ностью в любой точке и неким значением предельной окатанности, по
казателем, в определенной степени зависящим от материала и гидро
логического режима конкретного потока или пляжа. Эту зависимость 
можно выразить формулой

P =  PL ( i - e k%

где Р  — окатанность в любой точке, Рь  — предельная окатанность, х  — 
расстояние и k  — коэффициент окатанности. Это уравнение удовлетво

ряет как  лабораторным, так и 
полевым наблюдениям [165, 168] 
(рис. 3-27).

Результаты последующих л а 
бораторных исследований К рам 
бейна [167, с. 482] и работ П лам
ли, посвященных грубообломоч
ным отложениям русел Блэк-Хилс 
[238, с. 566], заставили усомнить
ся в справедливости уравнения 
Крамбейна. Процесс окатывания 
оказался более сложным. П лам 
ли пришел к выводу, что измене
ние окатанности с расстоянием 
пропорционально не только р аз
ности между окатанностью 

в данной точке и предельной окатанностью, но такж е зависит от рас
стояния транспортировки.

Каково бы ни было точное выражение уравнения окатанности, по
лучено ли оно экспериментально при истирании обломков в шаровой 
мельнице или из наблюдений за природными потоками, окатанность

0,3

£ 0.1
и О

___

О

/ “

Расстояние.

Рис. 3-27. Изменение окатанности гальки 
по ручью Арройо-Секо, Калифорния. По 
Крамбейну [168].
Г алька  гранодиоритов, размером 16—32 мм. На 
врезке п оказан  граф ик зависим ости (Р0—Р ) /Р 0 от 
расстояния, где Р  — окатанность в любой точке 
и P i -  предельное значение окатанности
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®о времени (расстоянии) растет вначале быстро, а затем медленно. 
Вероятно, существует предельное значение окатанности, отчасти свя
занное с составом обломков (например, для кремня оно ниже, чем для 
кварца или известняка) [294]. Более того, окатывание крупных облом
ков происходит быстрее. Н а какое расстояние долж на переноситься 
галька, чтобы стать хорошо окатанной (0,60)? Л абораторны е и поле
вые исследования не дают точного ответа на вопрос, но позволяют 
предположить примерный порядок цифр. Изменение куба до ш ара д и а 
метром, равным стороне куба, связано с потерей около 47,5% перво
начального объема или массы. Следовательно, можно предположить, 
что потеря одной трети или половины массы приведет к максимальной 
окатанности обломка, и дальнейшее сокращение размера не будет со
провождаться увеличением окатанности. Как видно из данных К р а м 
бейна [167], потеря одной трети массы связана с образованием облом
ка окатанностью около 0,60 (хорошо окатанного). Д альнейш ая потеря 
массы не приводит к значительному изменению окатанности. Обломок 
известняка достигает такой окатанности через 11,2 км. Принимая циф
ры Дебре (от 0,001 до 0,004 части массы теряется гранитной галькой 
на один километр переноса), можно рассчитать, что для хорошей о ка
танности (т. е. потери одной трети первоначальной массы) потребуется 
перенести ее на расстояние от 84 до 333 км. Расчет, несмотря на свою 
приближенность, дает, вероятно, правильный порядок цифр.

Кюнен [179], проводивший эксперименты по изучению переноса 
грубообломочного материала в круговом лотке, установил, что обломок 
известняка становится хорошо окатанным при переносе на 50 км, обло
мок габбро теряет 35—40% массы на расстоянии 140 км. Обломок 
жильного кварца теряет 0,001 массы на 1 км переноса и, следователь
но, будет хорошо окатан через 300 км.

П ламли [238] установил, что известняковая галька в двух водото
ках  Блэк-Хилс становится хорошо окатанной (0,60) на расстоянии 18 
и 37 км соответственно (см. рис. 3-26). Галька кварцитов в грубооб
ломочных отложениях нагорья Брандивайн (штат Мэриленд, США) 
характеризуется окатанностью 0,59 [274]. Ближайш ее поднятие, отку
да мог поступать обломочный материал, находится на расстоянии 
72 км. Кварц в грубообломочных отложениях р. Колорадо (штат Те
хас, США) приобрел хорошую окатанность менее чем через 161 км. 
Известняковые гальки достигают максимальной окатанности до слия
ния притока с главным руслом [294]. Эти результаты подтверждены 
исследованиями гранитных галек в р. Д унаец  (П ольш а), достигающих 
максимальной окатанности на расстоянии 125 км [322], и наблюде
нием, что в р. Пиав (Италия) происходит быстрое окатывание гальки 
известняков и кварца, после чего степень ее окатанности не изменяется 
на значительном расстоянии по течению [57].

Поскольку известно, что высокая степень окатанности отвечает 
уже первым километрам переноса, очевидно, угловатые или. полуугло- 
ватые обмотки переносились потоком на расстояние в единицы кило
метров, максимально на 16—24 км. Более того, за исключением бли
жайш их к источникам сноса участков, окатанность обломков почти не 
меняется или мало изменяется в региональном плане, что серьезно 
ограничивает применение этого параметра для восстановления палео
потоков.

Хорошо известно, что галька пляжевых отложений окатана, но ее 
окатанность еще труднее связать с расстоянием переноса (см. 
рис. 3-22). Можно только утверждать, что после выноса грубообломоч
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ных отложений из области размыва они становятся более окатанны
ми. Н а пляжах, так ж е  как  и в реках, должен существовать лимит 
окатанности.

Полевые и лабораторные данные показывают, что окатывание пес
чаных зерен происходит очень медленно по сравнению с окатыванием 
грубых обломков. Дебре [62] установил, что песчаные зерна теряют 
0,0001 часть своей массы при переносе на 1 км. Тайл [309] провел экс
перименты с истиранием кварцевого песка, которые показали, что пос
ле 100 часов обработки в мельнице образец теряет 22% массы, что 
эквивалентно переносу на расстояние 8 тыс. км. В среднем это мень
ше, чем 0,0001 часть на 1,6 км переноса. М арш алл [200] показал, что 
для зерен диаметром 2— 3 мм потеря массы на 1,6 км составляет 
0,0005. Кюнен [182] применил для исследований лоток вместо вра- 

.щающегося барабана и установил, что потери песчаных зерен состав
ляют еще меньшую величину. Кварцевые зерна теряют всего лишь 
один процент массы при переносе на 10 тыс. км [180]. Эта потеря на
столько незначительная, что окатанность обломков практически не 
устанавливается. Поскольку расстояние переноса в большинстве русел 
не превышает 1 тыс. км, в потоках песчаные зерна не окатываются, 
если допускать, что лабораторные данные верны.

Как показывают экспериментальные работы Кюнена [183], эоловые 
процессы значительно эффективнее влияют на окатывание песчаных 
зерен; на одинаковом расстоянии потеря массы кварцевым зерном пре
вышает цифры окатанности для водного переноса в 100 или 1000 раз. 
Обломки кварца кубической формы обтачиваются ветром до идеальной 
сферической формы. Из лабораторных исследований Кюнена можно 
сделать вывод, что водный перенос совершенно не окатывает зерна 
кварца или полевых шпатов. Абразионные процессы, происходящие на 
пляжах, вероятно, более эффективны, но вряд ли они .в значительной 
степени влияют на окатанность песчаных зерен. Эоловые процессы 
являются мощным механизмом истирания песчаных зерен диаметром 
до 0,1 мм и не оказывают практического влияния на обломки размером 
менее 0,05 мм. Следовательно, появление в разрезе окатанных песков 
считается указанием на участие в их образовании эоловых процессов.

Эффективность процессов, происходящих на пляже, еще не полу
чила полной оценки. Фолк [86], наблюдая чередование песчаников, 
сложенных плохо окатанными и хорошо окатанными кварцевыми зер
нами в кварцитах свиты Тускарора (силур) в Западной Виргинии 
(США), объяснял образование хорошо окатанного материала деятель
ностью прибоя. Некоторые авторы [304, с. 412] подсчитали, что рас
стояние переноса обломочного материала в приливных эстуариях до
статочно для окатывания кварцевых зерен д аж е  при том низком про
цессе потери массы, который установил Кюнен.

Полевые наблюдения подтверждают результаты лабораторных 
исследований. В классической работе Рассела и Тейлора [265] пока
зано, что окатанность песка, переносимого р. Миссисипи между Кейром 
(штат Иллинойс, США) и Мексиканским заливом (расстояние около 
1770 км), явно уменьшается вниз по течению. Авторы пришли к за
ключению, что поток не окатывает обломочных зерен, а уменьшение 
окатанности вызвано увеличением степени дробления обломков. На
блюдается перепад окатанности на расстоянии 1770 км от 0,24 до 0,18, 
т. е. на 23,5%. С другой стороны, П лам ли [238] показал, что окатан
ность грубозернистого песка (фракция 1,0— 1,414 мм) р. Батл-Крик, 
район Блэк-Хилс (штат Ю жная Дакота , США) увеличивается с 0,21
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до 0,36 (на 71%) на расстоянии всего 64 км. Однако окатанность зе
рен той ж е  песчаной фракции в р. Чейен (штат Ю жная Д ако та , 'С Ш А ) 
увеличивается с 0,42 до 0,44, едва больше 5% на расстоянии переноса 
.240 км (рис. 3-28). Кварцевые обломки (0,088— 0,250 мм) в песках. 
Рио-Гранде (Аргентина) не обнаруживают существенного различия, 
окатанности на расстоянии более 100 км переноса [205, рис. 16 и 17]. 
Окатанность песков, перенесенных вдоль берега озера Эри, как  и пе
сков в р. Миссисипи, уменьшается вниз по течению [235], что явно 
связано с сортировкой материала. Поскольку между сферичностью и 
окатанностью существует прямая зависимость, уменьшению сферично
сти обломков вниз по течению потока 
соответствует ухудшение окатанности.
Очевидно, что в руслах крупных рек 
с медленным течением, таких как, н а
пример, Миссисипи, преобладает про
цесс сортировки, и таким образом 
любое улучшение степени окатанно
сти обломков по течению реки будет 
замаскировано сортировкой материа
ла в том же направлении. Трудно 
предположить, что круто падающие 
горные потоки Блэк-Хилс, перенося
щие грубообломочный материал, смо
гут окатывать песчаные зерна, а в ре
ке Миссисипи будет ухудшаться ока
танность материала за счет возраста
ющей степени раздробленности.

Не получила полной оценки роль процессов растворения в форми
ровании окатанности кварцевых зерен. Кюнен [183, с. 448] считал, что’ 
она чрезвычайно незначительная, поскольку в противоположном случае 
растворение должно в первую очередь отражаться на окатанности 
мельчайших зерен, которые характеризуются на самом деле минималь
ной окатанностью. В определенных условиях, особенно в некоторых 
типах почв, наблюдается растворение кварца in situ. В частности, на 
это явление обращ ал внимание Крук [51].

Следует иметь в виду, что однажды приобретенная окатанность 
обломков, особенно кварцевых песков, не исчезает. Более того, кв ар 
цевые пески обычно переотлагаются, поэтому окатанность материала 
в любых конкретных отложениях может быть унаследованной от более 
ранних стадий переноса. Это положение такж е справедливо для галь
ки кварцитов или жильного кварца.

Попытки использовать окатанность песчаных зерен для диагно
стики условий осадконакопления имели ограниченный успех. По д ан 
ным некоторых исследователей [17, 331], изучавших современные от
ложения на побережье района Галф-Костл, обломочный материал из 
различных обстановок незначительно отличается по степени окатан
ности.

Структура поверхности

Мелкие или микроскопические черты рельефа поверхности обло
мочных зерен, не зависящие от их размеров, формы или окатанности^ 
называются с т р у к т у р а м и  п о в е р х н о с т и .  К ним относятся по
лировка, образование матовой поверхности, царапины на поверхности

Рис. 3-28. Соотношение м еж д у  ока- 
тамностью и расстоянием переноса’ 
зерен кварцевого песка фракции 
1,0— 1,414 мм в водотоках ш та та ’ 
Ю ж н а я  Д ако та .  По П ламли [238].
А — река Чейен, Б — ручей Б атл-К ри к
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и т. п. Некоторые черты различимы невооруженным глазом, другие 
видны только под микроскопом, а в некоторых случаях — под элек
тронным микроскопом. Считается, что многие из этих черт имеют гене
тическое значение [155]. Это положение иллюстрируют царапины на 
ледниковых валунах. Образование матовой поверхности песчаных зе
рен объясняется эоловыми процессами.

Песчаные зерна или галька могут унаследовать свою форму и ока
танность от более древних отложений различного происхождения, так
ж е  и частица или обломок наследуют знаки на поверхности. Однако 
для преобразования этих черт строения необходимы меньшее истира
ние и значительно меньший перенос, чем для изменения окатанности, 
формы или размера. Знаки на поверхности зерен или обломков легко 
наносятся и легко стираются. Например, Уэнтуэрт [334, с. 114] экспе
риментальным путем определил, что перенос на расстояние 560 м мо
жет привести к уничтожению ледниковых царапин с поверхности из
вестняковой гальки без существенного изменения формы. Бонд [24] 
отмечал, что матовая поверхность песчаных зерен из отложений пусты
ни Калахари исчезает менее чем через 64 км переноса материала 
р. Замбези. Наиболее вероятно, что структуры поверхности зерен отра
жаю т последний цикл переноса. Но, как и в случае других характери
стик, песок смешанного происхождения будет состоять из зерен, обла
дающих разнообразными поверхностными структурами. Было д аж е  вы
сказано предположение, что на структуры поверхности, образованные 
за один цикл, могут накладываться структуры последующего цикла 
[157], таким образом одно зерно может регистрировать несколько эпи
зодов из своей истории.

Существуют различные структуры поверхности, но их можно объ
единить в две категории. Один класс выделяется по матовой поверх
ности или полировке обломка. В другом объединены знаки на поверх
ности, черты микрорельефа (царапины, ударные щербины и тому по
добное).

Полировка и матовая поверхность

П о л и р о в к а ,  или глянец, характеризуется блеском поверхности 
т. е. свойством, связанным с закономерностью отражения света. В ре
зультате рассеяния или диффузии света образуется т у с к л а я  или м а 
т о в а я  поверхность. Н а полировку зерен указываю т отблески от по
верхности. Причина образования полировки или ее отсутствия до конца 
не понятна. Вполне вероятно, что существует несколько причин.

Полировка может возникать механическим способом, при слабом 
истирании или износе, в частности, если абразивный материал являет
ся тонкозернистым. Так образуется эоловая полировка выходов квар 
цитов и отдельных обломков (эоловых многогранников). Полировка 
может возникать за счет отложения стеклоподобной пленки или глазу
ри, той, что известна под названием п у с т ы н н ы й  з а г а р .  Хотя про
исхождение этого образования не выяснено, общепринятым является 
мнение [190], что пустынный загар  образуется за счет воды, присут
ствующей в породе, испаряющейся под ж арким солнцем; вещества, рас
творенные в воде, выделяются в форме труднорастворимых окислов 
железа, марганца и кремнезема, смесь которых образует тонкие креп
кие оболочки на зернах. Некоторые геологи считают, что хорошо отпо
лированные зерна образуются при пескоструйной обработке. Лаудер- 
милк считал, что некоторые разновидности лишайников аккумулируют

8 2



железистые и марганцевые соединения. Рост лишайников прекращается- 
с накоплением этих продуктов, которые переносятся на поверхность 
гальки кислотами, образующимися при отмирании лишайников; так 
можно объяснить появление марганцевых оболочек на обломках пород, 
не содержащих марганец. Процессы испарения и окисления под ж а р 
ким солнцем пустыни приводят к образованию остатка, слагающего- 
пустынный «загар». Однако Хант [125], отмечая выраженный характер 
этого явления в аридных районах, считал, что оно может развиваться 
и в гумидных областях и что значительная часть «загара», наблю дае
мого сегодня в пустынях, образовалась ранее в более гумидном 
климате.

Наиболее совершенная полировка устанавливается на гальках, 
окруженных глинами, примером которых являются г а с т р  о л и т ы ,  
или «желудочные камни» древних рептилий—-плезиозавров. Наиболее 
известны из них гальки из морских меловых глинистых отложений 
[111, 300]. Хотя об этих образованиях написано очень много, нет еди
ного мнения по поводу происхождения их полировки, которую объяс
няли эоловой деятельностью, истиранием в ж елудке животного и уплот
нением глинистого матрикса.

Полировка и особенно высшая ее степень — глянец — явления ис
ключительные. У большинства галек поверхность тусклая. Редко быва
ют хорошо полированы кварцевые зерна. С другой стороны, некоторые 
песчаные зерна поражаю т характером поверхности, которую различ
ные исследователи описывали как  «матовую» или «морозную» (fros
ted).  Например, такая поверхность наблюдается у хорошо окатанных 
зерен кварцевых песчаников Сент-Питер (ордовик) в верховьях доли
ны р. Миссисипи. Образование матовой поверхности объяснялось эоло
вой деятельностью, и Кайе даж е  картировал это свойство плейстоце
новых отложений в Европе, рассматривая его как  критерий доледни
ковой эоловой деятельности. Внешнее ее сходство с поверхностью, 
образующейся при пескоструйной обработке стекла, подтверждает это 
теоретическое предположение. Однако последние работы [187, 186, 
248] показали, что образование матовой поверхности зерен наиболее 
вероятно вызывается химической коррозией — обработкой кварцевого 
зерна слабым раствором плавиковой кислоты за короткий отрезок вре
мени. Кварцевые зерна в карбонатных песчаниках слегка корродиру
ются или частично замещаются карбонатным цементом. Такие зерна, 
подвергшиеся химической обработке, обладают матовой поверхностью 
[330], что позволяет предположить их постседиментационное происхож
дение. Однако Рот [260] считал, что матовая поверхность зерна обра
зуется при первичном разрастании зерна, а не при истирании или 
растворении.

Как отмечали Кюнен и Педок [187], микрорельеф зерна, вызы
вающий рассеяние света, и образующаяся при этом матовая поверх
ность объясняются несколькими процессами. Макроскопические черты 
вероятно объясняются процессами абразии, но микрорельеф (черты 
менее 2 мкм в основном и создают матовые поверхности) создается 
химическим путем в результате чередования увлажнения и высыхания, 
связанного с образованием и испарением росы и соответствующим 
растворением и осаждением. Этот химический процесс образования 
матовой поверхности захватывает все зерно полностью, даж е углуб
ления на его поверхности. Грубые элементы матовой поверхности 
образуются за счет абразии только на выступающих частях 
зерна.
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Микрорельеф

Наиболее изученные черты микрорельефа на гальках и валунах 
хорошо видны невооруженным глазом. К ним относятся штриховка, 
царапины, следы ударов и щербины или ямки. Ш триховка и царапины 
на поверхности гальки представляют собой в основном результат лед
никовой обработки. Уэнтуэрт [339, 343] обращал внимание на воздей
ствие субарктических рек, в которых образуются штрихованные валу
ны. Содержание таких валунов в некоторых руслах достаточно высо
кое; во многих случаях большинство обломков крупнее определенного 
размера покрыто штриховкой. Галька, испещренная речным льдом, не 
имеет характерных граней, образуемых ледником. Ш трихованная галь
ка встречается не так уж  часто даж е  в ледниковых отложениях. Уэн
туэрт [342], изучавший моренные образования в Висконсине, отмечал 
совершенство штриховки валунов, слагающих эти отложения. Было 
изучено более 600 галек и валунов, 40% которых не обнаруживают 
признаков штриховки, на 50% она слабая или четкая на одном боку 
и только 10% обломков покрыты хорошо выраженной штриховкой (см. 
рис. 6-20). Наиболее часто встречается и лучше всего выражена штри
ховка на известняковых валунах. Валуны, сложенные кремнистыми или 
грубозернистыми изверженными породами, практически лишены штри
ховки. Следовательно, не вызывает удивления тот факт, что древние, 
хорошо сцементированные тиллиты, из которых практически невозмож
но извлечь гальку или валун, обнаруживают единичные штрихованные 
обломки или не содержат их вообще.

Штрихи выглядят как идеально узкие, прямые или почти прямые 
царапины, четко врезанные в поверхность, на которой они находятся. 
С ними связаны с л е д ы  у д а р о в  (bruises), которые грубее, короче и 
шире, чем штрихи, и обычно располагаются кулисообразно. Г в о з д е 
в и д н ы е  (nailhead) царапины представляют собой штрихи, у которых 
наблюдается выраженная начальная точка штриха. Такие царапины 
становятся уже от этой точки или сходят на нет, штрих либо не имеет 
конца, либо он неясно выражен. Если валуны заключены в матрикс, 
их штрихи вытянуты по направлению движения льда. Они, следова
тельно, располагаются параллельно длинным осям валунов (см. раз
дел, посвященный текстуре п ород).

Можно выделить четыре основных типа штриховки: параллельную, 
субпараллельную, разбросанную (беспорядочную) и решетчатую. Ре
шетка намечается при пересечении двух или большего количества па
раллельных систем. Субпараллельная и беспорядочная штриховка 
характерны для ледниковых валунов. П араллельная  и субпараллельная 
штриховки вытянуты вдоль длинной оси валуна. Уэнтуэрт [343] отме
чал, что решетчатый тип, особенно с редко расположенными штрихами, 
встречается относительно чаще на валунах из ледовых речных заторов, 
чем на ледниковых валунах.

Штриховка (и зеркала скольжения) такж е образуется при дефор
мации пород под давлением. Такие знаки устанавливаются на гальках 
или валунах, заключенных в тонкозернистый матрикс. В результате 
таких деформаций обычно образуются м и к р о ш т р и х и ,  наиболее 
крупные из которых едва различимы невооруженным глазом [136, 47]. 
Микроштриховка обычно параллельная, а не беспорядочная, и галька, 
помеченная таким образом, обнаруживает «тектоническую полировку». 
Этими чертами в сочетании с микротрещинами деформационные струю
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туры поверхности отличаются от тех, что были нанесены на гальку до 
сее отложения.

Д л я  некоторых галек характерны шрамы в форме полумесяца или 
следы ударов, особенно если они сложены кремнями или плотными 
кварцитами. Эти мелкие отметины возникают при ударах о поверх
ность валуна или гальки и, вероятно, указывают на высокую скорость 
течения. Их происхождение связывается скорее с речной деятель
ностью, чем с процессами на пляже [148].

Поверхность многих галек нарушена вмятинами или ямками. Они 
могли образоваться при травлении и избирательном растворении не
однородных компонентов породы.
Грубозернистые изверженные поро
ды характеризуются ячеистостью 
или пещеристостью, а поверхность 
обломков мелкозернистых пород, 
таких как кремни, кварциты и 
■большинство известняков, обычно 
гладкая . В различных условиях 
абразии обломки даж е грубозерни
стых пород могут оказаться гладки
ми. В обычном случае термин я м- 
ч а т а я  (pitted) г а л ь к а  приме
няется к гальке или валунам, вмя
тины на которых не связаны ни со 
структурой породы, ни с избира
тельным выветриванием. Такие уг
лубления обычно встречаются на 
контакте между соседними галька
ми. Размеры углублений различ- 
:ные, от нескольких сантиметров 
в поперечнике и до сантиметра глу
биной (рис. 3-29). Обычно ямки 
имеют гладкие края и резкий контур, как будто вырезаны в породе 
мелкой ложкой. Кюнен [177] проанализировал литературу, посвящен
ную таким ямчатым галькам и проблеме их образования. Их происхо
ждение объясняли взаимным повреждением под давлением (тезис, не
состоятельность которого легко показать), а такж е явлением растворе
ния, вызванного давлением в точках соприкосновения [296, 177].

Ямчатую гальку не следует смешивать с «травленой галькой», 
'испытавшей растворение верхней части и настолько корродированную, 
что она по форме напоминает раковину [278].

Микрорельеф гальки легко виден невооруженным глазом. Однако 
микрорельеф песчаных зерен различается только под микроскопом. 
Поэтому только недавно началось тщательное изучение микрорельефа 
песчаных зерен в основном под электронным или сканирующим элек
тронным микроскопом [158, 159, 160, 239, 156, 198, 301, 161, 248, 79]. 
Эти исследования установили на поверхности кварцевых зерен бесчис
ленное множество отметин различных размеров и формы.

Значительные усилия были затрачены на увязку определенных ти
пов микрорельефа с характерными условиями осадконакопления. Осо
бое внимание было уделено типам микрорельефа на зернах, образовав
шихся в литоральной, эоловой и ледниковой обстановках. Задача  з а 
ключалась в отборе образцов из различных условий осадконакопления 
д ля  того, чтобы установить характерные структуры поверхности каж 

Рис. 3-29. Я мчатая  галька из докембрий- 
ских отложений, Больш ое Невольничье 
озеро, С еверо-Западная  территория К а 
нады. Фото С. Вебера
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дого обломка. К сожалению, было установлено, что песчаные зерн& 
в некоторых изученных обстановках претерпели сложную историю, 
испытали первоначально перенос льдом и возможно в воде, прежде 
чем накопились в виде современного пляж а или дюны. Наложение 
структур поверхности, образовавшихся в различных условиях [157, 
с. 453—454], установлено давно, хотя считалось, что предыдущие струк
туры поверхности быстро стираются. Плохое понимание связей между 
микрорельефом поверхности и определенными процессами, отсутствие 
каких-либо общепринятых способов измерения или описания наблю
даемых отметин — все это уменьшает значимость структуры поверх
ности песчаных зерен как критерия для установления способа или 
условий осадконакопления. Польза от такого подхода к изучению древ
них отложений практически не установлена; несомненно, диагенез ко
ренным образом изменяет поверхность зерен, поэтому д а ж е  если уста
новлены критерии, основанные на объективных и воспроизводимых 
данных, может оказаться, что применять их к древним породам труд
но, особенно если песчаники настолько сцементированы, что могут изу
чаться только в шлифах.

Структура и геометрия каркаса осадочных пород 
Структура

Геологи давно проявляют интерес к структуре осадочных пород, 
особенно обломочных отложений. Джемисон [132, с. 349] наблюдал 
в Ш отландии ориентированное расположение обломков в речных отло
жениях, но систематическое изучение структур не проводилось до выхо
да в свет книги Бруно Зандера [270]. Хотя в этой книге рассматрива
лись в основном структуры метаморфических пород, в ней содержались 
методические указания и основные принципы изучения, которые можно 
легко применить для исследования структур осадочных пород. З а  по
следние годы объем публикаций по этому вопросу значительно вырос. 
Опубликованные работы тщательно рассмотрели Поттер и Петтиджон 
[241, с. 23—61] и Иоханссон [134].

Основная цель большинства исследований первичной структуры 
осадочных отложений заклю чалась в восстановлении направления по
тока, преобладавшего во время образования отложений. Только срав
нительно недавно структуру отложений стали использовать для  выяс
нения процесса переноса. Изучение структуры главным образом про
водилось на песчаниках, грубообломочных отложениях и тиллях плей
стоценового и доплейстоценового возраста. Структура пород оказывает 
большое влияние на их физические свойства, а именно, на тепловую, 
электрическую, флюидную и ультразвуковую проводимость.

Изучению структур доломитов и известняков уделяется меньше 
внимания, чем эти породы заслуживают. Возможное практическое при
менение результатов таких исследований показано в монографии Зан
дера [270], посвященной изучению триасовых известняков и доломи
тов Австрии.

Определения и основные положения
С т р у к т у р а  (fabric). Этот термин седиментологи употребляют 

обычно для обозначения пространственного размещения и ориентиров
ки элементов породы. В таком применении он уже, чем термин gefiige 
(структура), применяемый Зандером [270], в который он вкладывал

86



■определение таких свойств, как  гранулометрический состав, сортиров
ка , пористость и т. д.; эти свойства обычно определяют структуру по
роды. Э л е м е н т о м  с т р у к т у р ы  осадочной породы может считаться 
■единичный кристалл, галька или песчаное зерно, раковина или любой 
подобный компонент.

У п а к о в к а  определяется распределением или «плотностью» р а з 
мещения элементов структуры. Д а ж е  в породе, нацело сложенной сфе
рическими элементами, равными по размеру, существует несколько 
способов, которыми эти сферы можно расположить или упаковать. 
Когда форма и размеры элементов различны, характер упаковки 
усложняется. Хотя структура породы и ее упаковка между собой тесно 
связаны, это не одно и то же.

Любой несферичный элемент (такой как  галька) ориентирован 
в пространстве. Когда из всевозможных направлений значительное 
число элементов принимают определенную ориентировку или выбира
ют преимущественное направление, про такие элементы (например, 
грубообломочные отложения, содержащие ориентированную гальку) 
говорят, что они характеризуются предпочтительной ориентировкой 
или обнаруживают анизотропную структуру. Тип строения подчерки
вается расположением длинных осей гальки, субпараллельным р азм е
щению граптолитов в глинистых сланцах, выдержанному залеганию 
раковин моллюсков выпуклой стороной кверху и т. п. Т акая  структура 
породы считается направленной. Если же структура подчеркнута р ас
положением кристаллографических направлений (например, оси с 
кварцевых зерен), то такая  структура называется к р и с т а л л о г р а 
ф и ч е с к о й .  Обе разновидности структуры могут быть тесно связаны 
меж ду  собой или не связаны вообще и, наконец, в породе, состоящей 
из обломков других пород или раковин, кристаллографическая струк
тура не устанавливается.

Выделяются два генетических типа структур: деформационные и 
наложения. Д е ф о р м а ц и о н н а я  структура образуется при внешнем 
воздействии на породу и возникает при вращении или движении сл а
гающих элементов под давлением или росте новых элементов общей 
•ориентировки в напряженном поле. Такой тип структуры характерен 
д л я  метаморфических пород. Структура наложения (apposition fabric) 
возникает во время отложения материала и является «первичной» 
структурой. Большинство осадочных пород характеризуется именно этим 
типом структуры, хотя уплотнение осадочных пород, сопровождаемое 
уменьшением пористости, отчасти проявление деформации, видоизме
няют первичную структуру. Подобную деформацию может приостано
вить процесс ранней цементации, и несколько его стадий можно уста
новить по некоторым конкрециям [226]. Структура наложения (первич
ная) фиксируется поведением линейных элементов (например, длин
ных осей гальки) в силовых полях, например в гравитационном или 
магнитном полях Земли. Большинство несферичных предметов выби
раю т  наиболее устойчивое положение, и в результате действия силы 
тяж ести по длине такие тела ориентированы параллельно поверхности 
■отложения осадка. Однако под действием потоков положение этих эле
ментов изменяется и может происходить их переориентировка в соот
ветствии с направлением течения.

Не все седиментационные структуры (первичные) относятся к это
му типу. Часть из них представляет собой с т р у к т у р ы  р о с т а ,  кото
рые образуются при росте кристаллов и часто связаны со свободной 
поверхностью. В результате роста кристаллов, располагающихся пер
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пендикулярно к таким поверхностям, например в жеодах, жилах 
и т. д., образуются первичные структуры такого типа. Они рассматрива
ются в разделе, посвященном диагенетическим структурам.

Элементы структуры и их анализ

Только те элементы структур, которые имеют неравные размеры по 
осям, реагируют на движение потока и приобретают определенную 
ориентировку. Сфера, в которой все размеры равны, может не реаги
ровать на течение. С другой стороны, трехосный эллипсоид ориенти
рован в пространстве, и его положение можно определить. Обычно 
определяют ориентировку длинной оси, если эллипсоид продолгова
тый, и короткой, — если он приплюснутый.

Почти каждый обломочный компонент может служить элементом 
структуры, хотя максимальную ценность имеют те обломки, у которых 
размеры по осям не равны. Обычно изучают положение в простран
стве самых нехарактерных осей гальки или песчаных зерен. Наиболее 
информативными элементами структур, особенно в глинистых отложе
ниях, являются листочки слюды, д аж е  слюды глин, и обломки расти
тельной ткани (стебли растений, продолговатые обрывки листьев). 
Обломки скелета, особенно ортоцерид, тентакулиты, раковины дву
створчатых моллюсков и круто закрученные гастроподы легко подда
ются ориентировке и являются полезными элементами структуры по
роды.

Ориентировку элементов структур, например, гальки можно охарак
теризовать двумя углами. Один из них — направление («простирание»), 
или азимутальный угол между некоторой осью гальки и меридианом; 
другой — склонение («погружение» или «падение») этой оси, угол меж
ду рассматриваемой осью и горизонтальной плоскостью. Длинные оси 
галек могут иметь преимущественную ориентировку, но у гальки опре
деленной формы, например, приближающейся к диску, преимущест
венная ориентировка длинной оси может отсутствовать или (в лучшем 
случае) будет особо выражена. В этом случае ориентировку контро
лируют широкие плоские стороны предмета. Положение этих сторон 
(плоскостей а— Ь) определяется по азимуту и углу, который они обра
зуют с вертикалью («полюсом плоскостей»). По существу, это направ
ление совпадает с наименьшим диаметром гальки (ось с).

Если гальку, извлекаемую из матрикса, отметить соответствую
щим образом в обнажении, а затем в лаборатории ориентировать 
в том же положении по отношению к странам света, что она имела 
в обнажении, то, применяя гониометр, можно измерить азимут и угол 
падения длинной оси и перпендикуляра к максимальной площади се
чения [114]. Конечно, если слои наклонены, то этот наклон необходи
мо соответствующим образом учесть. Читателю, заинтересованному 
в изучении технологии отбора образцов и методики измерения, можно 
рекомендовать соответствующие работы [241, с. 28, 40; 26, с. 258— 
312].

Результаты наблюдений над сотней или большим количеством га
лек можно представить графически в различном виде. Например, при 
определении направления движения льда по результатам замера ори
ентировки длинных осей валунов в тиллитах. Значения азимутов мож
но сгруппировать в классы (через определенный интервал, например, 
через 20°), выделить модальный класс или подсчитать среднее ариф
метическое значение азимутов. Методы подсчета, использующего по
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добную «круговую» частоту распределения, рассмотрены и проанали
зированы в работе [133, с. 313—333]. Возможно, более правильно 
представлять данные в виде круговой диаграммы. Наклоны можно 
обрабатывать аналогичным способом.

Диаграмма, на которой изображены как азимут, так и наклон длин
ной оси элемента структуры, называется «диаграммой петростр.уктуры» 
[150, с. 226—262]. Положение каждой измеренной длинной оси изо
бражается в виде точки на полярной координатной бумаге, или точки 
на полярной равномерной сетке Ламберта, или на так называемой 
сетке Ш мидта (рис. 3-30,а) .  Сгущение точек или их разброс указыва-

Оси а

| |0 -| | ■ ] ’ -2  ^ ^ 2-3

Рис. 3-30. С труктура  тиллей:
а — распределение длинны х (а) осей гальки тиллей па озере Висконсин, показано на равпопло- 
щ адной полярной координатной бумаге; б  — то ж е, только в виде диаграм м ы  «петроструктуры ». 
По К рам бейну [164].
Черным показаны  м аксим альны е значения, свыш е 4% »

ют соответственно на наличие или отсутствие преимущественной ори- 
ентировки. Такие диаграммы становятся особо наглядными, если пред
ставить, что каж дая  галька по очереди помещается в центр полого 
ш ара точно в таком положении, которое она занимает в обнажении. 
Длинная ось гальки (или лю бая другая) вытягивается до пересечения 
с поверхностью шара. Точка пересечения в нижней половине шара 
(«южное полушарие») затем наносится на «полярную» карту этого по
лушария.

Ориентировка линии в пространстве (оси гальки и т. д.) на диа
грамме изображена в виде точки. Плоскость такж е можно предста
вить в виде точки, отвечающей точке пересечения нормали или пер
пендикуляра к плоскости с поверхностью шара. При желании можно, 
например, таким же образом изобразить ориентировку косой слоисто
сти или на одной диаграмме показать ориентировку многих слоев 
в косослоистых отложениях.

Если линейные элементы ориентированы беспорядочно, то точки, 
изображающие эти линии на диаграмме, будут на ней бессистемно 
разбросаны. Если же наблюдается преимущественная ориентировка 
линий, то точки на диаграмме соберутся в группы. Д ля  изображения 
группирования или плотности точек проводятся соответствующие изо
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линии. Н а карте плотности населения проводятся изолинии и соот
ветствующей раскраской — количество человек, проживающих на квад
ратном километре территории. Аналогичным образом на диаграммах 
петроструктур проводятся изолинии для изображения количества точек 
на единицу площади (рис. 3-30,6). Обычно показывается относитель
ное количество точек (процент), а не их фактическое число. Единица 
измерения обычно соответствует одному проценту площади диаграммы.

Точки, соответствующие осям элементов структуры или норма
лям к определенным плоскостям (косослоистым прослоям, например),, 
могут означать центры (так называемые п о л ю с а )  или зоны, или об
ласти повышенной концентрации (получившие название п о я с о в ) .

Хотя концепция направленной структуры применима ко всем обло
мочным отложениям в равной степени, в том числе и к некоторым раз
новидностям известняков, для  крепко сцементированных пород заме
ры, подобные описанным, и изображения результатов делать  трудно.. 
Ориентированное расположение уплощенных галек в конгломератах; 
хорошо заметно по положению их поверхностей, но обычно невозмож
но найти, отобрать и ориентировать гальки, что не позволяет сделать 
полный анализ структуры породы. Более информативно изучение по
дошвы и кровли пластов, на которых можно увидеть ориентировку 
удлиненных галек, конусообразных (или вытянутых) органических 
остатков или обломков растительной ткани.

Размерную структуру обломочных зерен в песчаниках определить- 
нелегко. В шлифах, перпендикулярных слоистости, обычно видно наи
большее измерение зерна, параллельное напластованию или в отдель
ных случаях находящееся под углом к нему. В шлифах, ориентирован
ных параллельно слоистости, заметно предпочтительное расположение 
удлиненных зерен. Д ля  изучения структуры песчаных пород разрабо
тано несколько методов [202, 222, 26].

Понятие симметрии и типы структур

Когда элементы структуры ориентированы беспорядочно, она на
зывается и з о т р о п н о й ,  а при предпочтительной ориентировке — 
а н и з о т р о п н о й .  Несмотря на что что количество возможных струк
тур достаточно велико, в осадочных породах устанавливается лишь 
несколько относительно простых разновидностей. Поскольку ориенти
ровка элементов структуры (например, гальки) зависит от формы, ве
роятно, целесообразно кратко рассмотреть типичные случаи узоров 
ориентировки обломков основных классов, выделяемых по форме.

Эти типы ориентировки наилучшим образом различаются по отно
шению к двум поверхностям: горизонтальной плоскости, примерно со
впадающей с поверхностью1 осадконакопления, и вертикальной пло
скостью, параллельной направлению течения потока. Важное значение 
имеет ориентировка элемента структуры или соотношение между узо
ром, образованным группой таких элементов и упомянутыми плоско
стями.

Разумеется, что для сферических тел структурные узоры не харак
терны. Удлиненные формы характеризуются по ориентировке их длин
ных осей. Они могут иметь беспорядочную или изотропную ориенти
ровку (рис. 3-31,а ) .  Эти формы могут располагаться в горизонтальной 
плоскости, но беспорядочно внутри этой плоскости,, и поэтому полюса 
собираются в пояс, соответствующий простой гравитационной структу
ре (рис. 3-31,6). Д л я  удлиненных тел обнаруживается ориентировка
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структур, образованная течением 
и возникающая при переориенти
ровке в горизонтальной плоско
сти, когда полюса либо секут 
направление течения (рис.
3-31,в ) ,  либо располагаются п а 
раллельно ему (рис. 3-31,г). Воз
можны и другие варианты ориен
тировки удлиненных форм, но 
они встречаются редко, напри
мер, может быть единственный 
полюс в центре диаграммы (вер
тикальная длинная ось некото
рых натечных образований).

Ориентировку приплюснутых 
или дискообразных элементов 
структуры можно характеризо
вать  по расположению коротких 
осей, как  правило, перпендику
лярных к диску. Диски могут 
располагаться в плоскости на
слоения и полюс короткой оси 
будет перпендикулярен пласту, 
в этом случае образуется простая гравитационная структура (рис. 
3-31,(3), или утолщенные элементы могут перераспределяться течением 
и приобретать направленное расположение навстречу потоку, в этом 
случае полюс короткой оси смещен на «периферию» диаграммы 
(рис. 3-31,е).

Структуры осадочных пород

Структура грубообломочных отложений. Н аправленная ориентиров
ка гальки в грубообломочных породах известна уж е давно. Отмеча
лось, что плоская галька в грубообломочных отложениях и конгломе
ратах , наподобие кровельной черепицы, иногда располагается внахлест, 
это явление было описано как «кровельная структура» [18, с. 53— 54] 
(рис. 3-32 и 6-7). Кайе [38] изучил наклон около 4 тыс. галек из свит 

различного возраста (от палеозойских до современных). Расположение 
гал ек  внахлест встречается достаточно часто, в морских отложениях 
наблю даю тся вариации направления, а в речных осадках направление 
удивительно выдержанное. Средняя величина наклона гальки в реч
ных отложениях колеблется от 15 до 20°, наклон галек в морских 
отложениях составляет 2— 15°. В целом чем галька площе, тем больше 
она наклонена. Ориентировка гальки крупного размера яснее вы раж е
на, чем мелкой, а гальки, соприкасающиеся друг с другом, ориенти
рованы более четко, чем полностью изолированные. По данным Унру- 
га [322, рис. 21], угол наклона гальки уменьшается вниз по течению, 
что, по мнению автора, объясняется «плохой сортировкой грубообло
мочного материала», йоханссон [135], проводивший скрупулезные 
исследования после Кайе, отмечал, что расположение галек внахлест 
является наиболее достоверным указанием направления потока в со
временных реках. Величина наклона колеблется от 10 до 30°, эти 
колебания в определенной мере связаны как  с удлиненностью облом
ков, так  и с «гидродинамическими условиями». Исключительно крутой

Рис. 3-31. Схематическая ди аграм м а  оснои-
ных типов ориентировок осадочных струк
тур:
а — изотропная или беспорядочная; б — пояс 
в плоскости наслоения; в  — меридиональное р ас 
полож ение полю сов в плоскости слоистости, пер
пендикулярной потоку (стрелка); г  — широтное 
располож ение полю сов в плоскости слоистости: 
д  — пояс, падаю щ ий против потока; е — полюс, 
падаю щ ий против потока. В озмож ны  различны е 
сочетания приведенны х типов структур
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наклон гальки, почти в 40°, установленный Уайтом [346] в докембрий- 
ских конгломератах Кевинаван, объясняется концентрацией плоской 
гальки по краям эрозионных воронок, и таким образом является ме
рой естественного откоса. Если это так, то разность между наклоном 
биссектрисы угла, образуемого стенами воронки и перпендикуляром 
к плоскости напластования, будет отвечать первичному углу падения 
слоев.

Ориентировка длинных осей вытянутых по форме галек понятна 
гораздо меньше. Д а ж е  фактический материал нередко противоречив. 
Многие авторы [165, 168, 274, 70] указывали на расположение удли

ненных галек параллельно направлению потока. Однако некоторые 
исследователи сообщают о поперечной ориентировке галек в потоке 
[315, с. 36; 322; 68; 280; 267]; такая  же ориентировка подтверждена 
экспериментально [271, 145]. Эти противоречивые наблюдения, веро
ятно, являются результатом действия различных факторов, йоханссон 
отмечал, что галька, которая переносится при волочении по ложу рус
ла, откладывается перпендикулярно направлению потока, а галька, 
заключенная в транспортирующую среду, например в ледниковый лед, 
грязевый поток и тому подобное, стремится ориентироваться по на
правлению перемещения, поскольку в движущейся среде возникает сре
зающее напряжение. Как сообщает Раст  [267], поперечная ориенти
ровка наиболее выражена в том случае, когда единичная галька встре
чается в песчаном пласте. С увеличением содержания гальки поперечное 
расположение исчезает и появляется ориентировка, приближаю 
щаяся к параллельной с направлением течения. Скорость течения так
же является фактором, влияющим на ориентировку обломков; в быст
рых потоках образуется скорее параллельная, нежели поперечная ори
ентировка.

Структура тиллей. Избирательная ориентировка обломочных мате
риалов в тиллях использовалась в качестве критерия для определения 
направления движения льда [250, 249, 164, 120, 142, 114, 323, 281, 345, 
141 и др.]. Удлиненные валуны в тиллях наземной морены ориентиро
ваны параллельно направлению движения льда, что подтверждается 
расположением ледниковой штриховки, ледниковых борозд и другими 
доказательствами движения льда. В ряде случаев наблюдается вто
ростепенная поперечная ориентировка (см. рис. 6-21). В других морен
ных тиллях структуры бывают значительно сложнее. Структура тиллей 
оказалась  весьма ценным элементом для определения направления 
движения льда, особенно в «ископаемых» тиллях, в которых другие 
критерии отсутствуют [193, 110].

Структура песчаников. Структуры песков и песчаников изучены еще 
хуже, чем грубообломочных пород, в первую очередь из-за трудностей 
изучения тонкозернистых материалов. Делались попытки измерить.

Рис. 3-32. Схема черепитчатого располож ения гальки архей
ских конгломератов, озеро Литл-Вермильон, западн ая  часть 
провинции Онтарио, К анада  (см. рис. 6-7). По П еттидж о-  
иу [233]
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положение фактических [277] и видимых [106, 104, 105] длинных осей 
зерен и определить ориентировку кристаллографических с-осей [262] 
исходя из предположения, что между ними существует тесная связь.

Уэйланд [332] отмечал, что длинная ось обломочных зерен квар 
ца совпадает с кристаллографической осью с. Ингерсон и Рамич [128] 
подтвердили данные Уэйланда. В соответствии с этим можно ожидать, 
что если донные течения придадут несферичным зернам кварца во> 
время отложения избирательную ориентировку, то порода будет х ар ак 
теризоваться кристаллографической структурой. Анализ петрострукту- 
ры, проведенный Уэйландом для песчаников Сен-Питер (ордовик), по-

Рис. 3-33. Ориентировка длинных осей песчаных зерен в образце граувакки из свиты- 
Таннер:
и — разрез, перпендикулярны й слоистости (обратите внимание на тенденцию  к располож ению  
зерен п араллельно слоистости); б — линия разреза  ориентирована п араллельно слоистости. О т
мечается группировка зерен у азим ута примерно 320°. П о Х ельмболду [116], с разреш ения и зд а 
тельства «Ш прингер».

Рис. 3-34. Направленн ая  ориентировка зерен, сопоставленная с азимутами текстур т е 
чений по 57 образцам девонских песчаников из центральной части Аппалачей. По- 
Мак-Айверу [195]

казал, что оптические оси кварцевых зерен обнаруживают подобную ори
ентировку. Роуланд [262] пытался детально исследовать соотношения 
между ориентировкой по форме и кристаллографическими направле
ниями обломочного кварца, но полученные им результаты оказались, 
неубедительными. Существующие трудности отчасти возникают пото
му, что кварц обладает ромбоэдрической спайностью, хотя и весьма 
несовершенной, однако в его удлиненных обломках кристаллографиче
ская с-ось заметно совпадает с вытянутой осью [22, 25, рис. 6, 352]. 
Тем не менее соотношение между длинным размером обломка и кри
сталлографической ориентировкой позволяет определить первую ве
личину с помощью фотометра в шлифах, изготовленных параллельно 
слоистости [202, 201].

В общем виде направленную структуру кварца, связанную с направ
ленным течением, можно наблюдать в шлифах, ориентированных па
раллельно напластованию, особенно в песчаниках с нарушенной гори
зонтальной слоистостью (рис. 3-33). График видимых длинных осей 
зерен, наблюдаемых в таких шлифах, обычно показывает, что среднее 
направление этих осей параллельно или почти параллельно направле
нию потока, восстановленного по подошвенным знакам [283]. А нало
гичное совпадение между структурой породы н диэлектрической анизо
тропией отмечал Мак-Айвер [195, рис. 13], (рис. 3-34). Однако извест
ны и исключения из этой закономерности [227, 229].
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Указанные соотношения были подтверждены лабораторными 
•исследованиями [61], которые показали, что длинные оси зерен рас
полагаются параллельно потоку, толстые концы асимметричных зерен 
направлены навстречу течению. Изучение современных отложений пля
жей, рек и дюн указывает на явные ориентированные структуры 
[222, 53].

Изучение шлифов песчаных пород в сечениях, перпендикулярных 
слоистости и параллельных течению потока, обычно показывает, что 
песчаные зерна, как  правило, располагаются внахлест, обычно, хотя 
и не всегда, приподнимаясь навстречу течению [283].

Установлено, что структура осадочных пород тесно связана с век
торной проницаемостью [106, 104, 105].

Структура глин и глинистых сланцев. Установлено, что глинистые 
частицы, особенно глинистые минералы, обладаю т слюдоподобным га
битусом, и обломочные частицы глин обычно плоские [199, 15]. Даже 
если они отлагаются беспорядочно, гравитационные силы и последую
щее уплотнение приводят частицы в одну и ту ж е плоскость, таким 
образом они приобретают параллельную или субпараллельную ориен
тировку. Т акая  ориентировка сокращает пористость и придает глине 
или аргиллиту анизотропное строение и сланцеватость. Это хорошо 
устанавливается по результатам рентгеноструктурного анализа каоли
нита в серии образцов, отобранных из сидеритовой конкреции, от ее 
центра к периферии [226]. Очевидно, что конкреция зарегистрировала 
историю уплотнения окружающих ее глин. Конкреция зародилась до 
наступления ощутимого уплотнения и развивалась  до почти полного 
уплотнения. Структура каолинита обнаруживает направленное измене
ние от почти беспорядочной в самом центре до хорошо ориентирован
ной на поверхности. Дальнейшее обсуждение химических и механиче
ских факторов, определяющих структуру глин, изложено в работе Ми
да [206].

Изучение шлифов глинистых пород, ориентированных перпендику
лярно слоистости, показывает эффект «одновременного погасания» 
в скрещенных николях, указывающий на хорошо выраженное парал
лельное расположение частичек глинистых минералов. Однако Келлер 
[144] показал, что в некоторых огнеупорных глинах минеральные ча
стицы располагаются беспорядочно, он объяснял это ростом частиц 
в глинистом теле после отложения. Такие глины обнаруживают рако
вистый или неправильный излом.

Структура известняков и доломитов. Первичные структуры известня
ков и доломитов изучали Зандер [270] и Холт [119]. Холт описал 
хорошо выраженные кристаллографические текстуры. Зандер описал 
главным образом структуры роста в порах и других полостях, образо
ванные друзоподобными сростками кристаллов на стенках таких пу
стот. Маловероятно, чтобы в недеформированных известняках или 
доломитах наблюдались бы хорошо выраженные кристаллографиче
ские структуры.

Направленные структуры встречаются достаточно часто. Они свя
заны с ориентированным расположением различных плоских (или 
удлиненных) или выпукло-вогнутых скелетных обломков организмов 
[71, табл. II].  Более полно эти структуры рассматриваются ниже; диа- 
генетические текстуры описаны в заключительной части настоящей 
главы, а такж е в главе, посвященной известнякам.

Ориентировка органических остатков. Органические структуры так
ж е  подвержены влиянию течений. Оторванные створки выпукло-вогну
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той формы могут лежать или выпуклой, или вогнутой стороной вверх, 
но если они переносятся течением, их ориентировка становится одно
образной, в данном случае выпуклой стороной вверх. Н аправленная 
ориентировка таких раковин является указателем скорости течения и 
положения подошвы и кровли крутопадающих или перевернутых слоев 
[286, с. 314]. Однако отмечалось, что в определенных отложениях, 
предположительно турбидитах, разрозненные створки имеют прямо 
противоположную ориентировку, а именно вогнутой стороной вверх 
[52, с. 30]. Подобная ориентировка действительно может быть обра
зована турбидитным течением [208].

Рис. 3-35. Ориентировка ортоконовых дефалопод в верхнедевонских отлож ениях  
(келльвассеркальк),  в окрестностях Бикена. Ц ентральная  Европа. По [282]

Рис. 3-36. Идеальные диаграммы  ориентировки раковин:
а — поперечная ориентировка раковин удлиненной формы; б — продольная ориентировка удлинен* 
ных асимметричных форм; в — ориентировка, оп ределяем ая реакцией ж ивы х организм ов на те  
чение. По [282].
В случаях а  и б  действую т только законы  механического накопления

Ориентированные органические остатки могут указывать на н а- 
п р а в л е н и е  течения. Д авно отмечалось, что тентакулиты и колонии 
граптолитов [263, 214] обнаруживают направленную ориентировку 
в плоскости слоистости. Ченовит [45, с. 556— 559] показал, что ортоце- 
раконовые цефалоподы и крутозакрученные гастроподы обнаруживают 
явную ориентировку в трентонских отложениях на территории штата 
Нью-Йорк. Они стремятся расположиться длинной стороной либо п а
раллельно, либо перпендикулярно к направлению знаков ряби в тех 
же слоях. Ченовит считал, что раковины, перпендикулярные ряби и 
параллельные направлению течения, ориентированы таким образом 
из-за смещенного центра тяжести. Эта точка зрения получает под
тверждение, если нанести положение длинных осей и отметить направ
ление апикального конца изучаемых форм (рис. 3-35). По данным 
Зейлахера [282, с. 59], равные, но разнонаправленные моды розы те
чений («галстук-бабочка») соответствуют ориентировке обломочных 
раковин перпендикулярно направлению течения, а неравные, но такж е 
противоположные моды указывают на расположение параллельно те
чению. Больш ая мода указывает направление вверх по течению 
(рис. 3-36) потока.



Один из самых распространенных критериев палеотечений «угли- 
■стая слоистость» — линейность, подчеркнутая параллельным располо
жением углефицированНых растительных остатков. Наблюдается 
ориентировка остатков как  перпендикулярно [232, с. 1051], так и 
параллельно [49, с. 1759] направлению потока, предполагаемая по 
характеру других осадочных структур. В обычном случае обломки ори
ентированы параллельно потоку, однако некоторые удлиненные квар
цевые зерна [127] и большинство вытянутых органических остатков 
[282, с. 95] располагаются в соответствии со знаками ряби длинной 
стороной параллельно углублению, разделяющему знаки ряби.

Оценка осадочных структур

Как и исследование гранулометрического состава осадочных по
род, изучение структур было связано с затратой значительных усилий, 
в обоих случаях полученные результаты не компенсируют затрачен
ного труда. В изучении гранулометрического состава это отчасти вы
звано тем, что методика, хорошо применимая к современным рыхлым 
грубообломочным отложениям и пескам, оказывается непригодной для 
изучения крепких сцементированных пород. Более того, направленные 
структуры песков могут быть нарушены или уничтожены в результате 
оползания, волнений и жизнедеятельности организмов. Первичную 
структуру маскируют тектонические движения, которые могут пол
ностью заменить ее деформационной. Изучение структур главным обра
зом направлено на восстановление направления течения. Такие крите
рии течения, как косая слоистость, знаки ряби и иероглифы, различа
ются и измеряются легче, поэтому исследователи применяют более 
трудоемкий структурный анализ только в том случае, когда эти кри
терии отсутствуют.

М аксимальная ценность структур, особенно структур песчаных по
род, заключается в установлении ориентировки песчаных тел, вскры
тых в процесе бурения. Если существует возможность связать струк
туру с формой песчаного тела и затем выявить структуру в ориенти
рованном керне, ценность прогнозирования геометрии песчаного тела 
по одной скважине становится очевидной. Знание структурных особен
ностей породы такж е способствует пониманию ее геофизических 
свойств, связанных с анизотропией песчаного тела.

Геометрия каркаса обломочных отложений

Упаковка. Упаковка породы определяется характером расположе
ния элементов каркаса, в котором каждый элемент закреплен и удер
живается на своем месте в гравитационном поле Земли силами сцеп
ления или точечного контакта друг с другом [102, с. 790].

Изучение упаковки важно по нескольким причинам. Плотная упа
ковка приводит к сокращению объема порового пространства и раз
мера пор и, следовательно, существенно изменяет пористость и про
ницаемость породы. «Открытая» или «свободная» упаковка оказывает 
прямо обратный эффект. Вопрос о том, какие агенты и процессы при
водят к колебаниям упаковки, интересовал последователей пляжевых 
отложений, в которых иногда обнаруживают свободную упаковку, 
а в других случаях — наоборот [146]. Хотя первоначальные контакты 
между зернами главным образом тангенциальные, межслойное раство
рение может изменить их настолько, что характер контактов будет со
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вершенно иной, и зерна придут в тесное соприкосновение друг с дру
гом. Изучение взаимоотношений зерна с зерном может пролить свет 
на природу и глубину постседиментационных диагенетических изме
нений.

Д ля  анализа упаковки породы требуется дать точное определение 
явления, разработать подходящую меру «плотности» упаковки и оце
нить ее преобразования в постседиментационный период. Изучение 
упаковки может идти как в теоретическом, так и в экспериментальном 
направлениях с привлечением анализа упаковки равных или разных 
по размеру шаров и по пути исследования упаковки естественных 
скоплений обломков как экспериментальным путем, так и в природных 
условиях. В ряде опубликованных работ рассматривается определен
ный подход (или несколько подходов) к решению этой проблемы, наи
более крупными являются монографии Гратона и Фрейзера [102, 90] 
и сравнительно недавние публикации Кана [139, 137, 138].

Элементами каркаса грубообломочных осадочных пород — конгло
мератов, гравелитов и песков — являются галька и песчаные зерна, 
из которых эти отложения состоят. Эти обломочные элементы несфе
ричные и неравные по размеру. Тем не менее, для понимания явления 
упаковки и его влияния на пористость и проницаемость необходимо 
представить, что твердые обломки представляют собой сферы (во мно
гих случаях компоненты этих грубообломочных отложений имеют поч
ти сферическую форму, а среднее значение сферичности зерен многих 
песков составляет 0,8 или более). В первую очередь следует рассмот
реть агрегаты, сложенные равными шарами, а затем смеси из шаров 
различного размера.

Упаковка шаров одного размера может быть беспорядочной (или 
постоянно повторяющейся) и геометрически упорядоченной. Сущест
вует шесть принципиальных разновидностей упорядоченной упаковки, 
но одна из них, а именно ромбоэдрическая упаковка [289, с. 305], 
является самой «плотной», т. е. обладает минимальной пористостью 
и наиболее компактным расположением твердых шаров. Поскольку 
эта же упаковка наиболее устойчивая, строение большинства естест
венных равнозернистых скоплений приближается к ромбоэдрическому 
расположению. Упаковка большинства отложений в высшей степени 
неупорядоченная, хотя в каждом конкретном случае можно выделить 
«колонии» или участки, характеризующиеся наиболее плотной упаков
кой. Ромбоэдрическая упаковка характеризуется элементарной ячейкой 
из шести плоскостей, проходящих через центры восьми шаров, р ас
положенных в углах правильного ромбоэдра, каж дая  сторона которого 
равняется 2R (рис. 3-37). Ромбоэдрическая упаковка прямо противо
положна кубической (наиболее «свободной» из возможных упорядочен
ных упаковок), в которой единица решетки представляет собой куб 
(восемь углов являются центрами составляющих шаров). При ромбо
эдрической упаковке пористость равняется 25,95%, в кубической со
ставляет 47,64%.

На любой плоскости, проведенной произвольно через упорядочен
но упакованные шары, обнаруживается чередование участков, сложен
ных твердыми материалами, и пустот. Однако площадь этих пустот 
не будет истинной мерой площади, через которую возможно прохож
дение флюида, поскольку часть пространства будет блокироваться 
другими зернами. Если же плоскость пройдет через центры шаров 
в одном из наиболее плотно упакованных ромбоэдрических слоев, то 
площадь пустот в таком сечении и будет истинной величиной мини
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мальной площади проводящих каналов или мерой того, что можно 
назвать «эффективной пористостью». При плотной ромбоэдрической 
упаковке, когда общая порисюсть составляет 25,95%, эффективная 
пористость равняется 9,3%. Это различие не влияет на свойство поро- 
вой системы удерживать флюиды, но оно связано с движением флюи
дов через породу, т. е. с ее проницаемостью.

Если значительное число шаров равного диаметра расположить 
некоторым образом, то можно будет найти шар определенного мини
мального диаметра, который сможет пройти между крупными шарами 
и окажется в промежутке. Д ля  наиболее плотной упаковки критиче
ский диаметр равняется 0,154D (где D — диаметр крупных шаров).

1 2 3

Рис. 3-37. Шесть возм ож ны х вариантов упаковки шаров. По Гратону и Фрейзе- 
РУ [Ю2].
Первый вари ан т — наиболее «откры тая», или кубическая уп аковка , шестой вари ан т — наиболее 
«плотная», или ромбоэдрическая упаковка

Аналогично рассуждение о критическом значении диаметра шара, ко
торый хотя и слишком велик, чтобы пройти между крупными шарами, 
но может быть заключен в межгранулярном пространстве и вероятно, 
может попасть туда во время образования осадка. Критические зна
чения заполненности равняются 0,414/) и 0,225/) при ромбоэдрической 
упаковке (в этом случае наблюдается два типа пустот разного раз
мера). Эти теоретические рассуждения нельзя применять непосредст
венно к отложениям, поскольку они не сложены шарами и не облада
ют полностью упорядоченной упаковкой. Тем не менее, если материал, 
заполняющий промежутки в грубообломочных отложениях, крупнее 
0,154 диаметра гальки, эта мелкая фракция отложений не была при
внесена в осадок, а образовалась одновременно с ним. Эти наблюде
ния следует учитывать при анализе бимодального характера распре
деления, установленного в некоторых классах грубообломочных от
ложений.

В первичном осадке контакты между обломочными зернами либо 
тангенциальные, либо точечные. Случайное сечение через такой мат
рикс редко проходит через эти точки. Следовательно, в таких сечениях 
зерна совершенно не соприкасаются друг с другом (рис. 3-38). Однако, 
если контакты между зернами сильно изменены в сторону увеличения 
их площади соприкосновения, случайное сечение пройдет через боль
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шее количество контактов, и количество контактов, приходящееся на 
зерно в данном поле зрения, увеличится (табл. 3-10). По мере видо
изменения тангенциальных контактов они становятся протяженными, 
выпукло-вогнутыми и сутурными (рис. 3-39). Д ж ейн  Тейлор [308] изу
чала контакты зерен в песчаниках с различных глубин в штате Вайо
минг. Обычные пески обнаруживают 1,6 контакта на зерно (более ве
роятно 0,85 контакта на зерно, по данным Гейтера [98]) .  На глубине 
900 м песчаники имеют 2,5 контакта на зерно, а на глубине 2570 м 
количество контактов возрастает до 5,2. Следовательно, песчаники как

Т а б л и ц а  3-10

Количество контактов на зерно в песках и песчаниках

Тип отложений От До Среднее Источник

Равны е  шары 0 ,63 Гратон и Фрейзер [102]
Искусственный песок 1,00 1,52 1,28 Гейтер [98]
Искусственный песок — — 1,6 Тейлор [307]
Известковый оолит 0 ,70 1,30 0 ,90 —
Ортокварциты (6 обр.) 1,2 3,1 2 ,2 Манри [1949 г.]
Ортокварциты (3 обр.) 2 ,3 3 ,5 2 ,7 —
Песчаник 2,1 3 ,6 (2,8) Бодри [1949 г.]
Субграувакки 1,7 2 ,2 (1 .9) Хейс [1951 г.]
С убграувакки 2 ,3 5 ,2 4,1 Тейлор [307]

П р и м е ч а н и е .  Значения, взяты е в скобки, являю тся  средними из экстремальны х.

бы претерпевают процесс «сгущения», который приводит зерна в близ
кий и протяженный контакт друг с другом. Тейлор объясняла эти 
изменения явлением межслойного растворения и осаждения, а такж е 
течением кварцевых зерен в твердой фазе. Она приводила различные 
свидетельства давления, такие как, например, изогнутые листочки 
слюды или потрескавшиеся зерна кварца. Однако возможность тече
ния кварца в твердой фазе трудно д оказать* ,  и выпукло-вогнутые 
контакты, наблюдаемые Тейлор, могут, по предположению Вальдсмидта 
[329], означать эффект растворения. Д ругие обломочные зерна, ис
ключая кварцевые, могут быть пластичными, и их деформация приво
дит к потере пористости. Риттенхауз [253] произвел оценку влияния 
такого механического уплотнения.

Были предприняты попытки измерения упаковки. Одним из п ар а 
метров измерения является количество контактов на зерно. Кан [138] 
предложил два параметра: у п а к о в о ч н о е  п р и б л и ж е н и е ,  кото
рое по существу отвечает количеству контактов на зерно (отношение 
числа контактов зерна с зерном к суммарному числу зерен, подсчи
танных по пересечению), и у п а к о в о ч н у ю  п л о т н о с т ь ,  соответ
ствующую отношению суммы всех пересечений зерен к общей длине 
пересечения (существенная составляющая пористости при отсутствии 
цемента). Многие исследователи предлагали свои показатели упаковки 
[291; 290; 2, с. 678; 75, с. 71; 207].

К сожалению, изучение контактов зерен и измерение упаковки 
ведутся все еще довольно субъективно, отчасти из-за неточных или 
неполных наблюдений. Первоначальные границы кварцевых зерен

* В метаморфизованных кварцито-песчаниках происходит миграция границ к в а р 
цевых зерен, иногда приводящ ая к полной рекристаллизации исходной породы (блас- 
тез).  Это явление и отвечает понятию «течение кварца  в твердой фазе». — П р и м .  р е д .
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в некоторых песчаниках частично или полностью исчезают из-за вто
ричных нарастаний кварца и наблюдать их можно только с помощью 
катодолюминесцентной трубки. Другие границы настолько завуалиро
ваны материалами цемента, что наблюдать контакты зерна с зерном 
не удается.

Пористость. Пористость породы определяется процентным соотно
шением порового пространства к общему объему породы и отвечает 
пространству породы, свободному от твердой минеральной фазы.

о б о р о й

® 0 ° о с Р
У в е л и ч е н и е  

р а з м е р а  зерен

Рис. 3-38. Произвольное сечение уп акован
ных ш аров равного размера  и вид сечения 
в плане. П о  Гратону и Фрейзеру [102]. 
О братите внимание на к а ж у щ е е с я  отсутст
вие контактов м еж ду ш арам и и к а ж у щ и е с я  
колебания разм ера

Рис. 3-39. Термины, определяющие структуру и типы контактов м еж ду  зернами. По 
Петтиджону, Поттеру и Сиверу [236], с разрешения издательства «Шпрингер».
/  — сутурный кон такт зерен; 2 — вы пукло-вогнутый; 3 — точечный; 4 — протяж енны й; 5 — обособ
ленные (плаваю щ ие) зерна; 6 — линия пересечения

Определяемая таким образом пористость является о б щ е й ,  т. е. объ
емом всего порового пространства, в противоположность э ф ф е к т и в 
н о й  пористости. В суммарное поровое пространство включаются все 
промежутки или полости, независимо от того, связаны ли они между 
собой, и, следовательно, общая пористость больше эффективного поро
вого пространства, в которое включаются только полости, свободно 
связанные между собой.

В противоположность кристаллическим породам, в которых пори
стость равняется нулю, обломочные породы обычно умеренно или вы
соко пористые. Эта пористость объясняется тем, что обломочные 
компоненты в момент отложения не образуют протяженного контакта, 
они соприкасаются друг с другом по касательной. Система пор состав
ляет как проводящие каналы для прохождения флюидов через породу, 
так и объем для их накопления. Поэтому объем такого пространства, 
образующаяся емкость породы и ее проницаемость представляют 
огромную важность при изучении нефти и газа, рассолов и подземных 
вод. По этой причине значительные усилия были затрачены на разра
ботку методов измерения пористости и практические ее определения. 
Заинтересованного читателя автор отсылает к различным лаборатор
ным пособиям, в которых эти методы описаны [221, с. 244, 55]. Для 
дальнейшего ознакомления со всеми аспектами пористости рекомен
дуем познакомиться с книгой фон Энгельгардта [76].
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Пористость обломочных отложений является главной причиной и 
основным условием диагенетических преобразований породы. Например, 
пористость приводит к неоднородному распределению давления, созда
ваемого массой перекрывающих пород; эта масса распределяется на 
относительно небольшие площади контакта между зернами, что приво
дит к растворению зерен в точках соприкосновения и осаждению рас
творенных веществ в пустотах. Бэлее того, флюиды, заключенные в по
рах, образуют среду, в которой происходят химические реакции, и они 
могут сами вступать в реакцию с зернами каркаса отложений. В р е 
зультате растворения и химического осаждения, выполнения пустот и 
других диагенетических изменений пористость отложений уменьшается 
во времени и, следовательно, с глубиной [97, рис. 7; 96]. Чем выше 
степень диагенеза * осадочной породы, тем большее сходство обнару
живает она с породами метаморфического или изверженного проис
хождения.

Пористость можно рассматривать как первичное, так и как вторич
ное явление [90]. Первичная пористость является наследуемой х ар ак
теристикой и формируется во время образования породы. Вторичная 
пористость образуется в результате последующих изменений, которые' 
могут увеличить первоначальную пористость. Вторичная пористость ча
ще всего образуется в карбонатных породах, хотя и некоторые разн о
видности песчаников приобретают вторичную пористость в результате 
выщелачивания карбонатного цемента.

На первоначальную пористость породы влияют неравномерный гра
нулометрический состав, форма зерен, способ отложений и упаковка 
осадков, а также уплотнение в процессе осадконакопления и после него.

Теоретически размер зерен не влияет на пористость. На самом 
деле тонкозернистые отложения характеризуются повышенной порис
тостью по сравнению с грубообломочными отложениями (табл. 3-11). 
Однако это наблюдение не устанавливает связи между причиной и след
ствием, поскольку размер может быть тесно связан с другими свойства
ми, такими как форма, которая часто является первопричиной отме
ченных различий пористости.

Разно- или равнозернистость обломочных частиц имеет принципи
альное значение для пористости породы [255]. Обычно максимального 
значения пористость достигает в породе, сложенной зернами равного 
размера. Прибавление к такому сочетанию других песчаных зерен, бо
лее крупных или мелких по размеру, приведет к уменьшению пори
стости, и это понижение в определенных пределах прямо пропорцио
нально количеству добавленного материала [98, рис. 2] до тех пор, 
пока смесь не будет состоять из равного количества всех представлен
ных размеров.

С другой стороны, прибавка глины увеличивает пористость [97, 
рис. 4]. Однако между распределением зерен по размеру и пористо
стью не существует простого соотношения. Фрейзер [90] и другие по
казали, что совершенно различные смеси могут обладать одинаковой 
пористостью.

Влияние формы зерен на пористость такж е малопонятно. В общем 
виде зерна высокой степени сферичности стремятся к упаковке с мини
мальным поровым пространством. Например, Фрейзер установил, что 
равномернозернистые пляжевые и дюнные пески, уплотненные в л аб о 

* Д л я  глубоко измеренных, но не метаморфизованных осадочных пород в нашей 
стране применяются термины «эпигенез» и «катагенез». — П р и м .  р е д .
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раторных условиях, обладаю т пористостью около 38—39%, в то же 
время дробленые кварцевые зерна имеют пористость около 44%. По
скольку сферичность дробленых кварцевых зерен около 0,60—0,65, 
а пляжевого песка, вероятно, около 0,82—0,84, ясно, что форма зерен 
оказывает незначительное, но ощутимое влияние на пористость. Фрей
зер установил, что влияние на пористость наиболее выражено в породе, 
сложенной исключительно плоской галькой. Определенные обломочные 
известняки, такие как ракушняки, очень пористы и обнаруживают тек
стуру типа «жареного картофеля» (pota to-ch ip). Пористость отложений 
такого типа может достигать 88% [71, с. 108]. Аналогичным образом 
только что образованные глины обнаруживают очень высокие значения 
пористости — до 85%.

Т а б л и ц а  3-11

Соотношение м еж ду пористостью и гранулометрическим составом. 
По данным Ли [1919, с. 121]

Размерность материала
Пористость, % 1

| Размерность материала
i

Пористость, %

от до от ДО

Гртбый песок 39 41 Мелкий песчанистый 50 54
Средний песок 41 48 суглинок

Мелкий песок 44 49

Способ отложения и упаковка зерен оказывают выраженное влия
ние на пористость. Д л я  модели, сложенной равными шарами, расчеты 
показывают, что пористость колеблется от 26 до 48% для наиболее 
плотной упаковки шаров и наиболее свободного их расположения соот
ветственно. Пористость образца экспериментально уплотненного песка 
колеблется от 28 до 36%. Однако в природе наблюдается преобладание 
наиболее плотной упаковки с минимальным объемом пустот, поэтому 
роль упаковки в общем виде незначительна.

Влияние уплотнения на пористость рассмотрено в других главах 
книги (главы 8 и 12). Максимальный эффект оказывает уплотнение на 
пористость глин и аргиллитов, пористость является функцией глубины 
погружения в соответствии с выражением:

Р  =  р ( е ~ ех),

где Р  — пористость, р — средняя величина пористости глин на поверх
ности, b — постоянная, х  — глубина погружения [7]. Первоначальная 
пористость глин может сокращаться' более чем наполовину, но во мно
гих случаях уменьшается на 10% и менее. Уплотнением песков, однако, 
можно пренебречь. Н ачальная пористость песка (35—40%) может 
уменьшиться до очень низкого значения за счет растворения и переот- 
ложения или выполнения пор принесенным цементом. В среднем по
ристость песчаников колеблется от 15 до 20%. Высокая пористость 
некоторых разновидностей песчаников до 85%, например девонской сви
ты Орискани в центральных Аппалачах, объясняется выщелачиванием 
первоначального карбонатного цемента [173].

Проницаемость. Проницаемость — это свойство породы, позволяющее 
прохождение флюидов без ущерба для ее строения или смещения ее 
частей. Порода считается проницаемой, если она пропускает через себя 
ощутимое количество флюидов за определенный отрезок времени и 
будет непроницаемой, если степень прохождения флюидов назначитель-
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на. Очевидно, скорость расхода через данное поперечное сечение зави
сит не только от породы, но и от характера флюида и гидравлического 
напора или давления.

Проницаемость пористой среды можно выразить через объем флюи
да Q (см3/с ) ,  проходящий через сечение площадью С (см2) на рас
стояние L  (см). Этот объем прямо пропорционален перепаду давления 
Р (атм) в начальной и конечной точках системы, и обратно пропорцио
нален вязкости флюида V (сП).

ГР
Q =  K  УГ>

где /(  — коэффициент пропорциональности — означает проницаемость, 
фактор, характеризующий рассматриваемую породу. Этот коэффициент 
измеряется в д а р с и .  Песок обладает проницаемостью 1 Д, если он 
пропускает 1 см3 флюида (вязкостью 1 сП) за одну секунду через.

Проницаемость (дарси)

105 Ю1* 103 10г 101 10° 10й Ю'г 10'3 КГ4- 1СГ5
i j  i 1 j  I I 1 j  I___

Материал

1
I

1 1 1 
п

1 1 1 1 
ж

| | 

Ж
Гидродинами

ческие
показатели

Сильноводоносный
горизонт

Слабоводоносный
горизонт

Непрони
цаемые
породы

Рис. 3-40. Р а зм а х  проницаемости у различных рыхлых пород. П о  Т одду  [310], с р а з 
решения издательства  «Д ж он  Уайли и сыновья».
I — чистые гравелиты ; I I — чисты е пески, смеси песка и грави я; I I I — очень мелкий песок, ал ев 
рит, смеси песка, алеврита и глины, ледниковы й тиль, слоистые глины и т. д .; IV — свеж ие (не- 
вы ветрелы е) глины

сечение площадью 1 см2 при градиенте давления в 1 атм * на расстоя
нии 1 см. Современные пески обладают проницаемостью от 10 до 100 Д  
и более (рис. 3-40). Но у большинства сцементированных песчаникоэ 
проницаемость, вероятно, будет значительно ниже 1 или 2. Поэтому 
обычно проницаемость приводится в миллидарси (м Д).

Трудно преувеличить роль, которую играет проницаемость при изу
чении коллекторов нефти и водоносных горизонтов. Значительные у с и 

л и я  были затрачены на измерение проницаемости и определение геоло
гических факторов, контролирующих ее. Методика измерения прони
цаемости детально описана в различных статьях и лабораторных 
пособиях [55, с. 335—364; 221, с. 244—249].

На коэффициент проницаемости К  рыхлых песков влияют грануло
метрический состав породы, сортировка, форма зерен и упаковка. Влия
ние размера и его выдержанности на проницаемость изучалось экспери
ментально. Крамбейн и Монк [170], например, использовали просеян
ный песок ледниковых наносов, из которого приготавливалась смесь 
определенного состава. Поскольку большинство природных песков ха
рактеризуется логнормальным распределением, то полученные смеси 
тоже обнаруживают логнормальное распределение зерен по размеру. 
Образцы подбирались в группы либо с одинаковым средним размером, 
но переменным стандартным отклонением (сортировкой), либо с оди
наковым стандартны-м отклонением, но переменным средним размером. 
Таким образом влияние размера и сортировки можно изучать раздель
но. Крамбейн и Монк установили, что коэффициент проницаемоеги ко-

* В системе СИ 1 атм =  1,03 Па. — П р и м .  р е д .
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Рис. 3-41. Р азвер тк а  проницаемости. По Крамбейну и М онку [170].
В идна взаи м освязь м еж ду проницаемостью , средним разм ером  и стандартны м  отклонением. По 
■вертикальной оси отлож ен а проницаемость (в дарси ), а по горизонтальны м осям — средний гео
метрический диам етр  (в мм) и стан дартн ое отклонение (в Ф -един и цах). Х арактер проницаемой 
поверхности изображ ен  в виде линий сетки, п редставляю щ их собой параболы , параллельны е пло
скости проницаемости, и отрицательны е экспоненты, п араллельны е плоскости, соответствующей 
стан дартн ом у отклонению  проницаемости

Рис. 3-42. Зависимость проницаемости от размеров обломочных зерен, песчаник Бен- 
хеймер, нефтяное месторождение Шерхорн, окрестности Лонгена, Ц ентральная  Европа. 
По Энгельгардту [76],  с разреш ения издательства  «Шпрингер»
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Рис. 3-43. График соотно
шения пористости с прони
цаемостью, верхнекаменно
угольный песчаник. По
Ф ю хтбауэру  [97]

леблется прямо пропорционально квадрату 
диаметра и обратно пропорционально лога
рифму стандартного отклонения (рис. 3-41). 
В природных песчаниках устанавливается 
тесная связь между проницаемостью и грану
лометрическим составом: проницаемость уве
личивается с увеличением размера (рис. 3-42).

Форма зерен, слагающих породу, выра
женная через их сферичность, влияет на про 
ницаемость вероятно потому, что пески с низ
кой сферичностью зерен приобретают высо
кую пористость и свободную упаковку, а сле
довательно, и повышенную проницаемость.

Проницаемость такж е зависит от упаков
ки, поскольку, как мы наблюдали для сфер 
определенного размера, размеры пор (опре
деляющие проницаемость) зависят от харак
тера упаковки. Поэтому любое изменение упа
ковки, увеличивающее пористость, приведет 
к увеличению проницаемости; это заключение 
было проверено экспериментальным путем 
[77]. Теоретически проницаемость независима 
от пористости, хотя очевидно, что непористая 
порода будет такж е и непроницаемой. С дру
гой стороны, высокопористая порода не обя
зательно проницаемая. Мелкозернистые поро
ды, несмотря на высокую пористость, обычно
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слабо проницаемы. Соотношения между пористостью, проницаемостью 
и гранулометрическим составом изучались как экспериментальными, так 
и теоретическими методами [77], а такж е чисто теоретическими иссле
дованиями [272, с. 100— 108]. В первом приближении проницаемость 
пропорциональна первой производной пористости и обратно пропорцио
нальна второй производной удельной поверхности (см2/см 3). Следова
тельно, чем мельче зерно (и поэтому больше удельная поверхность), 
тем меньше проницаемость. В песчинках между пористостью и прони
цаемостью существует грубая корреляция. Проницаемость имеет зна
чительно больший размах величины, чем пористость (рис. 3-43).

В слоистых отложениях проницаемость выше параллельно слоисто
сти. В некоторых песках значение проницаемости изменяется в р а з 
личных направлениях параллельно слоистости вероятно из-за анизо
тропной текстуры отложений [204; 241, с. 50].

Кристаллические и другие структуры 
эндогенного происхождения *

Эндогенные структуры, обнаруживаемые в осадках, выпадающих 
из раствора или образовавшихся при перекристаллизации или измене
нии ранее существовавших материалов, четко выделяются и заметно 
отличаются от экзогенных структур — структур обломочных отложений. 
В первой группе отложений слагающие минералы образуются на том 
месте, где сейчас находятся, во второй — они попадают в каркас поро
ды в виде твердых частиц.

Все что известно о первичных структурах обломочных отложений, 
мы рассмотрели в предыдущих разделах, теперь рассмотрим наиболее 
характерные черты структур, образованных химическим путем. Мы не 
считаем, что указанные типы структур между собой не связаны. Во 
многих осадочных породах устанавливаются оба типа. Например, песча
ник обладает экзогенным или кластическим каркасом, но в нем может 
быть такж е и эндогенный цемент кристаллической структуры. Подоб
ным образом во многих песчаниках наблюдаются оба типа структур; 
в некоторых случаях карбонатные пески обломочного происхождения 
сцементированы кристаллическим карбонатным материалом, осажден
ным химическим путем.

Кристаллические структуры

Строго говоря, практически все породы, даж е глины, кристалличе
ские, но термин к р и с т а л л и ч е с к и е  обычно сохраняется за теми 
породами, которые представляют собой агрегаты взаимопроникающих 
кристаллов. Такие породы называются г р а н у л я р н о к р и с т а л л и ч е 
с к и е ,  или с а х а р  о и д н ы е .  Аркозы, сцементированные кальцитом, 
также являются к р и с т а л л и ч е с к и м  а г р е г а т о м ,  хотя так и не 
называются. Элементами каркаса такой породы являются зерна квар
ца или полевого шпата, каждое зерно явно кристаллического происхож
дения, но, принимая во внимание обломочную природу этих зерен, поро
да характеризуется кластической, а не кристаллической структурой. 
Однако карбонатный цемент обладает  четким кристаллическим строе
нием.

* У нас термин «эндогенная структура» применяется исключительно при описании 
пород, сформированных эндогенными процессами (т. е. изверженных и метаморфиче
ских) . — П р и м .  р е д .
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Терминология, применяемая к кристаллическим текстурам и струк
турам осадочных пород, не унифицирована. Фридман [94] рассмотрел 
этот вопрос и отметил большие колебания в применении терминов, кро
ме того, для описания осадочных пород используется терминология, 
заимствованная из петрографии кристаллических изверженных и мета
морфических пород, и эта практика достойна осуждения. Поэтому 
Фридман предложил новую группу терминов, применение которых 
‘ограничено карбонатными породами, что очень неудачно, поскольку 
■аналогичные структуры устанавливаются и у гипса, ангидрита и дру
гих кристаллических отложений.

В настоящей книге использована терминология, применяющаяся 
при изучении метаморфических пород отчасти потому, что не хотелось 
усложнять и без того сложную терминологию, но главным образом по
тому, что мы считаем диагенетичеекие процессы — перекристаллизацию, 
замещение и внутреннюю перестройку ( н е о м о р ф и з м ) — в конечном 
счете метаморфическим преобразованием породы. Не существует раз
рыва между диагенезом и метаморфизмом, как принято считать, и все 
преобразования в твердой ф азе считаются метаморфическими, незави
симо от того, происходят они при нормальных или повышенных зна
чениях температуры и давления. Структуры и текстуры в обоих слу
чаях те же самые, поскольку процессы происходят аналогичные.

Кристаллические элементы. Основными компонентами кристалличе
ской структуры являются отдельные кристаллические элементы. Если 
они крупные, то структура называется м а к р о к р и с т а л л и ч е с к а я ,  
если мелкие — м и к р о к р и с т а л л и ч е с к а я ,  промежуточная структу
р а — м е з о к р и с т а л л и ч е с к а я .  Кристаллические структуры, харак
тер которых с трудом определяется под микроскопом, называются 
к р и п т о к р и с т а л л и ч е с к и м и .  Было сделано несколько попыток 
дать количественные значения предлагаемым терминам (табл. 3-12). 
Некоторые из них, например м и  Кр и т ,  м и к р о с п а р р и т  и с п а р -  
р и т, применялись для характеристики кристаллического строения из
вестняков. Они рассматриваются в главе, посвященной известнякам.

Следует принимать во внимание не только размер кристаллов, но 
и их выдержанность по размеру. Если размеры зерен равные, приме
няется термин р а в н о  з е р н и с т а я  структура, а при неравенстве зе
р е н — р а з н о з е р н и с т а я .  Иногда выдержанность кристаллических 
зерен по размеру нарушается и выделяются крупные кристаллы, раз
мер которых на порядок выше окружающих. Такие кристаллы анало
гичны п о р ф и р о б л  а с т а  м гранатов или ставролита в кристалличе
ских сланцах и называются этим термином (порфиротопы по Фридма
ну или порфирокристаллическая текстура Фемистера [237]).  Напри
мер, в некоторых слоях ангидрита встречаются крупные, хорошо 
заметные кристаллы гипса, заключенные в микрокристаллический ан
гидритовый матрикс.

Если в крупный кристалл включены мелкие кристаллы другого 
минерала, структура называется п о й к и л о б л а с т и ч е с к а я  (пойки- 
лотопная по Фридману и пойкилохристаллическая Фемистера). Ана
логичное строение наблюдается в песчаниках, в которых кальцитозый 
цемент обладает единой кристаллографической ориентировкой на зна
чительной площади и включает множество песчаных зерен (песчаных 
кристаллов). Таким же образом крупные кристаллы барита могут со
держать песчаные зерна (розетки барита).

Форму кристаллических элементов можно характеризовать по при
знакам степени выраженности наружных граней кристаллов и их сим
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метрии. Те, у которых кристаллические грани не выражены, называ
ются а н г е д р а л ь н ы м и  (anhedra l) ,  а ограниченные хорошо выра
женными гранями — э в г е д р а л ь н ы м и  (euhedra l) .  Д л я  кристаллов, 
охарактеризованных единичными гранями или имеющих неполные кри
сталлические очертания, применяются термин с у б г е д р а л ь н ы е  
(subhedral).

Важно такж е происхождение границ между кристаллами в кристал
лическом агрегате. Границы между кристаллическими элементами мо
гут быть п р я м ы е ,  и з о г н у т ы е ,  ф е с т о н ч а т ы е ,  з а з у б р е н н ы е  
или с у т у р н ы е .  Спрай [299, с. 19—46] детально изучил проблему

Т а б л и ц а  3-12
Кристаллические структуры и строение

Макрокристаллическая («гранобластовая», более 0,75 мм)
Равнозернистая  (границы зерен сутурные или мозаичные)

Ксеиотопная (больш ая часть зерен без кристаллической огранки)
Гипидиотопная (зерна частично огранены) 1
Идиотопная (грани выраж ены у большинства кристаллов)

Разнозернистая  
Ксенотопная 

Порф иротопная («порфиробластическая»)
Пойкилотопная («пойкилобластическая»)

Г ипидиотопная 
Порфиротопная 
Пойкилотопная 

Мезокристаллическая (0,20— 0,75 мм)
Равнозернистая
Разнозернистая

«Порфиробласты» преобладаю т (в соприкосновении образую т  свободную сеть),  
основная масса микро- или криптокристаллическая
«Порфиробласты» в подчиненном количестве (рассеянные или изолированные),  
основная масса криптокристаллическая или пелитоморфная 

Микрокристаллическая (кристаллическая природа различается  только под микроско
пом; 0,01— 0,20 мм)
Равнозернистая
Разнозернистая

Криптокристаллический материал в подчиненном количестве 
Криптокристаллический материал преобладает 

Криптокристаллическая (менее 0,01 мм)

границ между зернами и ее значимость, Батхерст [16, с. 421—425, 462—  
465] и Фолк [86, с. 17—20] рассматривали этот вопрос применительно 
к кристаллическим структурам карбонатных пород. Характер границ 
может указывать на относительный возраст минералов или служит 
признаком взаимного растворения (микростилолитовые границы), 
замещения и коррозии (фестончатость) и т. п.

Структура цемента. Структура цемента — это структура материала, 
заполняющего поры. В этом отношении кристаллические структуры 
осадочных образований отличаются от структур метаморфических по
род. Д ва  варианта являются наиболее характерными. В первом случае 
каркас породы химически инертный и не вступает в реакцию с цемен
тирующим веществом или растворами, из которых осаждается цемент. 
Во втором случае каркас и цемент взаимодействуют друг с другом и 
в результате сам каркас изменяется. При инертном каркасе вопрос 
заключается в осаждении минерала на поверхности одновременно со 
свободным ростом в перовом пространстве. В общем виде осажденные 
материалы образуют скопления в виде друзы кристаллов на стенках пор. 
Кристаллы растут от стенки к центру поры, некоторые из них занимаю т
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главенствующую роль и подавляют рост остальных (рис. 3-44). В итоге 
кристаллы, растущие с различных поверхностей, смыкаются, и пора 
■оказывается заполненной. В других случаях цементирующий материал 
(кальцит или барит) образует крупные кристаллические агрегаты, не 
связанные с поровой системой, и цемент приобретает единую кристал- 

-лографическую и оптическую ориентировку на значительной площади и 
включает множество обломочных зерен (пойкилобластовая структура).

Когда зерна каркаса вступают в реакцию, наблюдается несколько 
иное строение цемента. В отдельных случаях зерна каркаса растут 
или увеличиваются за  счет химического осаждения материала из поро-

вых растворов. По сути дела, зерна 
каркаса являются «зародышами» 
кристаллов, т. е. ядрами растущих 
кристаллов. Это подтверждается «вто
ричным разрастанием» кварца, поле
вого шпата и д аж е  кальцита в песча
никах, сложенных обломками крино- 
идей. В этом случае цемент образует 
единое оптическое и кристаллографи
ческое целое с зернами каркаса (см. 
рис. 7-20, 10-30). В конечном итоге 
образуется кристаллическая грану
лярная структура. В некоторых слу
чаях зерна каркаса корродированы
цементом и частично замещены. В от
дельных исключительных случаях не 
устойчивые зерна каркаса разрушены
или д аж е разложены и образуют

микрокристаллический агрегат. Карбонатные обломки многих извест
няков обнаруживают микритовые оторочки, а неустойчивые обломки
пород в некоторых песчаниках превращаются в эпйматрикс (по Дик- 
кннеону [65]).

Структуры перекристаллизации. Многие осадочные породы подвер
жены перекристаллизации при нормальных значениях температуры и
давления. Это характерно в частности для карбонатных пород, но мо
жет происходить и в гипсах, ангидритах и даж е кремнях. Раковины, 
скелетные обломки и цемент, сложенные арагонитом, бывают пере- 
кристаллизованы в .кальцит. Переход ангидрита в гипс или обратное 
явление — хороший пример такого типа перекристаллизации, так же 
как и микрокристаллическая структура кремня, которая возникает в ре
зультате неокристаллизации кремниевого геля. В отдельных случаях 
процесс перекристаллизации носит истинный характер (переход араго
нита в кальцит), в других он связан с гидратацией или дегидратацией 
породы (переход опала в халцедон или гипса в ангидрит). В ряде 
случаев добавляется новый материал (кальцит к доломиту).

Кристаллизация или перекристаллизация в твердом состоянии при
водит к образованию структур в основном «метаморфических» или кри- 
сталлобластических по характеру. Кристаллы, растущие таким образом, 
заполнены включениями, которые либо концентрируются в центре но
вообразованного кристалла, либо распределяются зонально. Породы, 
кристаллическое строение которых обусловлено диагенетическими изме
нениями, как и их метаморфические аналоги, обладают реликтовыми 
структурами и текстурами. Они сохранили следы первоначальных 
структур и текстур, которые оказались не полностью уничтоженными

Рис. 3-44. Схема кристаллической 
структуры заполнения порового про
странства.  По Петтиджону, Поттеру 
и Сиверу [236], с разреш ения и зд а 
тельства «Шпрингер»
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в результате постседиментационной перестройки породы. В такой 
породе могут быть установлены следы слоистости, оолиты, органиче
ские остатки и д аж е обломочные структуры.

Перекристаллизация может происходить выборочно (затрагивать 
только отдельные компоненты породы) или быть всеобщей, захватывая 
породу целиком. Превращение арагонитовых раковин в кальцитовые 
иллюстрирует первый случай, полная доломитизация является приме
ром второй ситуации. Перекристаллизация может приводить к умень 
шению размера зерен, но чаще она приводит к грубой структуре по
роды.

Исследователь осадочных пород сталкивается с трудноразрешимы
ми вопросами, например: как различать материалы, подобные матриксу 
(эпиматрикс), образующемуся при разложении элементов каркаса, и 
микрокристаллический матрикс, образующийся при перекристаллиза
ции внутрипоровых глинистых материалов ( о р т о м а т р и к с ,  по Дикин
сону)? Крупнокристаллический цемент известняков образуется при 
осаждении материалов в поровой системе, но порода такого же типа 
может возникнуть в результате перекристаллизации внутрипорового 
карбонатного ила. Эти вопросы рассмотрели Диккинсон [65] на при
мере некарбонатных песчаников, Фолк [87] и Батерст [16, с. 475] — на 
примере карбонатных пород. Эти вопросы такж е рассматриваются н а
ми в главах, посвященных песчаникам (гл. 7) и известнякам (гл. 10).

В некоторых породах процесс роста кристаллов осуществляется не 
полностью, новообразованные материалы встречаются в форме крупных 
порфиробластов. В других случаях минеральные новообразования при
нимают форму мелких сферолитов (см. рис. 10-3).

Структуры замещения и парагенетические ассоциации. Минералы, 
осажденные химическим путем и обладающие кристаллической структу
рой или текстурой, могут образовываться одновременно с накоплением 
осадка, или позже, возможно при выпадении из растворов в поровом 
пространстве породы или отчасти зам ещ ая ранее существовавшие мине
ралы как обломочного, так и химического происхождения. Поэтому для 
того чтобы понять эволюцию осадочной породы, необходимо: 1) отли
чить обломочные минералы от химически образованных, 2) определить 
последовательность выделения нескольких химически осажденных ми
нералов, 3) уточнить характер размещения осажденного материала, 
накопление его в пустотах или при замещении. Д ля  установления таких 
различий исследователю нужны критерии, а такж е необходима оценка 
этих критериев для расшифровки истории эволюции породы [108, 
с. 1—3]. Большей частью это структурные критерии, связанные с фор
мой кристаллов, характером границ зерен и подобными показателями.

Д ля  полного понимания истории эволюции породы обязательным 
условием является определение относительного возраста или парагенеза 
нескольких присутствующих минералов. Проблема парагенеза минера
лов и связанная с нею проблема замещения одного минерала другим 
многие годы привлекала внимание петрографов и исследователей руд
ных месторождений. В частности, последние, на основании кропотливых 
наблюдений структур руд и пород, выявили многие критерии, относя
щиеся к проблемам относительного возраста и замещения [13, 14. 73].

Рекомендуем также ознакомиться с работами Граута, Бастина 
и др., в которых эти критерии собраны, проанализированы и оценены. 

.Они более понятны в применении к конкретным случаям. Множество 
подобных случаев описано в рассмотренных работах и проиллюстриро
вано соответствующими зарисовками или микрофотографиями.
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Большинство микроструктур и взаимоотношений минеральных зе
рен, установленных в различных породах и рудах, присутствуют и в оса
дочных породах.

Относительный возраст двух соприкасающихся минералов отча
сти определяется по структуре породы. Минералы обломочного кар
каса очевидно более ранние по сравнению с теми, которые запол
няют пустоты в каркасе. Некоторые исследователи, однако утвер
ждают, что цементирующие минералы образовались одновременно 
с обломочными, которые они связывают в породу [173]. Минералы, 
заполняющие каверны или трещины, так же как  пустоты, очевидно, бо
лее поздние, чем вмещ аю щая порода. Когда пустота заполнена не
сколькими минералами, их относительный возраст определяется х ар ак
тером взаимных контактов. В общем виде поздние образования н ар а 
стают на более ранние. Поскольку на ранних стадиях минералы растут 
в свободных полостях или в пустотах, заполненных флюидом, они при
обретают четкие грани; последующие минеральные заполнения будут 
повторять форму пространства между ранними кристаллами и поэтому 
будут лишены кристаллографических очертаний. К сожалению, пра
вильная форма — недостаточный критерий раннего формирования кри
сталла. Если ограненный кристалл образовался в процессе замещения, 
то он будет более поздним по времени, чем окружающий его минерал. 
Хорошо ограненные кристаллы кварца, устанавливаемые в известня
ках, прекрасно иллюстрируют изложенное положение (см. рис. 10-4). 
Следовательно, необходимо различать кристаллические образования, 
растущие в растворе, и кристаллы, образованные при замещении в з а 
твердевшем матриксе.

Существует множество критериев процесса замещения, к ним от
косится и образование автоморфных кристаллов, секущих ранние эле
менты текстуры, например, слоистость, органические остатки и оолиты 
(см. рис. 10-4). Минералы, образованные при замещении, содержат 
включения замещенного материала. Эти незамещенные остатки могут 
иметь общую кристаллографическую ориентировку или могут быть рас
пределены по реликтовому или «призрачному» рисунку, унаследованно
му от замещенной текстуры (см. рис. 11-8). Фестончатые контакты, так 
ж е как остатки, ограниченные чрезвычайно изрезанным контуром, ука
зывают на замещение (см. рис. 7-21). Наибольшую известность полу
чило явление псевдоморфизма в качестве критерия процесса замещ е
ния. Псевдоморфные замещения органических текстур (растительной 
ткани, раковин и т. п.) и кристаллические псевдоморфозы (например, 
кварц по д о л о м и ту )— наиболее частые и убедительные свидетельства 
замещения (см. рис. 11-7). Внимательный наблюдатель сможет найти 
и использовать другие критерии для определения относительного воз
раста и процесса замещения. Очень важно, чтобы такие соотношения 
были тщательно выяснены.

Строение жил. В жилах наблюдаются разнообразные структуры и 
текстуры. Кварцевые жилы описаны Адамсом [1], а жилы в карбонат
ных породах — Граутом [108].

Одни выполнены равнозернистыми кристаллами, другие характе
ризуются незаполненными кавернами, или друзами. Поперечно-волокни
стые жилы кварца, кальцита и гипса встречаются довольно часто и они 
образованы волокнистыми кристаллами, расположенными перпендику
лярно стенкам жилы, а некоторые изменены в результате деформации. 
Гребневая текстура имеет аналогичное строение; в ней кристаллы 
образуют призматическую форму, а не волокнистую. Участками такие
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кристаллы имеют облик пламени; в них видны признаки роста удли
ненных кристаллов от исходной точки. Подобное строение сменяется 
истинной радиальной текстурой кристаллического нарастания.

Оолиты, сферолиты и пелоиды

Во многих осадочных породах содержатся мелкие сферические тела 
различного минерального состава, обладающие изменчивым внутрен
ним строением. К ним относятся оолиты (также называемые ооидами и 
овулитами), пизолиты, псевдооолиты и пелоиды, спастолиты и сферо
литы.

Оолиты и пизолиты. Если порода в основном сложена о о л и т а м и ,  
то ее структура называется оолитовой. Оолиты представляют собой 
мелкие сферические и полусферические тела нарастания диаметром 
от 0,25 до 2,0 мм, наиболее характерный размер от 0,5 до 1,0 мм. Если 
диаметр оолитов превышает 2,0 мм, то они называются пизолитами. 
Хотя оолиты, как правило, сферической формы, некоторые бывают упло
щенной эллипсоидной формы. Однако в одной конкретной породе ооли
ты удивительно выдержаны по форме и размеру.

Оолиты давно привлекали внимание петрографов и им посвящена 
обширная литература. Предлагаем читателю ознакомиться с некоторы
ми работами, рассматривающими вопрос в общем виде [261, 11, 192, 
32, 34, 39, 40, 41, 42, 211], а такж е с бесчисленным количеством статей, 
посвященных современным и древним оолитовым отложениям, подоб
ных тем, что известны на Багамских островах [223], а такж е статьям 
по вопросам терминологии [63, 83].

Термин о о л и т  применялся как к мелким конкрециям, описанным 
выше, так и к породам, состоящим из подобных тел. Некоторые апторы 
во избежание недоразумений применяют термин оолит (в транскрипции 
oolite) только к породе, а для обозначения сферических стяжений ис
пользуют созвучный ему термин, но отличающийся по написанию 
(oolith) [63]. Однако суффикс — lith используется некоторыми петро
графами для обозначения породы, например, biolith (биолит) или каль- 
клитит (calc li th ite) . Следовательно, термин o o l i t h  тоже является не
однозначным. Термины о о и д  (в двух написаниях: ooid и ooide) [140, 
с. 72] и о в у л и т  [64] такж е получили распространение. Твенхофел 
[317, с. 625] попытался избежать неоднозначности термина, сохранив 
название о о л и т  только за микроконкрециями и применив прилага
тельное о о л и т о в ы й  к породам, например, оолитовый кремень, ооли
товый известняк и т. д., в результате чего образовались достаточно чет
кие понятия.

Кароцци [39] различает оолиты и п о в е р х н о с т н ы е  о о л и т ы  
(минеральные зерна или органические обломки, покрытые о д н и м  кон
центрическим слоем). Если различаются два слоя или больше, такое 
образование считается истинным оолитом. Поверхностные оолиты легко 
спутать с кальцитовыми зернами, имеющими плотную микритовую 
оболочку, образующуюся в результате краевой микритизации пер
воначального зерна, а не при химическом отложении дополнительно
го слоя.

Л о ж н ы е  о о л и т ы  и л и  п с е в д о о л и т ы  бесструктурны. Они 
могут представлять собой фекальные комочки или разрушенные ооли
ты, первичное строение которых изменено в процессе микритизации. 
Может быть, часть из них является хорошо окатанными обломками
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микритовых известняков. Такие формы неясного происхождения пред
лагается называть п е л о и д а м и  [196]. Вероятно, это хороший выход 
из положения, если происхождение тел вызывает сомнения.

В шлифах оолиты имеют концентрическое и радиальное строение 
или то и другое одновременно (рис. 3-45) и (10-25). Оолиты, по-видимо
му, растут от центра к краям. Во многих из них рост происходит вокруг 
ядра, сложенного кварцевой песчинкой или мелким обломком рако

вины. В других оолитах ядро не 
различается, либо потому что пло
скость шлифа через него не прохо
дит, либо поскольку его нет. В не
которых ооидах закономерное кон
центрическое строение прерывается 
в результате дробления или распа
да первоначально образованного 
стяжения, за которым следует но
вый этап роста [40]. В результате 
наблюдается «несовпадение» внеш
них концентрических оболочек и 
концентров внутреннего ядра. В не
которых осидах наблюдаются обо
лочки или прослои, сложенные не
ориентированным криптокрпсталли- 
ческим арагонитом. Изредка оолиты 
обнаруживают сложное строение и 
характеризуются несколькими цен
трами нарастания.

С п а с т о л и т а м и  называют
ся деформированные ооиды [246, 
с. 362, рис. 4]. Некоторые ооиды, в 
особенности сложенные шамозитом, 
бывают тесно спрессованы, изогнуты 
или деформированы (см. рис. 10-21 

и 11-22). Большинство из них массивные в центральной части, уплощен
ные и заостренные на концах («веретенообразные», delphinformig 
[19]) .  Деформация ооидов объясняется тем, что в момент захоронения 
они бывают в размягченном состоянии [307, с. 32] и, следовательно, 
деформация свидетельствует в пользу первичного происхождения этих 
шамозитовых стяжений. Д а ж е  в некоторых кальцитовых ооидах заметны 
признаки синседиментационной деформации [44, с. 232; 41]. Конечно, 
ооиды могут сплющиваться и растягиваться под действием тектониче
ских сил, деформирующих породу и все ее составные элементы [48]. 
Описаны необычные деформированные ооиды, у которых заметны дуго
вые отростки, соединяющие ооиды друг с другом [44, с. 233; 41], (см. 
рис. 11-22). Происхождение подобных цепей из соединенных ооидов 
остается неясным. Возможно, они более характерны для некарбо
натных ооидов, хотя ооиды подобного типа установлены и в изве
стняках.

Оолитовое строение породы может частично или полностью исче
зать в процессе диагенеза. Процесс перекристаллизации оолитозых 
пород приводит к образованию крупнокристаллической гранобластовой 
структуры, в которой могут сохраниться неясные контуры, отвечающие 
первоначальному концентрическому строению. Обычно это происходит 
с ооидами, сложенными первичным арагонитом, который перекристал-
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Рис. 3-45. Известняк Варрнор (кемб
рий),  Стейт-Колледж, штат  Пенсильва
ния. Без анализатора , Х22.
О о и д ы  р а д и а л ь н о г о  и к о н ц е н т р и ч е с к о го  с т р о е 
н и я  с ц е м е н т и р о в а н ы  к а р б о н а т о м .  О т м ет и м  
ст и л о л и т о в ы й  шов , вд о л ь  к о т ор о го  к о н ц е н 
т р и р у ю т с я  о ж е л е з н е н н а я  гл ин а  (черное) и 
ф р а г м е н т ы  о б л о м о ч н о г о  к в а р ц а  (б ел о е ) .  Н а 
ст епен ь  р ас т в о р е н и я  при о б р а з о в а н и и  стило- 
л и т о в  у к а з ы в а е т  к о н ц е н т р а ц и я  к в а р ц е в о г о  
а л е в р и т а ,  к о т о р ы й  в н е з н а ч и т е л ь н о м  к о л и ч е 
ст в е  р а с с е я н  на  по р о д е



лизуется в кальцит. В редких случаях внутренность оолита превращ а
ется в единый кристалл кальцита, замещающий ооид нацело. В других 
случаях ооид превращается в плотный микрокристаллический карбонат 
(микрит) и полностью теряет концентрическое строение. Подобные 
оолиты легко спутать со сгустками микрозернистого кальцита и облом
ками микритового известняка. Одной из интересных диагенетических 
модификаций оолитов является разновидность, образованная при ча
стичном или полном растворении ооида, с образованием пустоты, кото
рая впоследствии заполняется направленным внутрь нарастанием кри
сталлического материала. В редких случаях образуются оолиты, сло
женные двумя «полумесяцами», нижняя часть которой состоит из 
плотного микритового вещества, а верхняя представляет собой грубокри
сталлическую шпатовидную мозаику кальцита [42]. Иные диагенети- 
ческие преобразования ооидов связаны с замещением первоначального 
стяжения другим по составу веществом, например кварцем, в карбонат
ных оолитах. Наиболее характерно проявление доломитизации. Д о ло 
мит образует ромбические кристаллы, вкрапления различных размеров 
в теле оолита. Ромбоэдры доломита пересекают концентрическое строе
ние оолита и отдельные кристаллы могут выходить за пределы стя
жения.

Современные оолиты в основном сложены арагонитом, хотя некото
рые из них переходят в кальцит непосредственно на месте отложения 
осадка [72]. Переход, отмеченный выше, может привести к потере 
характерного строения и превращению оолита в плотное микритовое 
образование или, в других случаях, в грубозернистую кальцитовую мо
заику. Часто оолитовое строение превращается в радиальную текстуру, 
которая характерна для подавляющего большинства древних оолито
вых известняков (см. рис. 3-45). В скрещенных николях как кальцито- 
вые, так и арагонитовые оолиты образуют темный крест, псевдоинтерфе- 
ренционную фигуру одноосного кристалла, у арагонитовых оолитов она 
объясняется тангенциальной ориентировкой иголочек минерала 
а в кальцитовых оолитах — волокнистым строением кальцита.

«Ископаемые» оолиты могут быть кремнистые, доломитовые, гема- 
титовые, пиритовые и т. д. Некоторые из них представляют собой з а 
мещения карбонатных оолитов, остальные выпали в осадок химическим 
путем. Как упоминалось выше, типичным замещающим минералом 
является доломит. Кремнезем тоже развивается по карбонатным ооли- 
там иногда перед доломитизацией или после нее. Доказательством вто
ричного происхождения кремнистых оолитов служат кремнистые псев
доморфозы по ромбоэдрам доломита (см. рис. 11-7), вторичное н ар а
стание кварцевых ядер оолитов с тонкой каемкой карбонатных вклю
чений на границе раздела между обломочными зернами и кварцевая 
корочка, указываю щ ая на захват карбонатного матрикса во время на
растания (см. рис. 10-4). Косвенным подтверждением являются [117] 
четкое замещение оолитов регенерационными каемками кварцевых зе
рен (рис. 3-46) и «гибридные» оолиты, сложенные частично карбонатом 
и частично кремнем; граница между ними (рис. 3-47) сечет первичное 
концентрическое строение. Диагенетические преобразования некоторых 
кремнистых оолитов чрезвычайно сложные.

Не все некарбонатные оолиты образуются в результате зам ещ е
ния. Хотя процесс образования таких оолитов сейчас в природе не 
наблюдается, петрографические данные указывают на первичный х а 
рактер происхождения оолитовых фосфоритов и шамозитовых железных 
руд. Они рассматриваются в гл. 11.
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Д ля объяснения происхождения оолитов и пизолитов были пред
ложены различные теоретические концепции. По одним представлениям 
в их образовании обязательно прямое или косвенное участие организ
мов, особенно водорослей [261],; по другим — требуется участие гелей 
[34]. Теоретические представления допускают, что пизолиты образуют
ся в результате замещения обломочного материала, не имеющего ооли-

Рис. 3-46. Известняк арбакл, округ Картер, ш тат  Оклахома, США. Без анализато
ра, Х 8 0  .
Р е г е н е р и р о в а н н ы й  к р и с т а л л  к в а р ц а  с к о л ь ц е о б р а з н ы м  р а с п о л о ж е н и е м  в к л ю ч е н и й  по периферии 
о б л о м о ч н о г о  я д р а .  К в а р ц е в о е  р а з р а с т а н и е  з а м е щ а е т  к а л ь ц и т

Рис. 3-47. Кембрийские отложения, Тирон, ш тат Пенсильвания, США. Николи скре
щены, Х40.
Ч а с т и ч н о  о к р е м н ен и ы й  о о л и т  в д о л о м и т о в о м  м ат р и к с е .  И с х о д н ы й  к а р б о н а т н ы й  ( в ер о я т н о  араго-  
нитовып)  о оид  з а м е щ а е т с я  м о за и к о й  к р у п н о к р и с т а л л и ч е с к о г о  к а л ь ц и т а .  О б р а т и т е  в н и м а н и е  на 
т р е щ и н ы  сп а й н ост и  в к а л ь ц и т е ,  к о т о р ы е  п е р е с е к а ю т  к о н ц е н т р и ч е с к у ю  о б о л о ч к у  в кл ю ч е н и й ,  — ре
л и к т ы  п е р в о н а ч а л ь н о г о  к о н ц е н т р и ч е с к о го  ст р о ен и я .  К р е м н е зе м  (к р е м е н ь )  в н е д р я е т с я  и з а м е щ а е т  
к а л ь ц и т о в у ю  м о за и к у .  М а т р и к с  п о ро ды  д о л о м и т и з и р о в а н .  П р и м е р  и л л ю с т р и р у е т  с л о ж н у ю  после
д о в а т е л ь н о с т ь  в то р ич ны х  з а м е щ е н и й

тового строения. Некоторые крупные тела концентрического строения 
совершенно явно относятся к «водорослевым пизолитам» типа онколи
тов (рис. 3-48), другие, подобные тем, что встречаются в пизолитовых 
бокситах или железистых латеритах, могут представлять собой продук
ты замещения материалов, не имеющих оолитового строения. Однако 
большинство карбонатных оолитов, как и множество некарбонатных, 
являются результатом непосредственного химического осаждения рас
творенных материалов вокруг ядра в движущейся водной среде. Тесная 
связь оолитов с зернами обломочного кварца (см. рис. 10-31), косослои
стый характер многих оолитовых известняков и сортировка этих отло
жений указывают на их накопление в движущейся среде. Иллинг [126], 
составивший хорошую сводку по проблеме происхождения карбонатных 
оолитов, пришел к выводу, что оолитовые пески на Багамских островах 
образуются только в тех участках, где осадок подвергается воздействию 
сильного приливного течения, и оолиты образуются там, где прохлад
ные воды океана, набегая на мелководье, достаточно прогреваются и
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становятся заметно пересыщенными карбонатом кальция. Ни водорос
ли, ни другие организмы в образовании оолитов не участвуют, а разно
видность сверлящих водорослей может способствовать разрушению 
оолитов, если они попадают в «мертвую» зону, т. е. обстановку, в кото
рой нет движущихся вод [126, с. 44]. Наблюдения и выводы Иллинга 
получили дальнейшее подтверждение в работах других авторов [223, 
224].

Несмотря на единое мнение, что оолиты образуются в результате 
осаждения из растворов в подвижной среде на мелководье, известны 
исключения и наблюдения, противоречащие общепринятым представ
лениям. Например, Фримен [91] описал сгустки нарастания как слои, 
растущие от центра, которые он н а
звал оолитами. Эти образования не
сколько неправильной формы, в от 
личие от настоящих сферических 
и отполированных оолитов, обнару
живают признаки асимметричного 
нарастания и встречены на мелко
водье в районе лагуны Мадре, штат 
Техас, США. В некоторых оолито
вых известняках ооиды разм ещ аю т
ся в микрокристаллическом м а
триксе, который по своему происхо
ждению несовместим с высокоэнер
гетической средой, необходимой для 
роста оолитов.

Сферолиты. Термин с ф е р о л и т  
применяется к любому сферическо
му телу, обладающему радиальным 
строением. Некоторые конкрецион
ные тела представляют собой сфе
ролиты. Многие оолиты такж е можно 
назвать сферолитами, но, как упо
миналось выше, вероятно, такое р а 
диальное строение имеет вторичный 
характер [72, с. 1380]. В настоящей 
работе термин с ф е р о л и т  сохраняется за такими мелкими субсфери- 
ческими телами с радиальным строением, которые образовались in 
situ. Они чем-то похожи на сферолитовые тела, которые образуются 
при разложении вулканического стекла и встречаются в определенных 
сферолитовых лавах. Например, в известняках образуются сферолиты 
халцедона (см. рис. 10-3) и кальцита [220, с. 162]. Сферолиты этого 
типа, в отличие от оолитов, характеризуются несколько неровной поверх
ностью. Более того, если центры роста таких тел располагаются доста
точно близко, происходит их взаимное прорастание. При широком р а з 
витии взаимного прорастания растущие сферолиты превращаются в тес
но упакованные многогранники. Оолиты могут дробиться, а осколки 
образуют ядра новых оолитов, что, по-видимому, невозможно при обра
зовании сферолитов. Некоторые из так называемых «многогранных пи
золитов» могут оказаться синседиментационными сферолитовыми тел а
ми [285].

Рис. 3-48. Силурийские отложении. 
Мальверн, Англия. Без анализатора . 
Х20.

К а р б о н а т н ы й  п и з о л и т ,  в о з м о ж н о  в о д о р о с л е в о 
г о  п р о и с х о ж д е н и я .  О б р а т и т е  в н и м а н и е  н? 
с л о ж н ы й  х а р а к т е р  н е к о т о р ы х  пизо л ито в .  
В основном  они  и м е ю т  к о н ц е н т р и ч е с к о е  
ст ро ение
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Биогенные структуры
Во многих осадочных породах ф а у н а  является составной частью. 

Организмы могут быть второстепенным компонентом в породе или, 
как, например, в некоторых разновидностях известняков, могут быть 
преобладающим элементом. В нашу задачу не входит анализ биологи
ческих аспектов остатков фауны (морфологии и таксономии) и их стра
тиграфического значения, мы рассматриваем органические остатки 
в качестве составной части породы. Петрограф должен уметь разли
чать обломки организмов в шлифе и по их составу, сохранности и 
характеру залегания делать соответствующие выводы о происхождении 
изучаемой породы.

Здесь мы не рассматриваем крупные постройки органического про
исхождения. Рифы, например, как тела осадочных пород, рассматри
ваются в гл. 5; мы исключили такж е различные механические отпечат
ки, следы и ходы организмов, нарушения слоистости, вызванные их 
жизнедеятельностью, и даж е  такие формы, как строматолиты, проис
хождение которых такж е связано с жизнедеятельностью организмов. 
Все эти биогенные осадочные текстуры описываются в гл. 4. Здесь 
мы останавливаемся на характеристике фауны и ее обломков как со
ставных частях каркаса грубообломочных отложений. Мы должны 
знать происхождение скелетных обломков, т. е. какие организмы они 
представляют — водоросли, фораминиферы, кораллы и т. д.

Интерес к петрологии известняков, наблюдаемый последние двад
цать лет, стимулировал исследователей к изучению этих вопросов. Не
смотря на то что Сорби [297] первым описал петрографическую приро
ду органических остатков, до недавнего времени этой проблеме уделя
лось мало внимания. Здесь дается общая характеристика вопроса, для 
более подробных сведений рекомендуем познакомиться с несколькими 
монографиями [197, 121].

Состав и сохранность

Фаунистические остатки являются свидетельством жизни прошлых 
эпох. Они могут захороняться в неизмененном виде, как, например, наи
более устойчивые остатки — кости, зубы и раковины. Большинство ра
ковин и подобных им образований в первичной форме сложены карбо
натом кальция, но даж е  их состав непостоянный, в нем колеблется 
содержание магния и других химических элементов (см. табл. 10-5). 
Остальные раковины состоят из фосфора, кремнезема или хитина.

Органические остатки изменяются в различной степени. Часть кар
бонатных раковин выщелачивается, другие перекристаллизовываются и 
утрачивают первоначальное строение, кости и аналогичные остатки мо
гут обогащаться фтором. М атериал растительного происхождения, на
пример целлюлоза, нацело разруш ается и в древних породах превра
щается в тонкие углистые примазки. Растительные ткани, хитиноподоб
ные материалы и даж е мягкие животные ткани могут тоже сильно 
измениться. Такие органические остатки в породе выглядят как угли
стые пленки — остаточная часть органического вещества, подвижные 
компоненты которого улетучились в анаэробных условиях. Углефнциро- 
ванные растительные остатки встречаются в большом количестве 
в аргиллитах, залегающих в разрезах угольных пластов. Многочислен
ные обломки углефицированного дерева найдены в глинах и песчани
ках. В некоторых случаях, например в «минеральном древесном угле»
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(фюзен) и в «угольных шарах» [302], перегородки клеток ткани угле- 
фицированы, а сами клетки заполнены минеральным образованием, 
обычно кальцитом (см. рис. 11-43). Некоторые из органических остат
ков исключительной сохранности получили широкую известность. 
Граптолиты в ордовикских сланцах и черных глинах сохраняются 
в виде тонких угольных пленок.

Органические постройки могут быть полностью замещены, и совре
менный химический состав фаунистических остатков совершенно не свя
зан с первоначальным. Такие замещения (окаменелости) по сути делг 
представляют собой скопления мелких минеральных компонентов поро
ды, которые играют такую же геохимическую роль, как конкреции, ж ел 
ваки и т. д. Среди материалов, замещающих фаунистические остатки, 
встречаются кремнезем, карбонаты к сульфиды железа. При подобных 
замещениях характер строения органических остатков может сохра
няться в деталях.

Во многих случаях не сохраняется ни первоначальный органический 
остаток, ни продукт его замещения. Вместо них устанавливаются поло
сти, называемые о т п е ч а т к а м и ,  оставленные растворившейся рако
виной. Отпечатки сохраняют форму и внутреннюю скульптуру первона
чального органического остатка. Если отпечаток заполняется инород
ным веществом, то получается с л е п о к .  На них такж е видны внешние 
черты строения первоначальной раковины (но не ее внутреннее строе
ние). Заполнение внутренности двустворок часто называют внутренним 
слепком (ядром). В строгом смысле понятий это внутренний отпечаток 
раковин.

Ф е к а л ь н ы е  к о м о ч к и ,  или выделения (главным образом пеле- 
ципод), установлены в современных морских отложениях и в некоторых 
осадочных породах, где они литифицированы [213, 59]. Комочки пред
ставляют собой остатки жизнедеятельности илоядных форм и поэтому 
сложены алевролитовыми и глинистыми частицами, сцементированными 
органическим веществом. Некоторые из них рыхлые и легко разруш а
ются, другие минерализуются и становятся составной частью осадочной 
породы. В отдельных случаях значительная часть отложений, от 30 до 
50%, состоит из таких комочков. Комочки могут замещаться глаукони
том или пиритом, а такж е служат ядрами для скопления фосфатов. 
Часто встречаются комочки простой округлой формы и размером до 
1 мм. Многие исследователи находили их в древних отложениях, в ос
новном в известняках, но происхождение комочков не всегда устанав
ливается однозначно. Реже встречаются сгустки цилиндрической фор
мы, осложненные продольными и поперечными выступами или теми 
и другими вместе. Большинство фекальных комочков лишены внутрен
него строения и во многих случаях либо пропускаются исследователем, 
либо принимаются за образования неорганического происхождения.

К о п р о л и т ы  — более крупные сгустки, происхождение которых, 
вероятно, аналогично фекальным комочкам. Б акланд  был первым ис
следователем, который установил фекальное происхождение этих орга
нических остатков и описал их залегание в лейасовых отложениях 
Англии еще в 1835 г. [88]. Подробно литература о копролитах рассмо
трена в работе Амстуца [5].

Копролиты обычно представляют собой светло- и темно-коричневые 
до черных, округлые или вытянутые образования длиной от 1 до 15 см, 
поверхность которых осложнена кольцеобразными завитками. П родоль
ные царапины или штриховка наблюдаются редко. Коричневый стекло
ватый материал многих копролитов представлен фосфатом, оптически
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изотропным, с показателем преломления как у коллофана (1,58— Г,62). 
Брэдли [29[ показал, что копролиты в свите Бриджер (эоцен) в Вайо
минге, вероятно, имеют карбонатно-апатитовый состав (франколит). 
Амстуц описал копролиты, сложенные лимонитом, но с сидеритовым 
ядром, возможно за счет которого образовался лимонит. Очевидно, си
дерит заместил первичный материал копролитов. Как правило, копроли
ты относительно редко встречаются в осадочных породах, исключение 
составляют неморские третичные отложения, содержащие многочислен
ные останки млекопитающих.

Петрография органических остатков

Петрограф часто встречает в известняках гранулированные облом
ки породы, представляющие собой скелетные обломки беспозвоночных. 
Очень важно определить эти фрагменты и отнести их к тому классу 
организмов, к которому они принадлежат. Поскольку эта проблема 
наиболее актуальна для известняков, петрографическое описание орга
нических обломков включено в главу, посвященную карбонатным по
родам.
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ГЛАВА 4. ВНУТРЕННЕЕ СТРОЕНИЕ 
И ТЕКСТУРЫ ОСАДОЧНЫХ ПОРОД

Введение и классификация

Текстуры-— это такие черты осадочных пород, которые, в проти
вовес структурам, предпочтительно наблюдать и изучать в обнажениях, 
а не в образцах или шлифах. Структуры, отраж аю щ ие взаимоотно
шения между зернами, лучше всего видны под микроскопом; тексту
ры, отвечающие более крупным элементам строения осадочных пород, 
хорошо наблюдаются при полевых исследованиях. Следовательно, ана
лиз текстур — такое ж е старинное занятие, как  и собственно изучение 
геологии. Такие текстуры, как косая слоистость, знаки ряби и трещины 
усыхания, описаны в самых первых печатных работах геологов.

Первичные осадочные текстуры используются для определения аген
тов или условий осадконакопления. Например, градационная или ко
сая слоистость, это текстурные признаки 'применяются для уточнения 
стратиграфического разреза по вертикали или для определения перевер
нутого залегания слоев [201]. В последние годы направленные тексту
ры применяются для картирования палеотечений и установления палео
наклонов и простираний осадков [169, 171]. Особое внимание уделяет
ся изучению биогенных текстур [ichnofossils) , указывающих на условия 
осадконакопления. По сравнению с настоящими фаунистическими остат
ками эти текстуры не подвергаются переработке или переносу [194]. 
В последнее время повысился интерес к текстурам течения и характеру 
потоков, в которых они образовались [150].

Возрожденный интерес к осадочным текстурам, возникший в про
цессе изучения современных осадков и картирования распределения 
палеотечений в древних отложениях, привел к публикации многочислен
ных работ, посвященных различным аспектам этого вопроса. К ним 
относятся атласы Хабакова [112], Поттера и Петтиджона [171]. Риччи 
Люччи [180], учебник по осадочным текстурам Конибира и Круки 
[47] и монография Гублера и соавторов [84]. Существует большое 
количество крупных работ, посвященных особым классам тексгур — 
иероглифам [215, 67, 61, 69] и биогенным текстурам [2, 132, 195]. 
Заслуж иваю т упоминания груды симпозиума по первичным осадочным 
текстурам и их гидродинамической интерпретации [159]. Помимо этих 
работ опубликовано много отдельных статей, рассматривающих кон
кретные текстуры, а такж е ряд  обстоятельных работ, посвященных 
слоистости, наиболее распространенной текстуре, характеризующей оса
дочные образования [13, 228, 36, 24, 28, 29]. Д а ж е  существует учебник 
по методам изучения осадочных текстур, особенно развитых в современ
ных морских отложениях [32].

В результате повышенного интереса к осадочным текстурам дела
лись различные попытки разработать  классификацию и номенклатуру 
этих признаков осадочных пород. К решению проблемы классификации 
возможны два подхода. Один из них морфологический, другой — генети
ческий. В первом случае делается попытка сгруппировать осадочные 
текстуры по признаку формы или геометрии и по месту их залегания,
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например по отношению к подошве слоя. В генетической классифика
ции текстуры объединяются в группы в соответствии с процессом обра
зования и выделяются текстуры биогенные, гидродинамические или де
формационные [155, 72]. В генетической классификации предполагает
ся, что текстуры имеют вполне определенное происхождение. Это не 
всегда оправдано. Более того, многие текстуры являются сложными, 
и в их образовании участвуют несколько процессов. Например, при 
образовании рифленых отпечатков (flute cast) и знаков ряби происхо
дит деформация осадочного материала одновременно с образованием 
этих текстур течениями. Но составление чисто морфологической класси
фикации тоже связано с трудностями. Знаки ряби можно рассматри
вать как образования на поверхности слоя, но они могут образовать 
и наклонную микрослоистость, которая является внутренней текстурой. 
Даже трещины усыхания могут быть чертой поверхности слоя, могут 
образовывать внутреннюю текстуру породы или быть подошвенными 
знаками (как, например, слепки трещин усыхания в подошве перекры
вающего песчаника). Чисто морфологическая классификация [47] до
вольно искусственна и в ней объединяются совершенно не связанные 
текстуры. Такая схема может пригодиться для распознавания текстур, 
но не прибавляет наших знаний о них.

Т а б л и ц а  4-)

Классификация текстур осадочных пород

Неорганические

Механические („первичные") Химические („вторичные")
Органические

А. Слоистость: геометрия
1. П араллельная
2. Волнистая

Б. Внутренние текстуры
1. Косая слоистость
2. Слоистость со знаками ряби
3. Градационная слоистость

4. Слоистость нарастания

В. Знаки на плоскостях слои
стости (в подошве)
1. Промоины или знаки тече
ний (рифели)
2. Механические знаки (бороз
ды и т. д.)

Г. Знаки на плоскости слои
стости (на поверхности)
1. Следы волн и всплесков.
2. Ямки и отпечатки (капли 
дож дя  и т. д.)
3. Линейность течения
Д. Деформ ационн ая  слоистость 
]. Текстуры нагрузки и оседа
ния

2. Конседиментационные скл а д 
ки и брекчии
3. Песчаные дайки и силлы

A. Текстуры растворения
1. Стилолиты
2. Коррозионные зоны
3. Пустоты, отпечатки округ
лые и т. д.
Б. Текстуры нарастания
1. С тяж ения
2. Конкреции
3. Кристаллические агрегаты 
(сферолиты и розетки)
4. П рож илки
5. П олосчатая  раскраска
B. Слож ны е текстуры

1. Ж еоды

2. Септарии

3. Ф унтиковая текстура (cone- 
in-cone)

А. Окаменелости

Б. Слоистость (Weedia  
и подобные стром ато
литы)

В. Смешанные

1. Следы сверления

2. Следы ползания

3. Отпечатки и слепки

4. Ф екальные комоч
ки и копролиты
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Как и при разработке классификации осадочных пород, вероятно' 
целесообразно для систематики текстур применить оба принципа — 
генетический и морфологический. Д л я  удобства крупные систематиче
ские единицы выделены на генетической основе, а мелкие — по морфо
логическому принципу. Поэтому осадочные текстуры подразделяются 
на физические, химические и биологические (табл. 4-1). Физические 
(механические) текстуры — это в основном первичные признаки породы, 
образующиеся одновременно с накоплением осадка. Они бывают гидро
динамическими (образованными течениями) и реологическими, т. е. 
возникающими при гидропластических конседиментационных деформа
циях, и могут образоваться в длительный постседиментационный период. 
Органические, или биогенные, текстуры образуются организмами в про
цессе осадконакопления. (Поскольку диагенетические текстуры являют
ся постседиментационными и в основном с процессом осадконакопления 
не связаны, они рассматриваются отдельно в гл. 12, посвященной диаге- 
нетическим преобразованиям и их продуктам).

В целом осадочные текстуры не зависят от состава породы или ли
тологии. Косая слоистость характерна для любых зернистых материа
лов, не связанных силами сцепления, будут ли они сложены зернами 
кварца или карбонатным песком. Градационная слоистость и иерогли
фы характерны как для некоторых известняков, так и для определен
ных классов песчаных пород, но существуют и исключения. Косая 
слоистость и знаки ряби встречаются исключительно в рыхлых зерни
стых материалах, а трещины усыхания характерны для вязких илистых 
осадков. Строматолиты, за редкими исключениями, встречаются только 
в карбонатных отложениях. Однако сохранность осадочных текстур во 
многом зависит от состава породы. Текстуры, образующиеся па по
верхности илистого осадка, могут сохраняться только в виде слепков 
в основании перекрывающих песчаных слоев. Если же ил содержит 
примесь карбонатного материала и превращается при литифпкации 
в известняк, черты строения такого слоя сохранятся и будут различи
мы на его поверхности. Именно поэтому большинство опубликованных 
фотографий современных трещин усыхания сделаны в глинистых поро
дах, а их ископаемых аналогов — в известняках.

Слоистость

Наиболее характерной первичной текстурой осадочных пород 
является слоистость, или стратифицированность. По сути дела, поня
тие «слоистая порода» является почти синонимом термину «осадочная 
порода», несмотря на то что некоторые редкие разновидности осадоч
ных пород, например тиллиты, лишены слоистости, а некоторые извер
женные породы, такие как, например, поверхностные излияния, являют
ся слоистыми.

Слоистость, или стратифицированность выражается чередованием 
осадочных пород плоской или полосовидной формы, обнаруживающих 
один и тот ж е  литологический состав или текстуру и таким образом 
отделяющихся от других слоев, с которыми они переслаиваются. 
Пейн [166] применял тормин п л а с т  (stra tum ) для слоя «более 1 см 
по мощности, визуально различаемого от подстилающего и перекры
вающего слоев, разделение которых предопределено четкой разницей 
литологического состава или резким изменением физических свойств». 
Термин с л о й к и  (lam ination) применяется к чередованию аналоговых
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единиц мощностью менее 1 см. Следовательно, основное различие меж
ду понятиями — в масштабе явления. Пейн пересмотрел общепринятые 
термины, применяемые к пластам, а именно л и с т о в а т ы й ,  с л а н ц е 
в а т ы й ,  п л и т ч а т ы й  и м а с с и в н ы й ,  и установил для каждой 
разновидности пределы мощности. Мак-Ки и Уир [144] сделали попыт
ку различить термины, применяемые к пластам в зависимости от их 
м о щ н о с т и ,  и термины, определяющие спосбность р а с с л а и в а т ь 
с я .  Как и Пейн, Мак-Ки и Уир [144] называют единицы мощностью 
менее 1 см с л о й к а м и ,  а те, что больше 1 см, — с л о я м и  (beds). 
Слои от 1 до 5 см считаются о ч е н ь  т о н к и м и ,  от 5 до 60 см — 
тонкими, от 60 до 120 см — т о л с т ы м и ,  а свыше 120 см дается опре
деление т о л с т о с л о и с т ы е .  По характеру расслаивания при той же 
мощности отдельных единиц порода может быть л и с т о в а т о й ,  с л а н 
ц е в а т о й ,  п л и т ч а т о й  и м а с с и в н о й  соответственно. Более тон
кие отложения называются с л о й ч а т ы м и  (lam inated) ,  а при мощ
ности. слоя менее 2 мм — т о н к о с л о й ч а т ы м и .

Отго [163] попытался дать определение двух значащих единиц, 
а именно с е д и м е н т а ц и о н н ы й  э л е м е н т  (unit) и с л о ' й ч а -  
г о с т ь  (lam ination).  Седиментационный элемент определяется как 
«мощность осадка, который отложился в преимущественно постоянных 
физических условиях». Поток по своей природе никогда не бывает со
вершенно однородным, поэтому, например, не встречаются осадочные 
породы, сложенные частицами одного размера. Фактически существует 
некоторое преобладающее течение, откладывающее частицы определен
ного размера. Это течение характеризуется средней скоростью и отла
гает материал некоторого среднего разм ера на протяжении значительного 
отрезка времени. За  этот промежуток времени и отлагается седпмен- 
тапионный элемент разреза. Когда течение резко меняется и устанав
ливаются новые условия (в иное время), то будет формироваться новый 
осадочный элемент разреза. Конечно, наблюдаются отдельные колеба
ния скорости потока, которыми объясняется образование слоеватости 
или ф а з  [15], незначительно отличающихся друг от друга. Например, 
косой слой песка представляет из себя седиментационный элемент. 
Его образование происходит в преимущественно выдержанных условиях. 
Течение, отлагающее песок, выдерживает более или менее постоянное 
направление и скорость потока. Косые слойки регистрируют местные 
и непродолжительные колебания скорости отлагающего течения. Второй 
косослоистый Элемент, залегающий над первым, обнаруживающий слои
стость в том ж е самом или другом направлении, является отдельным и 
четким седиментационным элементом и несет в себе запись нового и 
отличающегося эпизода осадконакопления.

Разница между седиментационным элементом и слойками, по мне
нию Отто, состоит не в различной мощности. Годичные слои в ленточ
ных глинах плиоценовых постледнчковых озер, как правило, по мощ
ности больше 1 см, но могут быть и меньше этой величины. Представ
ляется неоправданным называть одни из них слоями или пластами, 
а другие — слойками. Все они являются маломощными седиментаци- 
онными элементами. Поскольку алевритистые или песчанистые участки 
отдельных более мощных годичных лент обычно слоеватые, необходи
мо различать слойки и годичные слои, а следовательно, слои и слойки 
на другой основе, нежели предопределенное и спорное понятие мощ
ности.

Несмотря на очевидную пользу понятия седиментационный эле
мент, его трудно применить к некоторым типам пород, и во многих
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ситуациях оно больше подходит к грубообломочным отложениям, не
жели к породам чисто химического или биогенного происхождения.

Большое внимание уделяется внешней форме и геометрии элемен
тов слоистости, а такж е характеру и роли плоскостей, разделяющих 
эти элементы. Слои описываются как п л о с к и е ,  если ограничивающие 
их поверхности параллельны в пределах обнажения, и л и н з о в и д н ы е ,

1 Ю 20 304050607080 30 99 999
К у м у л я ти в н ы е  проценты

Рис. 4-1. График мощности градационных слоев построенный на логарифмической ве
роятностной бумаге. По [202].
А  архейские отлож ения, район озера М иннитаки, зап ад н ая  часть  провинции О нтарио, Канада; 
Ь плепстоцеповые ленточные пески и алевролиты , П атагония; В  — архейские отлож ения вблизи 
Тампере, Ф инляндия

Рис. 4-2. График мощности слоев, построенный на логарифмической вероятностной бу
маге. По Ш варцахеру  [189].
Косослоистые осадочны е элементы в меловых песчаниках, Англия

если они сливаются друг с другом. Ограничивающие поверхности мо
гут быть неровными. Такие термины, как в о л н и с т а я  или ж  е л в а к о- 
в а я  и к о н к р е ц и о н н а я  текстуры характеризуют породы, которые 
выклиниваются или раздуваются, или д аж е  распадаются на неясные

линзы и желваковые тела. Законо
мерность строения слоистого разреза 
можно охарактеризовать постоянст- 
ством мощности от слоя к слою и вы
держанностью мощности и состава 
отдельных слоев по простиранию. 
Выделяется четыре класса слоев: 
1) слои равной или почти равной мощ
ности, состав и мощность которых вы
держаны по простиранию; 2) слои 
н е р а в н о й  мощности, выдержанные 
по простиранию; 3) слои н е р а в н ы е  
по мощности, прослеживаемые по 
простиранию, но п е р е м е н н о й  
мощности и 4) слои н е р а в н ы е  по 
мощности, н е в ы д е р ж а н н ы е  по 
мощности и п р е р ы в и с т ы е  по про
стиранию.

Слоистость можно измерять, поэтому главные ее параметры в опре
деленной степени могут получать количественную оценку. Установлено, 
что значения мощности отдельных слоев многих разрезов, особенно 
разрезов турбидитовых отложений и пепловых накоплений, подчиня

Рис. 4-3. График мощности и м едиан 
ного размера зерен в косослоистом 
осадочном элементе песчаников мело
вого возраста, Англия
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ются логнормальному распределению [189, 76] (рис. 4-1 и 4-21. В це
лом, хотя далеко не всегда, грубость обломочного материала и мощ
ность осадочного элемента связаны между собой (рис. 4-3). Эта связь 
наблюдается д аж е в косослоистых отложениях [189] и в песчаниках из 
разрезов турбидитовых отложений [76, 172]. В турбидитовых песчани
ках и отложениях вулканического пепла как размерность зерен, так и 
мощность слоев сокращается зниз по течению [187]. Следовательно, 
характер слоистости в этих отложениях четко указывает на фации вер
ховья и низовья потока, формировавшего эти отложения. Не имеет 
значения, наблюдается логнормальная закономерность изменения мощ
ности слоя или нет; асимметричность в распределении мощностей по 
отношению к маломощным слоям выражена очень четко. Бокман [26] 
и предложил 0-шкалу, которая должна упорядочить первоначально 
асимметричное распределение мощности аналогично тому, как Ф-шкала 
регулирует распределение гранулометрического состава.

Давно известно, что поверхности наслоения, вероятно, отмечают 
этапы перерывов в осадконакоплении, а в некоторых случаях, возмож 
но, и размыв. Подобные перерывы получили название д и а с т е м ы  
[23, с. 794] и по времени, вероятно, отвечают более длительным отрез
кам, чем время накопления слоя.

Внутреннее строение и текстура слоев
Массивная слоистость

Редко встречаются слои, лишенные какого-либо внутреннего строе
ния или текстуры. Но те, которые не обладают явно выраженной тек
стурой, получили название м а с с и в н ы х .  На рентгеноструктурных 
снимках слоев, кажущихся однородными, во многих случаях заметна 
внутренняя слоеватость [92]. Следовательно, истинно массивные слои 
встречаются вероятно очень редко.

Тонкая слоистость (слойчатость)

Во многих слоях обнаруживается внутренняя слойчатость опреде
ленного типа. В некоторых из них эти слойки располагаются парал 
лельно плоскостям, ограничивающих слой. В других случаях слойки 
наклонены к плоскостям раздела под небольшими углами (1 — 10°) или 
расположены под более крутым углом (10—35° и выше). В последнем 
случае слойчатость называется косой слоистостью, которая характерна 
для песчаных отложений. Слойки в таких образованиях просто реги
стрируют переходные фазы или мелкие случайные колебания скорости 
потока, образующего осадок.

Слойчатость наиболее характерна для мелкозернистых отложений, 
в особенности алевролитов и глинистых сланцев. Она выглядит как 
более или менее четкое чередование материала, отличающегося по гра
нулометрии или составу. Обычно мощность слойков колеблется о г 0,5 
до 1,0 мм. Они бывают выдержанными и четкими, либо прерывистыми 
и неясными. Примерами слойчатосги могут служить чередования гру
бых и тонких частиц, т. е. алеврита, мелкозернистого песка и глины (см. 
рис. 8-3), темных и светлоокрашенных алевритовых слоев, в которых 
содержится различное количество органического вещества (см. рис. 8-4), 
и чередование известняка и алеврита.

Причинами для образования подобной слойчатости являются коле
бания в скорости переноса различных материалов, которые объясняют
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ся случайным смещением отлагающего потока, климатическими причи
нами (особенно циклическими изменениями, связанными с суточными 
или ежегодными ритмами), а такж е апериодическими штормами или 
наводнениями. Условия для образования и сохранения годичных слоев 
и критерии их распознавания рассмотрены в детальных работах Брэдли 
[34] и Руби [183].

В некоторых разновидностях глинистых сланцев ярко выраженная 
слойчатость — отличительная черта, для других характерно отсутствие 
этой текстуры. Типичным примером тонкослоистых глин являются озер
ные отложения. Менее всего слойчатость выражена в массивных илах 
и подобных им наземных отложениях; четкой слойчатостью характери
зуются карбонатные осадки приливных равнин. В консолидированном 
состоянии эти отложения называются л а м и н и т а м и .

Четкость выраженности и степень сохранности слойчатости отчасти 
являются приближенной мерой спокойствия водной среды, в которой 
накапливались отложения. Д а ж е  незначительное донное течение при
ведет к разрушению любой слойчатости, образовавшейся ранее. Поэто
му слойчатость отвечает осадконакоплению в зоне ниже уровня волне
ний. Выраженность слойков в глинах может быть связана с соленостью 
воды. Определенные электролиты, из которых самым типичным являет
ся раствор хлористого натрия, вызывают хлопьеобразование или сме
шение ( s y m m i x i s ) ,  которое приводит к перемешиванию алевритовых 
и глинистых частиц и образованию практически однородной, а не слои
стой глины. Вполне возможно, что микрослоистость осадков могут раз
рушать огранизмы, поедающие органическое вещество в донных илах. 
В конечном результате это приводит к переработке осадка и к частич
ному или полному разрушению слойчатости. Поскольку такие явления 
наблюдаются практически повсеместно, сохранение слойчатости указы
вает на высокую скорость накопления осадков или на придонные усло
вия, неблагоприятные для жизнедеятельности бентоеной фауны. В по
следнем случае могут образоваться отдельные .микрослои не толще ли
ста бумаги, прослеживаемые на расстояние в несколько километров 
[12, рис. 9].

В общем виде, чем тоньше слойки, тем медленнее скорость накопле
ния осадка. Справедливость этого положения очевидна из сопоставле
ния двух слойков, образовавшихся с разной скоростью за равные отрез
ки времени, например за год.

Внутреннее строение и текстура

Вслед за основными параметрами — мощностью и латеральной про
тяж енностью — внутренняя текстура слоя — это наиболее важное его 
свойство (рис. 4-4). Выделяются два основных типа внутренней тек

стуры: косая и градационная
слоистости. Хотя эти текстуры 
наиболее характерны для песча
ных слоев, они могут устанавли
ваться как в грубообломочных, 
так и в мелкозернистых отложе-

Рис. 4-4. Слоистость течения (а) и гра
дационная слоистость (б). По Бей
ли [19]
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ниях, зключая многие известняки обломочного происхождения. Бейли 
[18] отмечал, что эти текстуры являются взаимоисключающими и, по 
всей вероятности, отвечают двум прямо противоположным обстановкам 
осадконакопления.

Косая слоистость и знаки ряби

Косая слоистость и знаки ряби обычно рассматривают как явления, 
не связанные друг с другом. Косая слоистость считается внутренней 
чертой слоя, а знаки ряби принято считать поверхностными знаками 
или текстурами на плоскости наслоения. Н а самом деле они тесно свя
заны и представляют собой две стороны одного явления. Косая слои
стость образуется при миграции мегаряби или песчаной волны; знаки 
ряби образуют мелкомасштабную косую слоистость (слоистость ряби) 
при миграции.

В общем виде знак ряби — элемент мелкомасштабной текстуры. 
Длина волны равняется нескольким сантиметрам, а высота ее измеря
ется миллиметрами. В определенных условиях, однако, широко распро
странены гигантские знаки ряби. Такая мегарябь имеет длину волны, 
изменяющуюся метрами и в некоторых случаях — десятками метров, и 
амплитуду в несколько десятков сантиметров. Рябь таких размеров 
описана в приливных каналах [208, 161] и реках [211, с. 270]. Возни
кает вопрос, являются ли эти крупные образования знаками ряби? Их 
часто называют дюнами, или песчаными волнами [40, с. 17]. Склон 
знаков, ориентированный вверх по потоку, обычно пологий (1—2°), и 
мегарябь зачастую бывает осложнена знаками ряби обычного размера.

Несмотря на некоторое родсгзо мелкомасштабных знаков ряби 
с крупными песчаными волнами (или дюнами) по общим морфологиче
ским признакам и по образованию косой слоистости при миграции 
обоих знаков, здесь они рассматриваются раздельно. Это частично объ
ясняется тем обстоятельством, что знаки ряби, образующие мелкомас
штабную текстуру, довольно часто встречаются в геологическом разрезе 
на поверхностях слоистости, а крупные песчаные волны — наоборот. 
Кроме того, разница между ними может быть связана с кардинальными 
различиями физических процессов их образования [5]. С тем, чтобы 
подчеркнуть эги различия, мы применяем термины р я б ь  к мелко
масштабным формам слоистости, п е с ч а н а я  в о л н а ,  или д ю . ч а — 
к крупным формам, в целом термины с л о и с т о с т ь  р я б и  к косой 
микрослоистости, образованной миграцией ряби, и к о с а я  с л о и 
с т о с т ь —к текстуре, образованной миграцией крупных песчаных е о л н .

К о с а я  с л о и с т о с т ь ,  или к о с а я  с л о й ч а т о с т ь  вызывает 
больший интерес, чем все остальные осадочные текстуры вместе взятые. 
Это явление поддается количественной оценке и чрезвычайно полезно 
при реконструкции палеотечений.

Косая слоистость — это текстура, характерная для песков, рыхлых 
зернистых материалов независимо от их состава. Она известна и под 
другими названиями: косая слойчатость, слоистость течения, диаго
нальная слоистость, ложная слоистость; точно определить эту текстуру 
трудно. Д л я  некоторых исследователей косая слоистость означает толь
ко наклонную слоистость, т. е. под крутым начальным углом. В нашем 
понимании она применяется ограниченно к внутреннему наслоению, 
называемому передовой слоистостью, наклонной к основной поверхности 
накопления в п р е д е л а х  о д н о г о  с е д и м е н т а ц и о н н о г о  э л е 
м е н т а .  Такое определение, которое рассматривает косую слоистость
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как внутреннюю текстуру слоя, исключает наклонную слоистость дру
гого происхождения, как, например, пляжевую слоистость, дельтовые 
передовые слои и слоистость латерального наращивания. Приведенное 
определение не зависит от масштаба явления. Косослоистый пласт мо
жет колебаться по мощности от 3 до 30 м.

Определение, приведенное выше, используется довольно широко и 
применимо к большинству случаев, когда выделяется косая слоистость.

Рис. 4-5. Д в а  главных типа косой слоистости:
а — илоском араллельная с прямыми контактам и: 6  — м ульд ообразная  (или ф естон чатая). По Пот
теру и П еттидж ону [171], с разреш ения и здательства  «Ш прингер».
С трелка указы вает  н аправление течения

Рис. 4-6. К рупномасш табная косая слоистость в отложениях 
песчаника Н авахо  (ю ра),  Национальный парк Сион, штат 
Юта, США. Фото Хамблина

Мак-Ки и Уир [144, с. 382] определяют пласт передовых слоев как 
«косой пласт», а косослоистый элемент разреза — «набор косых пла
стов». Они проводят различие между косой слоистостью, у которой 
мощность передовых слоев больше 1 см, и «косой слойчатостью», у ко
торой мощность передовых слоев меньше 1 см.

Классификация косой слоистости затруднительна потому, что она 
резко изменчива но форме и размеру, и отчасти из-за недостаточной 
обнаженности разрезов, отчего существующие сложные схемы класси
фикации трудно или невозможно применить на практике. Имеется два 
главных типа косой слоистости (рис. 4-5). Первый тип — это плоскопа
раллельная слоистость, в которой наблюдаются плоские передовые 
слои. Второй тип представлен мульдообразным набором косых слоев, 
контуры передовых слоев в которых искривлены. Д аж е  два контраст
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ных типа трудно различить в мелких, неполных или неблагоприятно 
ориентированных разрезах. Легче всего их различать на открытой для 
наблюдения поверхности напластования. Контуры передовых слоев 
в первом случае представляют собой прямые линии, во втором случае 
они заметно изогнуты и обращены вогнутой стороной вниз по течению. 
Направление течения потока указывает биссектриса. Мак-Ки и Уир 
[144] и Аллен [6] выделили и описали множество разновидностей этих 
основных типов косой слоистости.

Рис. 4-7. М елком асш табная  косая  слоистость в алевролитах 
свиты Мартинсберг (ордовик),  район Мидлтаун, ш тат Нь.о- 
Иорк, США. Фото М ак-Б рай да  [136], натуральная величина

Простая плоская косослоистая серия характеризуется масштабом, 
наклоном и азимутом. М а с ш т а б  отвечает мощности косослоистого 
элемента, которая, как упоминалось, может колебаться от 1—2 см до 
многих метров (рис. 4-6 и 4-7). Большинство косых серий по мощности 
меньше 1 м. Н а к л о н  оз
начает падение передовых 
слойков. Обычно он отвеча
ет телесному (или двугран
ному) углу между плоско
стями передовых слоев или 
наклону плоскости касатель
ной к передовому слою в ме
сте максимального наклона 
к истинной слоистости.
Предполагается, что послед
няя была горизонтальной 
в момент отложения осад
ко в — допущение правиль
ное, но не совсем точ
ное. Наклон обычно ото
ждествляется с «углом откоса», к которому он действительно при
ближается. Хотя считается, что угол естественного откоса составляет 
33—34°, с р е д н и й  наклон косослоистых серий вероятно колеблется 
от 15 до 20°. В некоторых случаях наклон бывает чрезмерно крутой и
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Рис. 4-8. Частота  распределения наклонов косой 
слоистости в докембрийских кварцитах  Б а р аб у  
(слева) и в плиоцеи-плейстоценовых отложениях 
свиты Л аф ай ет
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в исключительных случаях д аж е  перевернутый (рис. 4-8). Ясно, что это 
результат постседиментационной деформации. А з и м у т  косой слои
стости представляет собой горизонтальный угол между меридианом и 
горизонтальной проекцией линии падения передовых слоев. Иначе го
воря, это направление течения потока. Когда косослоистый элемент 
отличается от простого плоского вытянутого тела, необходимо уточнить 
приведенные понятия. Геометрическое строение мульдообразной косо
слоистой серии лучше всего характеризовать понятиями ш и р и н ы  и 
г л у б и н ы мульды. Отношение ширины к глубине является доста

точно постоянным даж е  при широких 
колебаниях значения параметров [5, 
с. 215] (рис. 4-9). Размеры мульд ко
леблются от нескольких сантиметров 
до 30 м по ширине и от долей санти
метра до 10 м и более по глубине. 
Горизонтальные контуры передовых 
слоев заметно изогнуты и обращены 
вогнутой стороной вниз по течению
(см. рис. 4-5).

Рисунок на поверхности напла
стования, представляющий мелкомас
штабную мульдообразную косую слои
стость, различными авторами опреде
лялся по-разному. Например, Стокс
[200] называл его «ребристо-борозд
ковым» (r iv -and-fu rrow ), Хамблин 
[91 [ «микрокосослоистостью» и Герих 
[85] «косой дугообразной слоисто
стью» (Schragschich tungsbogen) (рис. 
4-10).

Несмотря на то что в большин
стве случаев контуры передовых слоев 

имеют прямую форму и пересекаются с верхней и нижней поверхно
стями плоского косослоистого элемента под одним и тем же углом,
в иных случаях их контуры представлены изогнутыми линиями и рас
полагаются по касательной к подошве слоя.

Хотя слои, залегающие над косослоистой серией и подстилающие 
ее, получили специальные названия к р о в е л ь н ы х  и п о д о ш в е н н ы х ,  
эти понятия неподходящие. Обычно передовые слои не переходят ни 
в одни, ни в другие. Косая слоистость не образуется в результате разви
тия микродельты, как можно заключить из применяемых понятий. Пе
редовые слои определяются термином «срезанные», за которым стоит 
предположение об участии в их образовании процесса эрозии; эта кон
цепция тоже, вероятно, ошибочна.

Происхождение косой слоистости получило несколько объяснений. 
По определению, принятому в настоящей книге, косая слоистость не
сомненно образуется в результате миграции песчаной волны, размеры 
которой и определяют масштаб косой слоистости. При миграции дюн 
возникает крупномасштабная косая слоистость, а миграция ряби форми
рует мелкие косослоистые образования. Происхождение плоскопарал
лельной косой слоистости хорошо видно на рис. 4-11. Здесь косослои
стый элемент характеризуется начальным падением вверх по течению, 
передовые слои падают вниз по течению. Начальные падения в первом 
случае очень незначительные, обычно 1—2°, и они не видны в единич-

Рис. 4-9. Соотношение ширины и 
глубины мульдообразных прогибов 
в косослоистых сериях.
1 — Рио-Гранде [M arines and  F ahnstock , 
1965]; 2 — Ред-Р ивер [93]; 3 —  Каспер
[K night, 1929]; 4 — Солт-Уош [206]; 5 —
М иссисаги [M cDowell, 1963]
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лом обнажении. Т акже как масштаб косой слоистости определяется 
высотой дюны, морфология косослоистого элемента определяется строе
нием ряби в мелкомасштабной косой слоистости и строением дюны 
(песчаной волны) в крупной косослоистой текстуре [6]. Правильные 
линейно вытянутые знаки ряби или песчаные волны образуют простую 
плоскопараллельную косую слоистость. Действие извилистых волн при
водит к образованию мульдообразной косой слоистости.

Значимость косой слоистости также была предметом длительной 
дискуссии. Косая слоистость располагается не беспорядочно, а обнару-

Рне. 4-10. Ребристо-бороздковые знаки, показывающ ие направление течения. П о  [206] 
П ачка Солт-Уош, свита М оррисон (ю ра), горы Карризо. ш та т  Арпзона, США

Рис. 4-11. Образование  косой слоистости. По Ш оттену [1937].
А — общ ая картина; Б — стадии образования слоистости (1, 2, 3)

живает строго направленную ориентировку в пределах изучаемой свиты 
(рис. 4-12). В аллювиальных отложениях косая слоистость ориентиро
вана вниз по палеосклону. В морских отложениях значение косой слои
стости менее определенное, хотя, как правило, наблюдается направлен
ная ориентировка. Противоположные азимуты слоистости, отвечающие 
течениям в высокую и низкую фазы прилива, встречаются достаточно 
часто, и в отдельных обнажениях удается наблюдать характерную для 
таких отложений текстуру типа «рыбьего скелета» (herringbone).  Косая 
слоистость эолового типа отраж ает преобладающие направления вет
ров, не обязательно планетарного масштаба. Д о настоящего времени 
не удается установить конкретный тип или масштаб косой слоистости, 
характерный для определенной обстановки или агента переноса, однако 
крупномасштабная косая слоистость, вероятно имеет скорее эоловое 
или морское происхождение, чем речное.

Масштаб косой слоистости (и песчаной волны, приводящей к ее 
образованию) в субакаальных отложениях связан с глубиной водоема 
[6] (рис. 4-13). По наблюдениям Кари и Келлера [40], размер дюн 
или песчаных волн реки Миссисипи пропорционален увеличению расхо
да воды (и, следовательно, глубины) в периоды половодья. Д аж е  при 
беглых полевых наблюдениях заметна приуроченность крупных песча
ных волн и, следовательно, большая мощность косослоистых серий 
к крупным, а не мелким водотокам. Исследования Аллена [6, с. 198] 
соотношения высоты песчаной волны с глубиной воды показали линей
ное увеличение высоты с увеличением глубины. Полученное соотноше
ние позволяет исследователям оценивать глубину водоема по резуль-
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тэтам изучения масштаба косой слоистости в древних отложениях [6, 
с. 212].

Знаки ряби как наиболее распространенное образование на совре
менных песчаных равнинах и на подошвенных плоскостях ископаемых 
песчаников привлекали внимание не только геологов, но и физиков,, 
изучающих волновые процессы. По этому вопросу имеется много пу
бликаций.

Большое внимание уделялось знакам ряби как явлению на границе 
двух сред. Когда скорость потока над песчаным ложем достигает опре
деленного значения, песчаные частицы приходят в движение, и на по-
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Рис. 4-12. Азимутальное направление косой слоистости в кварц итах  Б а р а б у  (докемб
рий);  группе Л и  (пенсильваний); свите Л аф ай е т  (плиоцен —  плейстоцен). По Бретту 
[1955] и Поттеру  [1955]

Рис. 4-13. Соотношение м еж ду  глубиной водоема и высотой ряби, последний показа
тель определяет масш таб косой слоистости. П о  Аллену [5].
Залиты е круж ки  — морские бассейны и эстуарии, н езали ты е соответствую т рекам

верхности песка появляется рябь. Значительная часть ранних работ бы
ла направлена на изучение этого процесса и характера образующейся 
ряби. Среди первых наиболее обстоятельных геологических исследова
ний этой проблемы следует отметить статьи Бухера [37] и Килдла 
[113], которых такж е интересовали ископаемые песчаники со знаками 
ряби.

Исследователи знаков ряби обращ али внимание на два аспекта 
этого явления. Первый из них— это палеогеографическое значение зна
ков, особенно их ориентировки, примером чего может служить статья 
Хайда [107], посвященная знакам ряби в песчанике Береа (миссиси- 
пий) в Огайо. Второй аспект проблемы связан с изучением внутренних 
текстур песчаных и алевролитовых слоев, образованных наложенными 
друг на друга мигрирующими знаками ряби. Это текстуры, которые 
Хамблин [91] называл микрохосослоистостью, или слоистостью ряби, 
хорошо различимой в вертикальном разрезе и образующей знакомый 
«ребристо-бороздковый» рисунок на поверхностях напластования. В по
следнее время появилось много публикаций, посвященных явлению, из
вестному под названием « н а б е г а ю щ е й  р я б и »  (climbing ripple?), и 
образованной ею слоистости [217, 219, 6, 142, 143]. Наиболее обстоя
тельные современные работы, рассматривающие знаки ряби со всех.
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точек зрения, принадлежат Аллену [6, 8]. Рябь течения состоит из мно
гочисленных удлиненных, в основном параллельных и отстоящих друг 
■от друга на более или менее равное расстояние холмиков, образующих 
прямые или слегка изогнутые линии под прямым углом к потоку 
(рис. 4-14). При определенных условиях течения распределение знаков 
ряби становится менее закономерным и в конечном итоге они р азб и ва
ются на сжатые с боков серповидные знаки, имеющие U -образную фор
му в плане. Они называются с е р п о в и д н ы м и  (lunate) ,  или бархано- 
идными в том случае, если их фланги направлены вниз по течению, 
и л и н г у л о и д н ы м и (linguloid),  
если они направлены против тече
ния (рис. 4-15). Последняя разно
видность ряби наиболее характер
ная. Дальнейшее увеличение ско
рости потока приводит к исчезнове
нию ряби и образованию ровной 
поверхности, по которой перемеща
ется песок.

Если песчаный материал пере
мещается по дну, сложенному, на
пример, затвердевшим илом, а объ
ем его недостаточен для образова
ния непрерывного слоя, то песок 
может накапливаться в форме изо
лированных холмиков ряби. По 
определению некоторых авторов это 
н е д о р а з в и т а я  р я б ь ,  которая 
в поперечном разрезе выглядит как 
плосковогнутые линзы песка, заключенные в глинистую массу. Такой 
тип слоистости получил название л и н з о в и д н о й  [177], или ф л а- 
з е р н о  й [47, с. 98].

На песчаном дне в условиях застойного мелководья обычно наблю 
даются знаки ряби колебательных движений, образованные перемеще
нием воды, вызванным волнением. В плане рябь колебательных движ е
ний очень похожа на рябь течения и, вероятно, даж е  более правильная. 
В сечении знаки колебательной ряби симметричны, этот признак в со
четании с более резкими вершинами и широкими округлыми углубле
ниями между ними, в свою очередь осложненными мелким срединным 
холмиком, отличает этот тип ряби от ряби течения. Резкие различия 
между знаками и их отпечатками делают эти текстуры ценным крите
рием при идентификации подошвы и кровли крутопадающих слоев [48; 
201, с. 114].

Элементы знаков приводятся на рис. 4-16. Д л и н о й  называется 
расстояние между двумя аналогичными точками на двух соседних зна
ках. В ы с о т а  (в ранних публикациях называемая а м п л и т у д о й )  
измеряется вертикальным расстоянием между вершиной и точкой м ак
симального прогибания. Отношение длины к высоте называется и н д е к 
с о м  р я б и .  Аналогичные термины можно использовать и для описания 
ряби течения, но их применение затруднено из-за менее правильной 
формы серповидных или луноподобных знаков ряби. Более того, рябь 
течения отличается асимметричным строением в. поперечном сечении. 
Знаки ряби в сечении обнаруживают пологий склон вверх по течению 
и крутой в противоположном направлении, что служит надежным кри
терием для восстановления направления палеоПотока.

Рис. 4-14. Знаки  ряби в кварците  Б ара-  
бу (докембрий),  озеро Девилс-Лейк, 
ш тат Висконсин, США
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Слоистость ряби (ripple bedding). Наиболее важным аспектом зна
ков песчаной ряби является их внутреннее строение и мелкомас
штабная (и часто сложная) косая слоистость, которая образуется при 
их миграции. В поперечном сечении в результате миграции образуется 
мелкомасштабный косослоистый пласт, то что Хамблин называл микро- 
косослоистостью. Образуется простейшая форма в виде косого слоя 
мощностью около 1 см. Но если условия, благоприятные для образова
ния ряби, существуют в течение длительного времени, и один слой ряби 
накладывается на другой, во многих случаях образуется очень слож
ный тип слоистости ряби (рис. 4-17). Андерсен [11, с. 175] обратил вни
мание на эти сложные формы (кото
рые он называл «катящиеся слои»), 
наблюдая их во флювиогляциаль- 
ных отложениях Дании. Мак-Ки 
[140, 141] описал аналогичный при
мер сложной слоистости ряби в отло
жениях, образующихся в половодье 
на р. Колорадо в районе Большого 
Каньона. Д л я  образования такого 
наложения ряби существует не
сколько возможных путей. Рябь 
может быть наложена п о  ф а з е ,  
так, что знаки не выглядят смещен
ными. Чащ е встречается соотноше
ние, при котором наблюдается нало
жение ряби с направленным смеще
нием вершин, таким образом рябь 
«дрейфует», и выш ележащ ая «взби
рается» на пологую сторону подстилающей ряби. Менее упорядоченная 
текстура образуется при наложении друг на друга серий ряби, совер
шенно не совпадающих по фазе. В этом случае образуется спутанная 
слоистость с линзообразными включениями, получившая название фла- 
зерной (рис. 4-18).

Н абегаю щ ая рябь и косослоистые отложения, в которых она встре
чается, называемая различными терминами, например, т е к с т у р а  н а 
б е г а ю щ е й  р я б и  [143], с л о и с т о с т ь  д р е й ф у ю щ е й  р я б и  
и л и  к о с а я  м и к р о  с л о и с т о с т ь  д р е й ф у ю щ е й  р я б и  [217, 
219], демонстрирует большое разнообразие формы (см. рис. 4-17). В не
которых случаях наблюдается переход микрослоистости из одной фор
мы ряби в другую. В других случаях косые слойки четко ограничены 
тыловыми плоскостями слоистости. В первом случае сохраняются слой
ки, обращенные к направлению движения потока, хотя они тоньше, чем 
слойки противоположной стороны. Во втором — слойки, обращенные 
к направлению движения потока, не устанавливаются. Они либо не со
хранились, либо были уничтожены эрозией. Особый случай первого ти
па подчеркивается накоплением илистого материала в прогибе между 
рябью и алеврита или песка со стороны, обращенной к потоку. При 
таком скоплении материалов образуются серии, состоящие из чередова
ния алевритовых и глинистых слоев с крутым падением вверх по тече
нию, которые по своему облику напоминают крупномасштабную косую 
слоистость и при беглом наблюдении принимаются за нее. Этот тип, 
по-видимому, наиболее характерен для турбидитовых отложений [217]. 
Аллен [9] проанализировал гидравлические факторы, определяющие 
тип набегающей слоистости и угол ее подъема.

Рис. 4-17. С л о ж н ая  текстура ряби и п«- 
бегаю щ ая рябь, аллювий р. Колорадо. 
Фото М ак-Ки [1401
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Ребристо-бороздковая текстура некоторых песчаников является 
простым отображением косой микрослоистости, порожденной миграци
ей лингулоидных знаков ряби в плоскости пласта. Стокс описал этот 
тип на примере отложений свиты Моэнкопи (триас) и песчаной пачки 
Солтуош свиты Моррисон (юра) в штате Юта. Эта текстура наблю да
лась в девонских плитняках в штате Пенсильвания. Текстура ряби мо
жет деформироваться одновременно с осадконакоплением. Обычно это 
проявляется в том, что слойки становятся круче. Постепенное увеличе
ние деформации может привести к опрокинутому залеганию знаков 
ряби. Вероятно, существует тесная связь между текстурой ряби и коиво- 
лютной слоистостью, которая представляет собой максимально дефор
мированный вариант текстуры ряби. Когда знаки ряби образуют изо
лированные группы на поверхности илистого осадка, они могут создать 
нагрузку деформации и закопаться или погрузиться в подстилающий 
ил. Так образуются слепки знаков ряби [60].

Знаки ряби, как и косая слоистость, оказались чрезвычайно полез
ными для определения стратиграфической последовательности в разре
зе, для восстановления направления течения потока и характера самого 
потока. Меньшее значение имеют знаки ряби для определения усло
вий осадконакопления, поскольку они образуются в различных усло
виях, в водной среде практически любой глубины. Волновые знаки от
личаются от знаков ряби тем, что их образование происходит в однона
правленном потоке, а эоловая рябь заметно отличается от волновой 
ряби. К сожалению, первая разновидность редко устанавливается в гео
логическом разрезе, если встречается вообще. Знаки ряби оказывают 
большую помощь при региональных палеогеографических реконструк
циях.

Градационная слоистость как наиболее характерная особенность не
которых разрезов осадочных пород привлекла внимание геологов, 
установивших, что она может быть исключительно полезной для уста
новления последовательности напластования изоклинально изогнутых 
или перевернутых пластов. Бейли [18, 19] впервые указал  на геологиче
скую значимость градационной слоистости и выделение градационной 
и косой слоистости как отличительных характеристик двух противопо
ложных фациальных обстановок песчаного осадконакопления. В на
стоящее время общепринятым является представление, что градацион
ная слоистость вероятно наиболее храктерная черта турбидитного 
осадконакопления, происходящего в морском бассейне на значительной 
глубине.

Градационные слои представляют собой седиментационные элемен
ты, выделяемые по изменению размерности обломочного материала от 
грубого к тонкому от подошвы к кровле элемента (рис. 4-19). Града
ционные слои образуются при отложении из ослабевающего потока. Их 
мощность колеблется or 1 см (или менее) до 1 м (и более). Отсорти
рованные материалы могут быть представлены алевритом, песком и 
в редких случаях гравелитом. Как правило, большинство слоев с града
ционной слоистостью представлено песчаниками (обычно граувакками 
в древних отложениях), мощность которых колеблется от нескольких 
сантиметров до метра. В целом чем мощнее сортированный слой, тем 
более грубый материал залегает в его подошве [172]. Распределение 
мощности сортированных слоев происходит по логнормальному закону 
(см. рис. 4-2).

Градационная сортировка бывает нескольких типов. Часть града
ционных слоев является составной, очевидно, образованной под дейст-
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:вием второй волны, приходящей до того как первый поток завершил 
•формирования отложений, или при «срезании» ранее накопленного ма
териала перед отложением нового градационного слоя.

Несмотря на вариации характера градационной сортировки, наблю
даемые в полевых условиях, совершенно ясно, что существует идеаль
ный, или стандартный разрез текстур, характерных для наиболее пол
ного градационного элемента. Такой идеальный цикл получил название 
ц и к л а  Б о у м а, по имени исследователя, давшего наиболее исчерпы
вающую характеристику [31, с. 48]. Идеальный разрез, в его представ
лении (рис. 4-20) состоит из пяти подразделений, или «интервалов». 
Самый нижний интервал (А) обнаруживает четкую градационную слои-

т
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т
в
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1

Рис. 4-19. Градационная слоистость. По Петтиджону, Поттеру  и Сиверу [236], с раз
решения издательства «Шпрингер».
Турбидит архейского возраста, озеро М иннитаки, за п ад н ая  часть провинции Онтарио, Канада.
Ф о то  У о ке ра

Рис. 4-20. Идеализированный набор осадочных текстур в турбидитном слое. По 
Стенли.
/  — « п ел а ги ч е ск и е »  глины ; 2 — горизонтальная слоистость; 3 — зн ак  ряби течения и конволютная 
'Слоистость; 4 — облом ки , подняты е сильным течением; 5 — градаци он ная  слоистость; 6 —  обломки 
разм ы ва; 7 — знаки в подош ве п ласта (слепки)

стость и, как правило, составляет наибольшую по мощности часть раз
реза. В отдельных случаях градационная слоистость незаметна или 
д аж е отсутствует, если песок характеризуется исключительно хорошей 
сортировкой. З а  слоем с градационной слоистостью выше следует интер
вал тонкослоистого песка (Б ) ,  над которым залегает интервал с ми
крокосой слоистостью и знаками ряби (В). По данным Боума, этот 
слой сменяется верхним интервалом песчаных или алевритистых глин 
с неясно выраженной слоистостью (Г), интервал бывает плохо выражен 
и не всегда выделяется в разрезе. В кровле разреза  Боума, завершая 
его, располагается интервал Д, сложенный в основном глинами или 
сланцами.

Как отмечал Боума, разрезы, сложенные всеми перечисленными 
интервалами, встречаются редко. Во многих из них бывают срезаны 
верхи, и обычно встречаются неполные циклы, в которых хорошо пред
ставлен нижний интервал, а некоторые из перекрывающих интервалов 
отсутствуют. Часто наблюдается срезание в основании цикла и разрез 
начинается с отложений более высокого интервала. Но, по наблюде
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ниям Боума, в «срезанных» разрезах  все остальные интервалы устанав
ливаются в соответствующем порядке.

Образование неполных разрезов объясняется ослаблением форми
рующего течения, по мере того как оно рассеивается по дну бассейна. 
По мере выпадения в осадок грубообломочного материала и ослабления 
силы течения из разреза может исчезнуть интервал с градационной 
слоистостью, и осадконакопление начнется с нижних тонкослоистых 
песков. Дальнейшее ослабление течения приведет к тому что первый 
интервал будет сложен отложениями с текстурами ряби.

Такое латеральное изменение характера градационных слоев, со
провождаемое уменьшением их мощности, предполагает объяснение воз
никающей зависимости между мощностью и гранулометрическим со
ставом. Уменьшение мощности и гранулометрического состава вниз по 
направлению течения в идеальном разрезе с градационной слоистостью 
происходит по отрицательной экспоненте^ [ 187]. Последовательное вы
падение нижних интервалов дает нам ключ к пониманию «приближен
ности» отложений. Слои, располагающиеся близко к источнику сноса, 
обнаруживают полный разрез. В наиболее удаленных наблюдается 
срезание базальных слоев. Из этих отношений Уокер [218] высчитал 
«показатель приближенности» Р, который определяется по формуле 
р = А  + 1/гВ, где А и В — процентные содержания слоев в разрезе, н а
чинающемся соответственно с интервалов А и В в разрезе Боума.

Как отмечалось выше, градационная и косая слоистости представ
ляют собой символы двух прямо противоположных обстановок песча
ного осадконакопления. Как взаимоисключающие черты, они, следова
тельно, не встречаются в одном и том же разрезе. Но было такж е отме
чено, что мелкомасштабная косая слоистость или текстура ряби 
является составной частью идеального градационного слоя. Крупно
масштабная косая слоистость, захваты ваю щ ая осадочный элемент це
ликом, явно отсутствует в градационных разрезах.

Градационная слоистость пользуется широким распространением 
во времени и пространстве. Это самая характерная черта практически 
всех ранних докембрийских разрезов на Канадском щите [168, 221]. 
Аналогичная слоистость описана в ранних докембрийских разрезах 
Финляндии [202].

Градационная текстура такж е установлена и описана в архейских 
отложениях Южной Африки и Австралии [59]. Но она встречается 
не только в архейских образованиях. Ее мойшо наблюдать и в более 
молодых отложениях. Опубликованы великолепные описания этой тек
стуры, установленной в породах силура в районе Аберистуит в Уэльсе 
[181, 121, 226], в отложениях Апеннин [129, 86], в кембрийских поро
дах свода Харлек в Уэльсе [115], в разрезе плиоцена по ручью Санта- 
П аула в Калифорнии [157], в карбоне район Кульм в центральной ча
сти Европы [130], в Карпатском флише [64], в свите Мартинсберг 
(ордовик) в центральных Аппалачах [137] и в верхней части морского 
девона на той же территории [139]. Градационная слоистость установ
лена так ж е  в позднепалеозойских отложениях свиты Стенли-Джекфорк 
в горах Уачита в Арканзасе и Оклахоме [43] и в меловых отложениях 
в долине Сакраменто, Калифорния [162], а такж е во многих других 
разрезах  отложений различного возраста. Градационная слоистость 
вероятно характерна для всех мощных геосинклинальных накоплений 
граувакк, переслаивающихся с глинами и сланцами. Ее также можно 
наблюдать в кернах современных глубоководных песков [158; 124,
с. 10].

149



Градационная слоистость в первую очередь характеризует песча
ники, главным образом граувакки палеозойского и более древнего воз
раста. Однако она встречается не только в этой разновидности песча
ников, но и в некоторых известняках, которые на ранней стадии пред
ставляли собой карбонатные песчаники. Эта разновидность известняков 
получила название а л л о г е н н ы х  (allodapic) [149, с. 156]. Случайная 
1радационная слоистость наблюдается в кварцитах и других подобных 
им песчаных породах как древних, так и современных, но это не типич
ное явление, так как они не являются глубоководными отложениями, 
охарактеризованными полностью или частично циклами Боума. В этих 
случаях градационный слой встречается изолированно или споради
чески.

Образование градационной слоистости получило несколько объяс
нений. Бейли [18] приписывал ее землетрясениям, которые «время 
от времени распределяли песчаный и глинистый материал». Он пред
полагал, что градационные слои являются «результатом осаждения 
в относительно спокойной придонной воде, что позволяет песчаному и 
глинистому материалу накапливаться в одном и том же месте, хотя 
накопление илов происходит с некоторым отставанием, поскольку они 
обладают более тонкой структурой». По мнению Бейли, «песок и илы, 
образующие неустойчивые скопления на границах геосинклиналей, пе
ремещаются и периодически выбрасываются подводными землетрясе
ниями в суспензию, из которой оседают осадки в относительно спокой
ной и глубоководной обстановке».

Кюнен и Миглиорини [129] первыми высказали предположение, 
что большая часть градационных текстур вероятно образуется турби- 

дитными течениями. Кюнен [120] представил детальный обзор дока
зательств в пользу образования градационной слоистости в турбидит- 
ных течениях. Наиболее убедительное доказательство заключается 
в текстуре слоя, т. е. в постепенном уменьшении зернистости по разре
зу, явлении, получившем подтверждение при моделировании турбидит- 
ных течений [129, 128]. Примечательными чертами являются выдер
жанность мощности даж е  наиболее грубых интервалов (в обычны/ 
высокоскоростных течениях образуются линзообразные косослоистыг 
элементы), отсутствие косой слоистости — черты глубоководного про
исхождения (соответствующая микрофауна в глинистых прослоях) и 
отложение грубых обломков на поверхности подстилающего ила без 
малейших ее нарушений (ходы червей сохраняются в виде отпечат
ков на подошве перекрывающего песчаного пласта). Очевидно, каж
дый градационный слой регистрирует один кратковременный эпизод 
и является результатом глубоководного осадконакопления за преде
лами влияния обычных донных течений и волн. Имеющиеся данные 
почти определенно указываю т на отложение из плотного турбидитного 
потока, возникающего в результате подводного оползания, возможно, 
вызванного землетрясениями. Несмотря на достаточно единогласное 
мнение о происхождении градационной слоистости, некоторые иссле
дователи возраж аю т против объяснения ее образования в турбидитных 
потоках [214; 106, с. 696]. Рекомендуем ознакомиться с этими статья
ми, а такж е с дискуссией по затронутым вопросам в работах Кюнена 
[125, 126].

Можно предположить, что градационные слои образуются и дру
гими способами. Близкое сходство маломощных градационных слоев 
с ленточными глинами и алевритами плейстоценовых прогляциальных 
озер породило точку зрения о происхождении градационной слоисто
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сти при сезонном поступлении осадков, контролируемом сезонным т ая 
нием ледника. Такой механизм был привлечен для объяснения про
исхождения градационных слоев в отложениях формации Садбери 
в провинции Онтарио, К анада [45, с. 234], в архейских отложениях 
района Тампере, Финляндия [202], и в архее на озере Миннитаки, 
Онтарио [167]. Эти объяснения почти наверняка являются неправиль
ными и выдвигались до разработки концепции о турбидитных потоках. 
Если эти градационные слои имели сезонный характер, то их мощ
ность свидетельствует о неоправданно высокой скорости осадконако
пления. Несмотря на то что в отложениях плейстоценовых озер уста
навливаются достаточно мощные песчаные слои, трудно предположить, 
что градационные слои в древних отложениях образовались подобным 
путем. Помимо этого в древних отложениях с градационной слоисто
стью не встречаются н а т е ч н ы е  образования (d ro p s to n e s )— наибо
лее примечательная черта ледниково-озерных или ледниково-морских 
отложений.

Если интервал времени, за который происходило образование р аз
реза отложений с градационной слоистостью, разделить на число гра
дационных слоев, то можно сделать вывод, что слои регистрируют 
события, разделенные длительными промежутками времени. Кюнен 
[120] таким путем подсчитал, что один градационный слой от другого 
отделен промежутком времени от нескольких сотен до нескольких ты
сяч лет. Эта точка зрения была поддержана другими исследователями 
[109, с. 550]. Градационные слои регистрируют очень кратковремен
ные события. Переслаивающиеся с ними пелитовые слои образуются 
на месте и их накопление происходит чрезвычайно медленно.

Несмотря на то что отдельные или спорадические градационные 
слои могут образоваться при вулканических извержениях, обширных 
наводнениях или ураганных штормах, большая часть повторяющихся 
морских отложений с градационной слоистостью почти наверняка об
разуется мутьевыми потоками: Градационная слоистость, образование 
которой вызвано другими причинами, встречается относительно редко 
в виде изолированных образований и отличается по строению и сопро
вождающим проявлениям, поэтому принять ее за слоистость мутьевых 
потоков невозможно. Исключение, вероятно, представляют более тон
кие равнослоистые мелкозернистые алевролиты. Отличить эти отложе
ния от настоящих сезонных осадков гораздо труднее.

Происхождение отложений с градационной слоистостью неразрыв
но связано с вопросом о турбидитах. Поэтому для дальнейшего озна
комления с градационной слоистостью рекомендуем исчерпывающие р а 
боты по турбидитам [31, 33, 220].

Слоистость нарастания (growth bedding).  Термин с л о и с т о с т ь  на
р а с т а н и я  применяется в книге для обозначения слоистости, образован
ной in situ в результате жизнедеятельности организмов или при хими
ческом осаждении на поверхностях осадконакопления. Эта слоистость 
отличается от описанной ранее, в которой составляющие породу зерна 
распределяются в ее текстуре под действием течения. Таким образом 
слоистость нарастания, в противоположность слоистости течения, осо
бенно характерна для некоторых классов известняков и отложений 
известковых туфов и травертинов.

Наболее примечательной чертой является, вероятно, с т р о м а т о -  
л и т о в а я  с л о и с т о с т ь ,  хорошо выраженная во многих раннепалео
зойских и докембрийских известняках. Поскольку указанный тип слои
стости связан с образованием и свойствами водорослевых скоплений,
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в нем объединяются свойства осадочной текстуры и органических остат
ков. Более подробно эти образования рассматриваются в разделе, по
священном биогенным текстурам.

Многие химически осажденные материалы (травертины, оникс., из
вестковые туфы всех сортов и чилийская селитра) обнаруживают слоис
тость или наслоение, часть которых близко копирует строматолитовую 
слоистость [223]. Слоистость такого типа тесно связана с кристалли
ческой структурой породы и с некоторыми типами диагенетической 
слоистости, в частности с определенными разновидностями селитры 
[153]. Они рассматриваются в гл. 12, посвященной диагенетическим 
скоплениям.

Знаки на поверхностях напластования и текстуры

Когда слои свободно разделяются по плоскостям напластования, 
на образующихся поверхностях обычно обнаруживаются различные 
знаки или текстуры. Эти характерные черты образуются на поверхности 
накапливающегося осадка, но большая часть их, если не подавляющее 
большинство, сохраняется в виде слепков в нижней части, или п о д о ш 
ве, перекрывающего слоя. Это в особенности справедливо, когда под
стилающий материал сложен глинистым илом, а перекрывающий пред
ставлен песком. Отпечатки дождевых капель, трещины усыхания, ри- 
фели, бороздки и тому подобное сохраняются в виде «слепков» в по
дошве перекрывающего песчаника. С другой стороны, некоторые знаки 
появляются либо в подошве, либо в кровле пласта. Например, знаки 
ряби встречаются в виде как слепков, так и нормальной текстуры ряби 
на плоскости напластования песчаника. Таким же образом плоскость, 
разграничивающая слои, может быть выражена в верхней или нижней 
поверхности песчаной плитки. Однако те знаки, образование которых 
характерно для поверхности илового материала, обычно проявляются 
в виде п о д о ш в е н н ы х  з н а к о в  и здёсь рассматриваются отдельно. 
Текстуры, образующиеся на песчаных поверхностях, которые могут по
являться как в кровле, так и подошве пласта, рассматриваются от
дельно как «поверхностные знаки».

Подошвенные знаки

Подошвенные знаки являются чертой строения плоскостей напла
стования, характеризующей подошву некоторых песчаных слоев, реже 
известняков, перекрывающих глинистые толщи. Они представляют со
бой рельефные текстуры, образовавшиеся при заполнении углублений 
на поверхности ила, на которую откладывается песчаный материал. Хо
тя подошвенные знаки известны давно [90], тем не менее в их проис
хождении много неясного. Они вполне оправдывают свое название 
иероглифы и были расшифрованы сравнительно недавно [215, 122, 61, 
67, 70]. Значительная часть ранних работ была направлена на описание 
и классификацию этих текстур и их использование в качестве индика
торов палеотечений. Стремление понять их происхождение привело 
к постановке экспериментальных исследований [62, 69, 10].

Подошвенные знаки образуются в результате действия течений, 
при деформациях, вызываемых нагрузкой вышележащих пород и за 
счет жизнедеятельности организмов (см. табл. 4-1). Здесь мы рассмат
риваем в основном знаки, образованные течениями. Они относятся 
к двум классам, а именно, образованным эрозионной деятельностью
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струй и знаками, оставленными обломками, движущимися по поверх
ности дна. Последние такж е известны под названием с л е д о в  в ы п а 
х и в а н и я  (tool m arks) .

Знаки течений и следы выпахивания. В результате деятельности 
течений образуются промоины, которые заполняются песчаным мате
риалом и перекрываются слоем песка, такие знаки получили название 
с л е п к о в  в ы е м о к  (flute casts) (рис. 4-21). Они выглядят как рель
ефные выпуклые образования в подошве вышележащего песчаного 
слоя. Форма, размер и характер расположения слепков изменчивы. 
Слепки обычно слегка приподнятые, удлиненные, с изогнутым клювом, 
обращенным вверх по течению, противоположный конец знака расплю
щивается и сливается с плоскостью напластования. Размеры этих слеп-

Рис. 4-21. Подошвенный слой песчаного монолита, покрытый 
большим количеством слепков выемок.
Г р у б о з е р н и с т ы е  п ес ч ан и к и  Д е н б и г  ( си л у р ) ,  У эл ь с .  Д л и н а  о б р а з ц а  
о коло  55 см

ков изменяются от 1—2 см до 1 м в длину и от нескольких миллимет
ров до нескольких сантиметров в высоту. Некоторые вытянуты больше, 
другие по форме треугольные, или дельтовидные. Рельефный н,ос, или 
клюв, ориентированный против течения, иногда закручивается или изги
бается. Слепки выемок образуют скопления, изолированные знаки 
встречаются относительно редко. Они либо широко отстоят друг от 
друга, либо полностью закрываю т подошву и даж е  выходят за ее пре
делы. В редких случаях знаки образуют диагональные ряды или систе
мы [122].

Выемки выполняются песком, во многих случаях более крупным, 
чем основная масса песчаного пласта, частью которого являются слеп
ки выемок. Менее правильные выемки (рифели) становятся похожи на 
отпечатки нагрузки, но они различаются тем, что знаки течения вреза
ны или эродированы и секут слоистость в подстилающей породе. Н еко
торые знаки бывают скульптурнымй или ступенчатыми, что отраж ает 
избирательный размыв по микрослоистости в подстилающем материа
ле. Микрослои вокруг деформационных слепков или углублений обыч
но деформированы, и зцаки их не пересекают.

Знаки течений формируются под воздействием завихряющихся 
струй. При соответствующих динамических условиях в потоке образу
ется масса завихрений, которые взмучивают подстилающую поверх
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ность ила. Размеры завихрений зависят от динамического характера 
потока. Размер выемок определенным образом связан с крупностью 
обломочного материала и энергией потока. Образующиеся знаки тече
ний чрезвычайно полезны при реконструкции палеотечений. Хотя они 
образуются в различных обстановках осадконакопления, наиболее чет
ко знаки выражены в подошве слоев турбидитовых песчаников (и 
известняков) и, следовательно, являются наиболее примечательной чер
той флишевых образований.

Еще одна форма знаков, образующаяся при вымывающем дейст
вии течения (и следовательно, связана со знаками течений), с е р п о 

в и д н ы е  н а м ы в ы  (current 
crescent) — подковообразные уг
лубления (по немецки — Hufei- 
senwiilste). Эти знаки образуют
ся при размывании материала 
вокруг какого-либо предмета, на
пример гальки, лежащ ей на по
верхности песка. Размы в и рыт
винка максимальны на стороне, 
обращенной к потоку, и просле
живаются по обе стороны от 
упомянутого препятствия. Во 
многих случаях препятствие на 
пути потока создает обломок пли 
останец глинистых пород, после 
выветривания которых остается 
отверстие, окруженное серповид
ным холмиком, являющимся 
слепком углубления.

Течения такж е переносят 
песчаные зерна, раковины, об
ломки глинистых сланцев и т. п. 
Они перемещаются по поверхно
сти ила, перекатываются и ос
тавляю т отпечатки, которые со
храняются в виде слабовыра- 

женных положительных форм в основании подстилающего песчаника; 
эти знаки получили общее название с л е д о в  в ы п а х и в а н и я .

Наиболее примечательные из них — с л е п к и  б о р о з д ,  рельеф
ные, прямолинейные, окруженные или заостренные выступы нижней 
поверхности некоторых песчаных пластов (рис. 4-22). Некоторые знаки 
сложные и состоят из микробороздок и холмиков второго порядка. 
Часть из них как бы «оперенные», т. е. сопровождаются меньшими, 
слегка раздваивающимися бороздками, расположенными симметрично 
по обе стороны основного слепка борозды. Предполагается, что эти 
знаки возникают при заполнении углублений, оставленных на затвер
девшей поверхности ила различными движущимися предметами. Они 
такж е называются «знаками выпахивания», или «следами выпахива
ния» [122].

Слепки борозд редко встречаются по одиночке; чаще они образуют 
серии. На одной поверхности обычно присутствует не менее двух се
рий, пересекающихся друг с другом под острым углом. Одна серия 
частично срезает другую. В пределах каждой серии не наблюдается 
отклонений азимутов или наблюдаются лишь незначительные отклоне-

Рис. 4-22. Н и ж н я я  поверхность плитчатого 
песчаника из отложений свиты Хатч, груп
пы Наплс, верхний девон, озеро Конесус, 
штат Нью-Йорк, США. Видны различные 
типы слепков борозд. Направление течения: 
сверху вниз по образцу. Разм ер  образца  
в нижней части около 38 см
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дна, уносится потоком. Поэтому слепки тычков выглядят как укорочен
ные слепки бороздок с резким, более выраженным окончанием знака 
вниз по течению (см. рис. 4-22).

З н а к и  п е р е к а т ы в а н и я  отмечают путь, пройденный катя
щимися предметами. Обычно они наблюдаются во флишевых сериях и 
образуются при перекатывании плоских спирально завернутых рако
вин, которые вращаются, подобно колесу или обручу и, подобно отпе
чатку автомобильной покрышки, оставляют характерную «роспись» ил» 
отпечаток [193].

Трещины усыхания. Еще одну разновидность подошвенных знаков, 
не связанных с деятельностью течений, представляют собой слепки 
трещин усыхания. Они образуются в пластичных материалах (напри

мер, в илах) за счет усыхания 
при потере воды. В результате 
образуется многоугольная систе
ма трещин, достаточно широких 
на поверхности, но сужающихся 
вниз. Когда такая  поверхность 
внезапно затопляется водой, пе
сок, заполняющий трещины, сли
вается с вышележащим песчаным 
слоем, а при литификации и по
следующем выветривании под
стилающих глин на подошве пес
чаника образуется полигональная 
сетка резко выпуклых борозд.

Текстура деформации. В ре
зультате деформации рыхлых 
осадков образуются разнообраз
ные текстуры, некоторые из них 
значительные по масштабу. Сре
ди мелких текстур выделяются 
подошвенные знаки, образую
щиеся при неравномерной на
грузке или в связи с нестабиль
ной плотностью слоистой толщи. 
Такие знаки получили название 

слепков в н е д р е н и я  и рассматриваются в настоящем разделе, по
скольку тесно связаны с подошвенными знаками иного происхождения. 
Более подробно о деформации слоев и образующихся при этом тексту
рах изложено в следующем разделе.

Слепки внедрения, для которых наиболее подходящим является 
термин к а р м а н ы  в н е д р е н и я ,  представляют собой пузырчатые 
или сосцевидные образования в подошве песчаного пласта, перекрыва
ющего глинистый слой (рис. 4-23). Они похожи на слепки выемок по 
размеру и скульптуре, но отличаются неупорядоченностью расположе
ния, отсутствием симметрии и ориентировки. Они не являются «слеп
ками» ни в каком из значений этого понятия, поскольку деформация 
подстилающих слоистых глин приводит к направленной вниз «протру- 
зии» песка и не связана с заполнением промоин. Очевидно, подобные- 
текстуры возникают в результате неравномерного распределения на
грузки подстилающих водонасыщенных пластических глин и вертикаль
ного перераспределения при нисходящем движении песка и встречном 
восходящем перемещении глинистой массы. Эти образования в исклю-

Рис. 4-23. Слепки внедрения в основании 
песчаного пласта, свита Окс-Венсис (мисси- 
сипий), ш тат  Иллинойс.  Фото С. Вебера
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чительных случаях приобретают форму мешочков, соединяющихся 
с материнской породой через пережатую горловину, в редких случаях 
они отделяются от пласта и погружаются в материал подстилающего 
слоя. Это так называемые «кисеты» внедрения, а при отделении от 
верхнего пласта — шары внедрения.

Иногда процесс образования слепков внедрения начинается при не
равномерной нагрузке, связанной с процессом седиментации. При соот
ветствующих свойствах подстилающей глинистой толщи слепки выемок 
и борозд могут оползать, приобретая некоторые черты слепков внедре
ния. Иногда угнетенные или изолированцые знаки ряби являются при
чиной неравномерного давления на подстилающий слой и при благо
приятных условиях «зарываются» в подстилающий ил [60]. Обычно 
знаки ряби сохраняют свое расположение и внутреннее строение ун а
следованными от материнского пласта.

Слепки внедрения образуются в любых обстановках осадконакоп
ления, в которых песок накапливается на водонасыщенном гидропла
стическом иле. Они характерны для турбидитных отложений, но даж е 
здесь в одних случаях проявлены многочисленные деформации, а в дру
гих их нет. Вероятно, там, где один мутьевой поток следует за другим, 
нижележащий ил не успевает дегидратироваться; в этом случае де
формационный эффект проявлен очень ярко. Если же промежуток вре
мени между потоками значительный, процесс естественного уплотнения 
делает маловероятным проявление слепков внедрения.

Поверхностные знаки

К этой группе относятся различные борозды, знаки течений и тому 
подобные формы, образующиеся на поверхностях песчаных пород. Их 
можно наблюдать в виде нормальных текстур в кровле слоя или в ви
де «отпечатка» или «слепка» на подошве пласта. Знаки ряби как наи
более выраженные и распростра
ненные формы рассматривались в 
предыдущих разделах, так же как 
и различные биогенные текстуры.
Будет логично отнести в эту группу 
н трещины усыхания, характерные 
для илистых осадков.

Линейность течения (parting  
1 ineation) на плоскостях напласто
вания некоторых тонкослоистых 
песчаников встречается довольно 
часто, но она плохо изучена, так 
как имеет слабовыраженную тек- 
стуру (рис. 4-24). Она особенно хо
рошо заметна в песчаниках, раска
лывающихся на плитки. Стокс [206] 
называл такую текстуру п е р в и ч 
н о й  п о т о к о в о й  л и н е й н о 
с т ь ю  (current lineation), но рань
ше ее описал и изучил Ганс Клос 
[44], который считал, что такая текстура ориентирована параллельно 
направлению отлагающего течения. Поскольку она выражена на по
верхностях раздела, Кроуэлл [50, с. 1316] предложил называть такую 
текстуру л и н е й н о с т ь ю  н а  п л о с к о с т я х  н а п л а с т о в а н и я .

Рис. 4-24. Линейность течения в о тлож е
ниях пачки Солт-Уош, свита Моррисон 
(юра) в Аризоне. По [206].

Н аправление течения параллельно м асш таб
ной линейке
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Текстура проявлена на плоскостях напластования в виде почти па
раллельных, слабовыраженных, вытянутых борозд и хребтиков с низ
ким рельефом. В других случаях, при менее совершенном расколе пли
ток, на их поверхности наблюдаются неровности, как бы остатки при
липшей штукатурки. К такой текстуре был применен термин 
у с т у п ч а т а я  л и н е й н о с т ь  н а  п л о с к о с т я х  н а п л а с т о в а 
н и я  [137] для того, чтобы отличить ее от нормальной линейности, ха
рактерной для ровных поверхностей. М ак-Брайд и другие [137] пока
зали среднее направление зерен, ориентированных параллельно ли
нейности. Стокс [206] считал, что указанная текстура означает 
«образование осадка в флювиальных условиях или по крайней мере 
под маломощным слоем текущей воды». Однако знаки линейности на 
плоскостях напластования установлены и в глубоководных турбидитны.х 
песчаниках.

Волновые промоины (r ill), знаки заплеска (sw ash) и связанные 
с ними текстуры. Н а поверхности песчаного осадка образуется мно
жество различных знаков, большинство из которых редко сохраняется 
в ископаемом состоянии. К ним относятся в о л н о в ы е  п р о м о и н ы ,  
мелкие дендровидные, раздваивающиеся вверх по течению образования, 
характерные для прибойной зоны на пляже, а такж е встречающиеся 
в песчаных барах и на прибрежных песчаных равнинах. Своим обра
зованием эти знаки обязаны перемещению тонкого слоя воды. З н а к и  
з а п л е с к а  выглядят как тонкие волнистые линии на пляжах, остав
ленные верхним гребнем волн [201, рис. 89]. Р о м б о и д а л ь н ы е  
з н а к и  « р я б и »  образуют систему сетчатых узоров с низким релье
фом [105, 164], очевидно, возникающую при обратном течении на пля
жах. В целом волноприбойные знаки, знаки заплеска и ромбоидальные 
знаки «ряби» чрезвычайно редко сохраняются в ископаемом состоянии.

Знаки (ямки) капель дождя, града и брызг. Перечисленные знаки 
проявляются в виде мелких округлых или эллиптических ямок, образо
ванных в свежих илах под действием дождя, капель или брызг. Знаки 
капель дождя обычно в виде слепков встречаются в ископаемом состоя
нии в основании песчаных или алевролитовых слоев. Подобно трещи
нам усыхания, слепки дождевых капель являются признаком накопле
ния отложений в субаэральных условиях и чаще сохраняются в конти
нентальных слоях. О т п е ч а т к и  п у з ы р е й  могут быть похожими на 
слепки дождевых капель и иногда принимаются за них.

Трещины усыхания (mud craks). Некоторые поверхности напласто
вания разбиты трещинами, образующими неправильную систему много
угольников, которые в настоящее время заполнены песчаным или алев
ритовым материалом (рис. 4-25). П ервоначальная порода представляла 
собой ил, а система трещин возникла в результате усыхания, в боль
шинстве случаев связанного с потерей воды при выведении илистого 
осадка на поверхность. Поэтому они такж е называются т р е щ и н а м и  
о б е з в о ж и в а н и я ,  или с о л н е ч н ы м и  т р е щ и н а м и .  Не все 
отложения трещин усыхания являются глинистыми по составу. Тре
щины усыхания наблюдаются в микрозернистых известняках и бы
вают заполнены карбонатным алевритовым материалом и даж е доло
митовым алевритом или песком. Трещины в глинистых илах часто об
разуют слепки на нижней поверхности песчаников; эти же образования 
в карбонатных илах могут располагаться в кровле ныне литифициро- 
ванной породы.

Размеры многоугольников, ширина трещин и их глубина в значи
тельной степени изменчивы. Ширина многоугольников изменяется от
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нескольких миллиметров до 30 см, а зияние трещин колеблется от до
лей миллиметра до 3—5 см. Они проникают на глубину 1—2 см, иногда 
до нескольких десятков сантиметров. Характер многоугольников по 
крупности очевидно в определенной степени зависит от мощности обез
воженного слоя.

Как правило, трещины выклиниваются с глубиной. Они заполня
ются песком или более крупным обломочным материалом. Если под
сыхающий слой относительно маломощный (несколько миллиметров), 
трещины могут прослеживаться через весь глинистый слой до следую
щего подстилающего песчаного пласта. Образованные при высыхании

Рис. 4-25. Трещины усыхания в глинистом известняке, свита Уилс-Крик (силур), 
в окрестностях Раундтопа ,  Мэриленд. Фото Уоррена Уайта

Рис. 4-26. Смятые песчаные заполнения трещин усыхания, пачка Буффало-Спрингс,  
свита Конокочич (кембрий),  Моргантаун, ш тат  Пенсильвания. Фото С. Вебера

многоугольники отрываются от пласта, слегка перемещаются, закручи
ваются или даж е  переворачиваются, их может подхватить последую
щий поток, перенести и отложить среди песчаного материала перекры
вающего слоя. Так образуются некоторые конгломераты, галька кото
рых сложена глинистыми окатышами, а матрикс породы представлен 
песком.

Во многих случаях в поперечном разрезе наблюдаются деформи
рованные, «смятые» или разорванные песчаные прожилки (рис. 4-26). 
Верхний конец песчаного прожилка, заполняющего трещину, даж е  вы
глядит как бы вытолкнутым кверху, в материал перекрывающего слоя. 
Такое смятие происходит из-за несжимаемого характера материала з а 
полнения трещины, приспосабливающегося к уплотнению и сокращению 
мощности вмещающей породы. Некоторые исследователи [200] пыта
лись использовать явление смятия для количественной оценки степени 
уплотнения.

Поскольку трещины образуются при усадке, они не встречаются 
в чистых песках, так как последние при усыхании практически не со
кращаются в объеме. Собственно трещины в ископаемом состоянии не 
сохраняются, но представлены только заполняющим материалом 
(«слепками»). Разбитая трещинами глинистая порода обычно разру
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шается, но в перекрывающем песчаном слое полная система трещин 
сохраняется в виде многоугольной сетки островершинных хребтиков на 
нижней поверхности песчаного пласта.

Образование многоугольной системы трещин объясняется сокра
щением объема глинистого материала при потере воды. В основном это 
происходит при субаэральном высыхании. Однако образование некото
рых систем трещин усыхания относится за счет самопроизвольного 
обезвоживания гелеподобных материалов д аж е в субаквальных усло
виях. Таким путем объясняется образование системы трещин в отдель
ных конкрециях и кремнистых стяжениях [212]. Такие трещины полу
чили название т р е щ и н  с и н е р е з и с а .  Явление синерезиса объяс
няет образование систем трещиц в литифицированных илах, имеющих 
необычный состав, например, в доломитовых илах. Предполагается, что 
подобные трещины характерны для гелеподобных материалов [224, 
с. 466; 38]. Критерии для распознавания трещин усыхания от трещин 
синерезиса неясцы. Очевидно, трехмерная радиальная система трещин 
в конкреционных телах образуется иначе, чем многоугольная система 
трещин, заполненных песком, наблю даемая в глинистых отложениях.

Благоприятные осадочные обстановки для образования трещин 
усыхания существуют в приливно-отливной зоне, во временных пустын
ных озерах, а такж е на плоских заиленных участках, периодически за
топляемых реками в половодье. Баррел [22, с. 550] отмечает, что ве
роятность захоронения в ископаемом состоянии приливно-отливных 
равнин невелика, поэтому « . . .  трещины усыхания являются одним из 
наиболее надежных указаний на континентальное происхождение гли
нистых осадков».

Деформированная и нарушенная слоистость

Одновременно с осадконакоплением или непосредственно после не
го может происходить гравитационное перемещение материала, в ре
зультате которого осадочные текстуры оказываются деформированны
ми. В частности, слоистость бывает нарушена или даж е  полностью 
уничтожена. Во многих случаях это вызвано нестабильностью осадка, 
которая приводит в действие гравитационные силы. Рассмотрим три 
из них.

В первом случае движение в основном вертикально; конвективный 
перенос материала возникает при непостоянной плотности стратифици
рованного материала, например, пр>и отложении песчаного слоя на ме
нее плотный и водонасыщецный пласт, сложенный алевритовым или 
глинистым материалом. Если в подстилающем пласте происходят тиксо- 
тропные изменения, обусловливающие потерю его прочности, в резуль
тате образуются конвекционные ячейки, начинается перемещение пес
чаного материала вниз и компенсационное восхождение движение 
алевритового или глинистого материала [16, 17, 14]. Это движение мо
жет происходить медленно, быстро и даж е  катастрофически.

Во втором случае неустойчивость осадков объясняется их положе
нием на палеосклоне повышенной крутизны. Перемещение материала 
при крутых углах наклона характеризуется значительной латеральной 
компонентой и, следовательно, приводит к перемещению материала 
в почти горизонтальной плоскости. Медленное движение вниз по скло
ну называется с п о л з а н и е м ,  ускоренное смещение называется 
с к о л ь ж е н и е м ,  или о б р у ш е н и е м .  Эти явления могут происхо
дить как в субаэральных, так  и подводных условиях.
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Третий случай связан исключительно с песчаными породами.
В определенных условиях этот материал становится «зыбучим» и при
обретает способность внедряться в виде даек или силлов в соседние 
слон. В этих случаях песок полностью лишается всех первичных тек
стур. Интересно отметить, что именно песок, а не глина становится 
мобильным. Аргиллиты или глины разрушаются и образуют обломки, 
погруженные в песок, обладающий большей мобильностью.

Слепки внедрения, шаровая и подушечная текстуры

Незначительное вертикальное перераспределение обломочного м а
териала приводит к образованию с л е п к о в  в н е д р е н и я ,  описан
ных ранее, в отдельных случаях образуются так  называемые « к и с е т ы  
в н е д р е н и я » ,  а в случае отделения от верхнего пласта — ш а р ы  
в н е д р е н и я .  Языки глинистых пород, которые пронцкают в перекры
вающий песчаный пласт, образуют в поперечном разрезе ф а к е л ь н у ю  
т е к с т у р у .  Иногда в глинах такие « ф а к е л ы »  опрокинуты в опре
деленном направлении или д аж е завернуты в спираль, словно на них 
действовали боковые силы сжатия.

Некоторые пласты песчаников, подобно подводным лавовым пото
кам, обнаруживают подушечную текстуру (рис. 4-27). Песчаник р аз 
бит на многочисленные плотно упакованные шарообразные или подуш
ковидные массы. Они такж е называются «псевдонодулями» [145]', или 
«подушечками». Употребляется 
также менее подходящий термин 
«потоковые окатыши» [203]. Опи
санные текстуры не являются пер
вичными осадочными образования
ми, а формируются в результате 
деформации, которая происходила 
до отложения перекрывающих п ла
стов. Ш аровая и подушечная тек
стуры характерны для определен
ных разновидностей песчаников, но 
встречаются такж е и в известня
ках, которые в момент своего отло
жения представляли собой карбо
натные пески.

Текстуры, как правило, прояв
ляются в нижней части изучаемого 
пласта. Размеры отдельных шаров и 
«подушечек» варьируют от несколь
ких сантиметров до нескольких метров в диаметре. Чащ е всего они 
имеют эллипсоидальную форму или образуют несколько удлиненные 
сфероиды. Нередко подушки по форме напоминают почку, или даже 
похожи на крупный перевернутый гриб с загнутыми краями. Некото
рые из них имеют форму чаши или таза, обращенных выпуклостью 
вниз и вогнутой стороной кверху, и часто бывают слабо наклонены, но 
не перевернуты. Слоистость в ш арах или «подушках» бывает дефор
мирована. «Подушки» отделяются друг от друга и бывают частично 
или полностью окружены тонкозернистым глинистым или алевритовым 
материалом, образовавшимся из подстилающего слоя.

Совершенно очевидно, что «подушки» не являются ни конкреция
ми, ни сферическими формами выветривания (оба этих типа текстур

Рис. 4-27. Ш ар о в ая  и подушечная тек 
стуры (потоковые окаты ш и),  девонские 
отложения, Порт-Тревертон, ш тат  Пен
сильвания

11— 1095 161



устанавливаются в песчаниках). Нельзя их такж е считать результатом 
оползания, как это часто делается. Симметрия и ориентировка этих 
форм свидетельствуют о движении, направленном вниз, а не по лате- 
рали. То, что чашеобразные и почковидные текстуры могли образовать
ся при погружении неконсолидированного песка в подстилающий полу
жидкий субстрат, было наглядно показано в экспериментах Кюнена 
[123, с. 18]. Проведенные недавно полевые исследования шарообраз
ных и подушечных текстур в девонских отложениях штата Нью-Йорк 
[203] и в других районах [104] подтвердили точку зрения о внедрении 
песчаных масс, а не об их оползании. Вероятно, это явление происхо
дило моментально или носило катастрофический характер.

Конседиментационные складки и брекчии

Как отмечалось ранее, неконсолидированные осадки могут быть 
деформированы в результате движений, вызванных гравитацией, при 
значительной латеральной составляющей. Нас интересуют только де
формации, происходившие в тот момент, когда осадок еще находится 
в обстановке осадконакопления, таким образом исключается влияние 
тектонических движений и более поздних деформаций. В результате 
скольжения или оползания в осадочном материале образуются склад
ки, разрывы и брекчии. Поскольку тектонические движения и, возмож
но, другие конседиментационные процессы приводят к образованию 
аналогичных текстур, необходимо разработать критерии, по которым 
деформации осадка в «свежем» состоянии можно отличить от настоя
щих тектонических деформаций. В целом сделать это нетрудно, одна
ко известны достаточно сложные случаи [151]. Текстуры, образовав
шиеся до консолидации осадка, обычно приурочены к определенным 
пластам, в отдельных случаях мощностью всего 1—2 см. В противопо
ложность складкам волочения, они не связаны с крупными структурами 
или с тектоническим строением региона. Примечательным также явля
ется отсутствие эпигенетических прожилков в зонах микронарушений 
или в промежутках между обломками брекчий. В большинстве случаев 
возникают мелкомасштабные складки, обычно срезанные или уплощен
ные поверхностью напластования, что указывает на их образование и 
частичный размыв, предшествующие отложению перекрывающего слоя. 
Все подобные текстуры считаются следствием воздействия гравитацион
ных сил, направленных вниз по палеосклону. Если это так, то появле
ние подобных структур служит указанием на существование палеона
клона, и они соответственно должны тщательно регистрироваться и кар
тироваться. На значение подобных текстур при палеогеографических 
реконструкциях обращ али внимание Кюнен [119] и другие исследова
тели [154, 147, 190, 106].

Помимо описанных способов, существуют и другие пути образова
ния деформированной слоистости. Образование складок в рыхлом осад
ке приписывается айсбергам, выброшенным на сушу, объясняется по
движками берегового льда и т. д. Хотя деформации такого типа харак
терны для отложений ледниковых озер, они встречаются такж е и там, 
где присутствие льда маловероятно. Д л я  образования большинства 
конседиментационных текстур деформации очевидно вполне достаточно 
действия гравитационных сил.

Конседиментационная складчатость встречается во многих отложе
ниях. Она хорошо выражена в тонкослоистых пачках песков и глин.
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а складки оползания и брекчии четко выражены в разрезах известня
ков, в особенности вблизи рифовых массивов.

По наблюдениям Рича [181], конседиментационные складки бы
вают нескольких типов. Одна из разновидностей приурочена к единич
ному маломощному песчаному или алевритовому прослою, к кремни
стому или карбонатному алевриту. Такие складки не затрагиваю т соб
ственно пласта, в нем нарушается только внутренняя слоистость. Такая 
текстура, получившая название к о н в о л ю т н о й  с к л а д ч а т о с т и ,  
имеет неясное происхождение, вероятно, вызвана другими причинами, 
чем оползание, и в связи с этим здесь не рассматривается.

Истинные складки оползания обычно захватываю т не один слой, 
чем они резко отличаются от конволютной текстуры. Складчатость по
добного типа, описанная и охарактеризованная Хаддингом [88], з а т р а 
гивает несколько чередующихся слоев и образуется в результате масси
рованного течения этих материалов, которое за продолжительное время 
может привести к частичному или полному нарушению слоистости и 
образованию брекчий или псевдоконгломератов. Движение в оползаю
щей массе распределяется таким образом, что маломощные слои р аз
биваются на более мелкие и крупные, неправильные по форме, плито
образные фрагменты. Как правило, обломки сложены глинами или 
аргиллитами, а пространство между ними заполнено песчаным матрик
сом. В некоторых случаях фрагменты только слегка отделяются друг 
от друга, нет признаков их вращения — р а с п л ю щ е н н а я  (pull— 
aparts)  т е к с т у р а .  В других случаях фрагменты вращаю тся и закру
чиваются с образованием крюкоподобных форм, которые получили на
звание о п р о к и н у т ы х  с к л а д о к  о п о л з а н и я  [51, с. 998]. П о
добные образования и спирально закрученные шары оползания, или 
«текстуры снежного кома», по определению Хаддинга [88, с. 386], мо
гут дать ключ к расшифровке направления скольжения. В результате 
образуется хаотическая смесь, которая при высоком содержании воды 
приобретает значительную подвижность, превращается в поток ила и 
приводит к образованию «галечного аргиллита» [51], или т и л л о и д а .  
Эти отложения рассматриваются в гл. 6.

В некоторых случаях при оползании в слоях, залегающих над по
верхностью скольжения, образуется система сжатых складок. П ереме
щение, связанное со срывом материала над подошвой пласта, приводит 
к образованию текстуры, аналогичной шарьяжу, по которому вверх по 
восстанию пласта происходит сокращение мощности отложений вплоть 
до исчезновения. Текстуры подобного типа встречаются в ленточных 
глинах плейстоценовых ледниковых озер [207, 74].

Оползневые текстуры достаточно широко распространены и бывают 
очень мощными, например, известен пласт мощностью 55 м [118, с 135]. 
Кроуэлл [51] охарактеризовал четко выраженные слои с текстурами 
оползания в меловых отложениях Калифорнии. Отдельные пласты 
с оползневыми текстурами настолько мощные, что их можно картиро
вать [108], и они прослеживаются по площади на несколько квадрат
ных километров. Большинство таких текстур в ископаемых отложениях 
представляют собой подводные морские образования.

Текстуры оползания в карбонатных породах существенно не отли
чаются от оползневых текстур в обломочных отложениях. Текстуры 
скольжения, варьирующие по размеру от мелкомасштабных смятий до 
крупных складок с амплитудой 10— 15 м и прослоями крупной брекчии 
мощностью 10— 15 м, распространенные на площади в десятки к вад р ат
ных километров, наблюдались в пермских известняках вблизи рифового
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комплекса Гвадалупе в штате Ныо-Мексико [159, с. 69; 86; 182]. 
И звестняковые 'брекчии в Альпах, встречающиеся совместно с града
ционными известняками, и «аллогенные известняки» Мейшнера, по 
мнению Кюнена и Кароцци [127, с. 396], представляют собой оползни 
вдоль фронтальной части рифа.

Песчаные дайки и силлы

Довольно часто в осадочных отложениях встречаются мелкие дай
ки, заполненные песком, которые пересекают слоистость на расстоянии 
нескольких сантиметров. Обычно они представляют собой трещины 
усыхания, заполненные песком. Они могут быть «припаяны» к пере
крывающему песчаному слою, а после выветривания подстилающего 
глинистого слоя остается многоугольная система слепков трещин усы
хания. Подобные образования характеризуют мелкомасштабную оса
дочную текстуру. Однако если дайки достигают по мощности несколько 
метров и прослеживаются на расстояние в сотни и даж е  тысячи метров, 
то они образуют достаточно крупные тела осадочных пород. Песчаные 
дайки и связанные с ними силлы рассматриваются подробно в гл. 5, 
посвященной геометрии песчаных тел.

Конволютная слоистость

Конволютная слоистость, такж е называемая конволютным напла
стованием, или слоистостью скольжения,— одна из наиболее загадоч
ных деформационных текстур (рис. 4-28). Рич [181] называл эту тек
стуру «внутрипластовым скручиванием», и это определение, вероятно,

наилучшим образом подчеркивает 
природу явления. Конволютная' 
слоистость — явление внутрипласто- 
вое и затрагивает прослои внутри 
пласта, но не сам пласт.

Конволютная слоистость ха
рактерна для прослоев крупнозер
нистых алевритов или мелкозерни
стых песков, мощностью от 2 до 
25 см. Внутри таких прослоев, ко
торые бывают как кремнистыми, 
так и карбонатными, наблюдается 
целый набор сложных складок. От
дельные прослои непрерывны и про
слеживаются от складки к складке, 
хотя в пределах слоя встречаются 
отдельные микронесогласия. Син
клинали обычно пологие и широ
кие, антиклинали между ними 
узкие и острые. Конволютные тек

стуры имеют тенденцию затухать как к кровле, так и к подошве слоя.
В некоторых случаях антиклинали, по-видимому, срезаны эрозией.

Наблюдаемые текстуры смятия, очевидно, отличаются от простых 
линейных складок, поскольку гребни конволютных складок не просле
живаются на плоскости напластования. Складки представляют собой 
группу резко выраженных куполов и прогибов между ними. Такой ха
рактер расположения текстур свидетельствует о том, что их образова

Рис. 4-28. Конволютная складчатость 
в алевролитовом пласте, свита Мартин- 
сберг (ордовик),  ш тат Нью-Джерси, 
США. Фото Старкса.
Д л и н а  о б р а з ц а  о ко л о  13 см
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ние связано с вертикальными движениями, а не с латеральным пере
мещением материала. Геометрическая форма текстуры, ее приурочен
ность к единому пласту и связь с материалом определенной грануло
метрической размерности (крупнозернистый алеврит или мелкий песок) 
указывают на образование материала, происходящее достаточно быстро.

Д л я  объяснения происхождения конволютной слоистости были вы
сказаны различные теоретические соображения [171, с. 154], но ни одно 
из них не является достаточно убедительным. Конволютная слоистость 
обычно связана с алевритами и песками, содержащими знаки ряби 
с очень крутыми склонами или даж е  перевернутые. Отчасти задача  вы
деления конволютной слоистости усложняется из-за того, что ее можно' 
принять за другие деформационные текстуры.

Строматолиты и другие биогенные текстуры
Строматолиты

Термин с т р о м а т о л и т  заимствован из немецкого языка (stro- 
m atolith), впервые он был предложен Кальковским [110, с. 68] и озна
чает слоистую текстуру, сложенную породами песчаной, алевритовой и 
глинистой размерности, образовавшуюся при улавливании обломочных 
частиц и их связывании водорослевым материалом. Возможно, что бо
лее подходящим будет термин в о д о р о с л е в ы й  с т р о м а т о л и т .  
Обычно состав измельченных частиц бывает карбонатный и очень редко 
какой-либо другой [53]. Текстуры изменчивы по размеру от плоских 
мелких слоев, которые трудно отличить от нормальной слоистости, до 
мелких холмообразных форм, а такж е до столбообразных текстур, н а
поминающих стопку перевернутых глубоких суповых тарелок, и до р аз 
личных раздваивающихся и ветвящихся тел. Помимо таких закреплен
ных форм наблюдаются подвижные, свободно перекатываемые тела — 
он ко  л и т ы ,  имеющие концентрическое строение и внешне напомина
ющие конкреции.

Существуют такж е текстуры, размер и внешняя форма которых н а 
поминают типичную полусферу строматолита, но внутреннее строение 
лишено характерных признаков слоистости. Эти образования получили 
название тромболитов, поскольку их внутреннее строение носит сгуст- 
ковый характер [3].

Совершенно невозможно рассмотреть и проанализировать все р аз 
новидности строматолитовых текстур. Рекомендуем ознакомиться с ран 
ними публикациями по этому вопросу, детально рассмотренному в р а 
боте Хофмана [100]. Однако специалист по седиментологии должен 
знать строматолитовые текстуры, а такж е уметь отличать их от различ
ных псевдостроматолитовых форм нарастания, образующихся химиче
ским путем.

Классификация и номенклатура строматолитов непрерывно услож 
няются. Первые исследователи считали их органическими остатками, 
поэтому применяли для обозначения строматолитов родовые и видовые' 
названия. Считалось, что текстура такого типа образуется в результате 
жизнедеятельности особых организмов. Эта точка зрения оспаривалась 
другими исследователями. Было высказано предположение, что обра
зование строматолитов тесно связано с водорослевыми постройками, 
сложенными различными одноклеточными и многоклеточными зелены
ми и синезелеными водорослями. Форма и размер образований зависят 
от условий осадконакопления, а не от генетических факторов. Таким 
образом различные родовые наименования являются недействительны
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ми, поскольку названия относятся только к различным формам, прини
маемым накапливающимися осадками, и не существует прямой связи 
между ними и особыми организмами. Строматолиты не являются 
ископаемыми водорослями. Различие между ископаемыми водорослями 
и строматолитами [179, с. 129] заключается в том, что в остатках водо
рослей сохраняется различимое скелетное строение, например, стенки 
клеток и органы воспроизводства, строматолиты же характеризуются 
тонкослоистыми и фрагментарными структурами.

В некоторых статьях делалась  попытка классифицировать и дать 
название различным формам нарастания [100, 134, 148, 3]. Водорос-

Рнс. 4-29. Различные формы строматолитов. По Пиа [Pia, 1927].
/  — W eedia W a l c o t t ;  2 — C o llen ia  W a l c o t t ;  3 — C r y p t o z o o n  H a l l ;  4 — C r y p to z o c n  boreale 
D a w s o n ;  5 — A r c h a e z o o n  M a t t h e w ;  6 —  C y m n o s o l e n  S t e i n m a n n. Н а рисунке не показаны 
онко.’ш ты и водорослевы е конкреции

левые строматолиты широко варьируют по размеру от мелких псевдо
пизолитов и корок до бисквитоподобных и капустоподобных образова
ний значительных размеров (рис. 4-29; 4-30; 4-31). Псевдоконкреционные 
формы водорослевого происхождения образуют мелкие полусферические 
тела от 0,5— 1,0 см в диаметре до крупных и несколько уплощенных 
о н к о л и т о в .  У крупных тел наблюдается более мощный, но менее 
упорядоченный наружный слой. Как правило, рост во всех направле
ниях происходит неравномерно, за исключением самых ранних стадий. 
В последующем наиболее активный рост происходит на верхней по
верхности, и если случайно онколит переворачивается, то новообразо
вания происходят на обратной стороне. Многие пизолиты представляют 
собой сложные образования и состоят из нескольких мелких тел, срос
шихся вместе и объединенных слоем более позднего нарастания. Ядром 
в таких образованиях является обломок чужеродного материала, 
а в некоторых случаях кусочек водорослевой постройки.

Водорослевые к о р к и  обычно слоистые и сморщенные, переходя
щие постепенно в неправильные желваковые массы с бугристой поверх
ностью. Корки бывают почти плоские, параллельные слоистости (стро
матолиты типа «\Veedia»), слегка изогнутые, в диаметре достигают не
скольких сантиметров, а по высоте не более сантиметра. Они могут 
иметь полусферическую форму или быть похожи на капустный кочан, 
высота образований равняется поперечному диаметру или превышает
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его. Некоторые из крупных полусферических форм, измеряемых в де
циметрах или д аж е в метрах, бывают сложнопостроенными и на их 
поверхности наблюдаются мелкие дополнительные наросты. Другой 
распространенный тип строматолитов похож на набор перевернутых 
блюдец или более крупных форм, похожих на суповые тарелки. Эти 
строматолиты образуют вертикальные скопления, обычно их несколько 
штук, высота таких образований от нескольких сантиметров до несколь
ких метров. В отдельных случаях вертикальные постройки, подобные 
дубинкам, вытягиваются кверху и образуется своеобразная текстура.

Рис. 4-30. С тром атолитовая  слоистость 
двух  типов:

а  — верхний палеозой, Н ова-С котия, К ан ад а ; 
б — известняк Брайтон, А встралия.
Три четверти н атурального разм ера

Рис. 4-31. Строматолитовый известняк, 
докембрий, Ист-арм, Больш ое  Н ев о л ь
ничье озеро, Северо-западные террито
рии, К анада

В других случаях колонны или столбы раздваиваю тся или ветвятся 
в верхней части.

Некоторые из водорослевых текстур обнаруживают признаки асим
метричного нарастания. Строматолитовые образования имеют скорее 
эллиптическую, чем шаровидную форму, а длинной стороной они ориен
тированы параллельно направлению преобладающего течения [96]. 
Асимметричность нарастания отраж ает облекающ ая слоистость, мощ
ность которой больше на стороне, обращенной к течению.

Некоторые сложнопостроенные строматолитовые формы достигают 
крупных размеров. Отдельные столбообразные строматолиты достигают 
нескольких метров по высоте. Однако маловероятно, что в момент обра
зования высота какого-либо строматолита превышала один метр. Окон
чательно размеры строматолитового образования формируются при его 
росте одновременно с процессом осадконакопления. Крупные водорос
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левые биогермы мощностью до 18 м и около 60 м в поперечнике были 
установлены в докембрийских известняках [97, с. 448].

Соотношения между отдельными строматолитами и их связь с окру
жающими отложениями различны. Иногда внутренняя слоистость про
слеживается от одного строматолита к другому и не нрерывается во 
вмещающих породах. В других случаях такая  связь не устанавливает
ся, а обломочный материал между строматолитами представлен карбо
натным песком. Строматолитовые «головы» редко встречаются в виде 
одиночных образований. Как правило, они тесно упакованы, и для каж
дого отдельного слоя характзрен определенный тип строматолитов.

Айткен [3, с. 1164] предложил термин т р о м б о л и т  для обозна
чения образований с водорослевой криптокристаллической текстурой, 
тесно связанных со строматолитами, но лишенных внутренней слоисто
сти и обладающих макроскопически выраженным сгустковым строением. 
По внешней форме и размерам тромболиты не отличаются от стромато
литов.

Строматолиты, по сути дела, представляют собой модифицирован
ную слоистость — слоистость, видоизмененную в результате жизнедея
тельности водорослевых построек, которые в зависимости от условий 
могут принимать разные формы. Под микроскопом удается различать 
текстуру, образованную слоями, параллельными наружной поверхности 
строматолита. Слоистость, как правило, очень тонкая, толщина единич
ного слоя не превышает одного миллиметра и подчеркивается большей 
или меньшей концентрацией карбонатов и других обломков. Даже 
алевритовые кварцевые зерна могут оказаться между слоями.

Строматолиты и связанные с ними текстуры устанавливаются в из
вестняках, возраст которых изменяется от докембрийских до современ
ных. Они хорошо представлены и встречаются в большом количестве 
в древних породах, особенно в докембрийских и раннепалеозойских. 
Относительная редкость строматолитов в фанерозойских отложениях 
объясняется тем, что водорослевые постройки поедаются морскими жи
вотными, в частности, улитками. Водорослевая слоистость разрушается 
в результате жизнедеятельности роющих организмов [78]. Считается, 
что подобные организмы не существовали в докембрии в отдельных 
интервалах более позднего времени, когда соленость морской воды 
и другие условия осадконакопления сдерживали развитие живых орга
низмов или приводили к их исчезновению.

Сравнительно недавно было окончательно установлено, что строма
толиты и образуемые ими текстуры имеют водорослевое происхождение. 
Работа Блэка [25], посвященная Багамским островам, впервые подвела 
прочный фундамент под современные представления об органическо-се- 
диментационной природе строматолитов. Окончательно сомнения в во
дорослевом происхождении строматолитов исчезли после находки со
временных литифицированных строматолитов прекрасной сохранности 
в заливе Ш арк, у берегов Западной Австралии [133]. Последние ра
боты по изучению современных строматолитов на Бермудских и Багам
ских островах позволили уточнить в деталях процессы развития водо
рослевых построек и улавливания ими осадочного материала [79]. 
Наблюдения за современными и ископаемыми строматолитами нагляд
но демонстрируют мелководный характер этих текстур. Поскольку 
образование трещин в слоистых водорослевых скоплениях объясняется 
усыханием, глубина воды долж на быть незначительной, характерной 
для литоральной зоны. Н а произрастание водорослей не оказывают 
влияния ни соленость, ни температура воды. Совместное нахождение
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известняков с трещинами усыхания, конгломератов из уплощенной галь
ки и оолитов дает дополнительное указание на исключительно мелко
водные условия. Асимметричное строение, наблюдаемое у отдельных 
строматолитов, служит индикатором на палеотечения. Ориентировка 
строматолитовых скоплений выпуклостью кверху такж е служит надеж 
ным критерием для установления стратиграфической последовательно
сти напластования в вертикальном разрезе или при перевернутом зал е
гании слоев.

Другие биогенные текстуры

Введение. Седиментологу в работе следует помнить и о других тек
стурах, образование которых связано с жизнедеятельностью организмов, 
таких как следы ползания и сверления. В разрезах некоторых осадоч
ных толщ такие формы встречаются очень часто. Они выглядят как 
знаки на поверхностях напластования (на верхней и нижней) или обра
зуют формы, различимые на разрезах, перпендикулярных слоистости.

Хотя эти текстуры известны достаточно давно, систематическое их 
изучение началось в совсем недавнее время. Как и при изучении стро
матолитов, многие из первых исследователей описывали текстуры как 
органические остатки, давали  им родовые и видовые названия, а неко
торые формы д аж е принимались за растительные остатки. На основа
нии последних работ было установлено происхождение таких биогенных 
текстур, описана их геометрическая форма и детальная микроскульпту
ра и установлено, что эти знаки представляют собой «запись» жизне
деятельности разнообразных живых организмов. Существующие пред
ставления об образовании различных следов ползания и сверления во 
многом основаны на результатах наблюдения за современными осадоч
ными обстановками. Значительный прогресс на раннем этапе был до
стигнут благодаря работам Вальтера на морской станции в Н еаполи
танском заливе и исследованиях Рудольфа Рихтера в Северном море- 
в районе Занкенберг-ам-Меер.

Здесь мы располагаем возможностью дать только краткую х ар ак
теристику вопроса. Заинтересованному читателю рекомендуем много
численные монографические исследования, посвященные следам ж и з 
недеятельности организмов, или и х н о ф о с с и л и й ,  как их принято, 
называть [2, 116, 132, 93, 191, 194, 195, 49].

Биогенные текстуры, или органические образования в широком: 
смысле слова, отличаются от настоящих организмов тем, что они не 
могут перерабатываться или переоткладываться. Хотя биогенные тек
стуры отмечают определенную сторону жизнедеятельности организма, 
например условия обитания или характер питания, особая их ценность 
заключается в том, что они регистрируют осадочную обстановку, в ко
торой обитали живые организмы. Ассоциации таких «следов жизнедея
тельности» являются очень хорошим показателем фациальной обстанов
ки и глубины бассейна (рис. 4-32).

Следы жизнедеятельности позволяют получить информацию о ско
рости осадконакопления и являются показателем токсичности придон
ных вод. Они такж е с успехом используются для определения последо
вательности напластования в крутопадающих слоях или при перевер
нутом залегании.

Классификация. Следы жизнедеятельности можно классифициро
вать несколькими способами. Зейлахер [194], например, выделял пять 
функциональных классов следов ископаемых организмов, в зависимости
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от их деятельности: 1) следы «площадок отдыха» (Ruhrspuren;
-Cubichnia), или неглубокие следы, оставленные подвижными организ
мами во время отдыха на морском дне; 2) следы ползания (Kreichspu- 
геп, Repichnia), оставленные организмами при движении по поверхно
сти осадка; 3) текстуры места обитания или прикрепления (Wohnbau- 
ten, Domichnia), главным образом постоянные укрытия, обычно норы, 
проделанные подвижными или полуприкрепленными организмами для 
защиты от хищников или размыва в придонных слоях; 4) текстуры 
питания (Fressbauten, Fodinchnia) или ходы придонных илоедов в виде 
лучистых текстур, исходящих из одной точки; 5) следы касания 
(Weidespuren, Pas ichn ia ) ,  как правило, извилистые следы или ходы 
илоедов на границе раздела между водой и осадком или ниже ее.

Х о д ы  R h i z o c o r a l l i d  j Ходы  A l e c t o r u r i d
Р еакция на о с а д к о - Реакция Выработка . П росты е С ло ж н а я  система

накопление на рост .материалов j выработки выработок

И л о еды  суспензии i И л о е д ы  о с а д к а

Рис. 4-32. Батиметрическая  зональность следов жизнедеятельности организмов.
Н а мелководье п реобладаю т следы илоедов суспензии, а в более глубоких водах — следы илоедов 
осад ка. По Зейлахеру  [ 196], с разреш ения издательства «Элсвир».
[ — ф ация Ska 1 ithos (литоральны е пески); II — ф ац ия G lossifung ite s  (пропущ енны е поверхности;: 
I I I — фа ция  C ru z ian a  (хорошо отсортированны е пески и алевриты ); IV — ф ация Zoophycos (глини
зированны е пески и алевриты ); V — ф ац ия N ereites (пелагические глины м еж ду турбидитами)

Эти биогенные образования также можно классифицировать по их 
взаимоотношению со слоистостью, по геометрической конфигурации и 
скульптуре, а такж е по внутреннему строению. Некоторые текстуры 
приурочены к поверхностям напластования, это в первую очередь ка
сается следов различного типа. Форма и характер распространения 
знаков варьируют от мелких отметок в местах отдыха плавающих орга
низмов до следов, оставленных динозаврами. Сюда же относятся не
прерывные, но меандрирующие следы ползающих организмов. Многие 
знаки отдыха обнаруживают двустороннюю симметричность, симметрич
ными бывают и двусторонние отпечатки, поскольку они оставлены 
организмами соответствующего строения. Некоторые знаки осложнены 
отпечатками отростков или хвостов.

Следы касания такж е характерны для поверхностей напластования, 
и проявления их весьма разнообразны. Некоторые выглядят как непра
вильные по форме, изогнутые знаки, другие, наоборот, исключительно
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правильные; есть знаки, спирально закрученные или имеющие четкую 
синусоидальную форму (см. рис. 4-32), а некоторые даж е  похожи на: 
полигональную сетку (P a leodyc ton ) . В целом эти формы касания обра
зуются на поверхности илистых осадков и, следовательно, сохраняются 
только в виде слепков на подошве перекрывающего песчаного или алев- 
ролитового слоя.

Целый ряд биогенных текстур гораздо лучше наблюдать в сечении, 
перпендикулярном слоистости, чем на ее плоскостях. Сюда относятся 
трубчатые формы, простые, например Skolithus, или более сложные 
U -образные трубки. Норы бывают прямые или ветвистые. М атериал,

Рис. 4-33. Направленное изменение осадка  роющими организмами. По М уру и Скра- 
тону [152].
а — нормальны е слои; б — наруш енны е слои; в — отчетливая пятнистость; г  — неотчетливая п ят
нистость; д  — гомогенный осадок

заполняющий норы, обычно по структуре отличается от вмещающей 
породы и в некоторых из них устанавливается последовательный или 
прерывистый характер заполнения. Норы достигают границы раздела 
между осадком и водой, поэтому текстура питания обнаруживает знаки 
слоистости, связанные с норами, и образующаяся текстура характери
зуется как в плоскости наслоения, так и в вертикальном разрезе.

Ходы илоедов могут такж е располагаться в основном в горизон
тальной плоскости на границе между слоями или внутри какого-либо 
слоя. Некоторые прослеживаются на 20 см и более вниз по вертикали 
от верхней поверхности осадка, бывают и менее глубокие норы.

Ходы илоедов легко распознаются в разрезе по характеру структу
ры заполняющего материала и структуре вмещающей породы, особен
но по разрушению слоистости, которую они пересекают. Если количе
ство ходов больше, то от первоначальной слоистости остаются только 
реликты [152]. В результате жизнедеятельности организмов порода 
может оказаться разрыхленной или перепаханной. Д л я  характеристики 
этого процесса применяется специальный термин б и о т у р б а ц и я ,  
а породы, образующиеся в результате процесса, называются б и о т у р -  
б и т ы  (рис. 4-33).

Геологическое значение биогенных текстур. В целом биогенные 
текстуры в определенных случаях можно использовать для установле
ния стратиграфической последовательности в вертикальном разрезе или 
для определения перевернутого залегания слоев [201, с. 173]. Многие 
из них сохраняются в виде слепков на н и ж н е й  поверхности песчаных 
пластов.

Они такж е дают указание на величину скорости осадконакопления. 
Зейлахер [192] сумел показать, что песчаные слои в разрезах флише-
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вых толщ характеризуются моментальным накоплением материала. 
Если бы это было не так, ходы илоедов начинались бы внутри пласта 
на различных уровнях и не прослеживались бы от кровли до подошвы 
пласта. Песчаники в разрезах девонских отложений Пенсильвании 
обычно тонкослоистые, а связанные с ними глины нарушены следами 
жизнедеятельности различных организмов. Ненарушенные тонкослои
стые пески отлагались с высокой скоростью (вероятно за несколько су
ток), тогда как илистые осадки подвергались переработке организмами 
в течение многих лет и, вероятно, столетий.

Однако отсутствие ходов илоедов и сохранение тонкой слоистости 
совсем не обязательно означает высокую скорость осадконакопления. 
Это может означать угнетенные условия обитания бентоса из-за присут
ствия высокотоксичного свободного сероводорода или недостатка кис
лорода. Наличие следов жизнедеятельности организмов может также 
зависеть от солености воды [193].

Вероятно, максимальную пользу изучение следов жизнедеятельно
сти организмов может принести в фациальном анализе. Зейлахер [194], 
например, определил четыре основных фациальных обстановки, каж
дая  из которых характеризуется своим собственным комплексом ихно- 
фоссилий. Одна из фаций Nereites характерна для флишевых и турби
дитовых бассейнов; фация Zoophycus образуется в мелких, но спокойных 
водах; фация Cruziana характеризует отложения мелководного шельфа, 
а фация Scolithus образуется в возмущенных водах вблизи берегов. 
Глубоководная турбидитная обстановка (фация Nereites) характери
зуется главным образом следами касания, в противоположность турбу
лентной прибрежной зоне, где наблюдаются ходы сверлящих и при
крепленных организмов. Очевидно, морфологическое строение следов 
жизнедеятельности соответствует реакции организма или его приспо
собляемости к конкретной среде обитания.

В заключение следует отметить, что следы жизнедеятельности орга
низмов оказывают серьезную помощь в работе седиментолога. Как 
и другие признаки осадочных пород, их можно картировать и использо
вать для выделения фациальных зон [75, рис. 11] и для установления 
направленного изменения глубины палеобассейна [196].

Диагенетические текстуры

Выделяется целый ряд текстур — конкреции, стяжения и другие те
ла, образующиеся в результате постседиментационного растворения и 
осаждения. Подробно такие диагенетические текстуры описаны в гл. 13.
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ГЛАВА 5. ГЕОМЕТРИЯ ТЕЛ ОСАДОЧНЫХ ПОРОД

Введение

Подобно изверженным породам, образующим тела различной фор
мы (излившиеся потоки, купола или пластовые интрузии и штоки), 
■осадочные породы такж е слагают тела разнообразной формы. Некото
рые из них залегаю т как пластовые тела, образовавшиеся при выпаде
нии осадка из суспензии, другие образуются при латеральном наращ и
вании или в процессе осадконакопления. Некоторые тела образуются 
из потоков, имеющих ограниченное развитие (например грязевые пото
ки), или из обломков турбидитных потоков. Подобные отложения не 
обязательно образуются в том же бассейне, где они накапливаются. 
Распространение определенных отложений ограничено их близостью 
к области размыва и они формируют наземные или субаквальные кону
сы или слагают смешанные конусы и клиноподобные шлейфы. Распро
странение других тел ограничено по разным причинам, и их накопление 
приурочено к определенным участкам, например образование шнурко- 
вых (shoestr ing) отложений связано с руслами рек или береговыми 
линиями.

Однако часть осадочных тел представляет собой механические или 
химические накопления пород, форма которых косвенно связана или 
вообще не связана с обстановкой. Сюда относятся такие органические 
постройки, как рифы и банки, форма и размещение которых являются 
результатом взаимодействия и влияния на сообщества организмов 
климата, гидрологии бассейна и рельефа морского дна. Подобным обра
зом размер и форма таких механических скоплений, как дюны, опре
деляются неуловимыми факторами, которые трудно установить или 
измерить.

Незначительное число небольших по размеру и редких тел осадоч
ных пород аналогично по форме телам интрузивных изверженных по
род и представляет собой по сути дела дайки, силлы или диапиры. 
Наиболее примечательными из них являются, вероятно, соляные «купо
ла», или штоки. Более распространены, но слагают незначительную 
часть объема осадочных пород отложения в крупных и мелких пусто
тах. Сюда относятся отложения в пещерах и пропастях.

Песчаники и известняки чаще всего накапливаются в виде локаль
ных, четко выраженных образований, глинистые осадки преимуществен
но формируются в спокойной водной среде, однако последние не обра
зуют форм, аналогичных шнурковым песчаным телам или известковым 
рифам.

Исключение представляют холмы, сложенные карбонатными гли
нистыми породами. Глины часто образуют «матрикс», в котором з а 
ключены песчаные тела (см. рис. 5-5).

Геоморфологический элемент может полностью совпадать с осадоч
ным телом или ограничивать его, как, например, в случае рифов или 
дюн. С другой стороны, некоторые геоморфологические сложно по
строенные элементы состоят из нескольких самостоятельных осадочных
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тел. Это наблюдается, например, в дельтах, в которых встречаются мно
гие разновидности песчаных тел различного происхождения.

Интерес к изучению геометрии осадочных тел значительно возрос 
в процессе поисково-разведочных работ на нефть отчасти потому, что 
некоторые залежи нефти связаны с определенными осадочными телами 
(такими как рифы и шнурковые песчаники) или заключены в них, 
а такж е и потому что бурение густой сети скважин позволило детально 
изучить геометрию песчаных тел. Под геометрией тела мы понимаем 
его общую форму и размеры, но не внутреннее строение, хотя оба этих 
параметра взаимосвязаны. Последняя характеристика рассматривается 
в главе, посвященной анализу условий осадконакопления, для реконст
рукции которых как внешняя форма, так и внутренние текстуры оса
дочного тела играют первостепенную роль.

Одной из первых работ, посвященных геометрии песчаных тел, бы
ла статья Рича [38], в которой автор сделал попытку разработать ра
циональную классификацию песчаных тел и обобщить их отличительные 
черты. Пристальное внимание ученых вызвала публикация в 1961 г. 
специального сборника по результатам симпозиума «Геометрия песча
ных тел», содержащего 14 статей по этому вопросу. Работы последних 
лет включают исследования Поттера [33, 34], изучавшего форму и ха
рактер распространения позднепалеозойских песчаных тел в Иллинойс- 
ском бассейне; работу Л ебланка [24] о геометрии песчаных пород-кол
лекторов, Шелтона и др. [45]. Конечно, существует большое количество 
публикаций, посвященных конкретным песчаным телам, некоторые из 
них упомянуты в настоящей работе, остальные рассматриваются в сбор
нике статей по песчаным коллекторам [50].

Серьезным толчком к изучению геометрии карбонатных тел послу
жило открытие нефти в некоторых ископаемых карбонатных рифах. 
Эти открытия привели к возрождению повышенного интереса к иско
паемым и современным рифам. Значительная часть исследований была 
посвящена геометрии рифов, их форме и размерам. Вскоре было уста
новлено, что не все биогермы, как называли локальные карбонатные 
постройки Камингс и Ш рок [11], являются рифами. Некоторые пред
ставляют собой тела, сложенные обломочными известняками и глини
сто-карбонатным материалом. Несмотря на то что исследованию раз
меров, формы и ориентировки этих карбонатных построек уделялось 
большое внимание, геометрия карбонатных образований изучена значи
тельно хуже, чем геометрия песчаных тел.

С другой стороны, геометрия соляных куполов или штоков и свя
занных с ними образований известна достаточно давно, что также 
объясняется приуроченностью нефти к указанным структурам. Совре
менные представления об этих структурах суммированы в различных 
учебниках и справочниках, например в книге Леворсена «Геология 
нефти» [26, с. 356—359] и в сборнике статей по диапиризму и диапи- 
рам [5]. В противоположность песчаным телам и рифам, соляные ку
пола представляют собой вторичные или постседиментационные тела, 
не имеющие современных аналогов. Геометрия песчаных даек и силлов 
изучена только на примерах ископаемых отложений.

В целом геометрия осадочных тел может быть установлена при 
тщательном картировании отпрепарированных участков и разрезов ри
фов, песчаных тел и тому подобных образований или при изучении ка
ротажных диаграмм, керна или шлама из скважин на хорошо разбу
ренной территории.
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Песчаные тела
Первоначально тела песчаных пород описывались либо как п л а 

с т о о б р а з н ы е ,  протяженные в двух измерениях и ограниченные 
в третьем направлении, либо как ш н у р к о в  ы е, вытянутые только 
в одном направлении и ограниченные в двух других. Крынин [23] уве
личил количество категорий 
песчаных тел до четырех: по
кровные или плащеобразные, 
таблитчатые, призматические 
и шнурковые (рис. 5-1). К а ж 
дая  категория получила свое 
определение в зависимости от 
величины отношения ширины 
тела к его мощности. Другие 
исследователи классифициро
вали песчаные тела по генети
ческому признаку (Риттенхауз 
[42], Л ебланк [24]),  обозна
чая их как аллювиальные k o -j 
нусы, дюны, пляжи и т. д. Хотя 
такой подход несет наиболь
шую геологическую смысло
вую нагрузку, он приводит 
к смешению вопроса гео
метрии (форма и размер)
с концепцией общей осадочной модели, охватывающей многие 
другие понятия. Более того, как отмечал Поттер [33], гене
тические классификации могут быть ошибочными, поскольку установ-

Покровные или плащеобразные

Рис. 5-1. Геометрия осадочных тел. По Кры* 
нину [23]:
а — покровные или плащ еобраэны е; б — таблитчаты е; 
в  — призм атические; г  — ш нурковые. П арам етры  тел* 
I — длина, k  — ш ирина в единицах, к — мощ ность 
1 единица

Удлиненные

0 0 , 
т  w  1

<ЗМ >34  > 3:1
Отношение длины к ширине тела

Рис. 5-2. Узоры покровных песчаных тел и четырех типов 
удлиненных песчаных тел:
а — линэовидные; б — лентовидные; в — дендроидны е; г  — пояса
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ление условий накопления большинства ископаемых песчаных тел 
представляет сложную задачу. К тому ж е один тип песчаного тела мо
жет постепенно переходить в другой. Геофизические данные, характе
ризующие подземное строение песчаного тела, не всегда позволяют 
отнести его к определенному генетическому типу. Поэтому классифи
кация Поттера носит строгий описательный и геометрический характер. 
Он выделял два класса: пластообразные песчаники, имеющие широкое 
распространение, и линейновытянутые, или удлиненные (в некоторых 
случаях прерывистые) песчаные тела. В штате Иллинойс позднепалео
зойские пластообразные песчаные тела обнаруживают незначительную 
мощность (менее 6 м), они сложены тонкозернистым материалом со 
знаками ряби и содержат морскую фауну. Песчаники образуют соглас
но залегающие покровы. Удлиненные тела имеют большую мощность 
(до 38 м), более грубый состав, содержат глинистые пропластки и 
мелкую кварцевую гальку. Песчаники косослоистые, в них заключены 
переотложенная морская фауна и растительные остатки. Подошва 
удлиненных песчаных тел имеет эрозионный характер и несогласна по 
отношению к подстилающим породам. По характеру распространения 
выделяется четыре их типа: линзовидные, лентовидные, дендроидные и 
пояса (рис. 5-2).

Д л я  наших целей мы различаем простые линейновытянутые или 
шнурковые песчаники, сложные и разветвленные тела, клиноподобные 
песчаные тела и плащеобразные песчаники. Песчаные дайки и силлы 
относятся к отдельному классу, поскольку имеют вторичную природу, 
а не являются первичным осадочным образованием. Песчаные тела, 
конечно, бывают не только кварцевого состава. Карбонатные песчаники 
также образуют обособленные тела [3], но по упомянутым ранее при
чинам их труднее отличить в ископаемом состоянии, чем тела кварце
вых песчаников, заключенные среди глин.

Шнурковые песчаники

Термин ш н у р к о в ы е  п е с ч а н и к и  (shoestr ing  san d s) ,  предло
женный Ричем [39], применяется к таким песчаным телам, которые 
значительно вытянуты по сравнению с их мощностью и шириной. Они 
образуются в результате накопления песчаного материала в относи
тельно узком линейновытянутом 
поясе. Происхождение подобных 
песчаников и прогноз их распро
странения давно интересуют ис
следователей, а ставшая класси
ческой статья Басса [4], посвя
щенная шнурковым песчаникам 
Бартлсвилл в штате Канзас, воз
будила значительный интерес к 
изучению этих отложений.

Шнурковые песчаники обра
зуют тела от мелких, поперечное 
сечение которых укладывается 
целиком в одно обнажение, до

Рис. 5-3. Русло Бетель (миссисипий) и 
структурная карта  по кровле глин Нью- 
Олбани, западная  часть Кентукки
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крупных, мощностью несколько десятков метров, их ширина колеблется 
от 0,8 км до 3,0 км при протяженности до 160 км. Например, песчаник 
Бетель (миссисипий) в западной части штата Кентукки и на юге цен
тральной части штата Индиана прослеживается на расстоянии 320 км 
[38] (рис. 5-3). Вблизи Форт-Кнокса мощность песчаников составляет

Рис. 5-4. Схематическая картина допенсильванского русла в округе Эдмонсон, ш тат 
Кентукки.
Ф ацни: 1 — нерусловые, 2 — русловые

46—61 м при ширине песчаного тела от 0,8 до 1,3 км. [Семинар по осад- 
конакоплению ,1969]. Русло Кейсивилл пенсильванского возраста в Кен
тукки прослежено на 161 км, мощность отложений от 30 до 60 м и 
ширина песчаного тела от 6,4 до 9,9 км (рис. 5-4). Аналогичный, но 
меньший по масштабам пример представляют собой песчаники Анвил- 
Рок  пенсильванского возраста 
в штате Иллинойс (рис. 5-5).
Шнурковые песчаники Бартлсвилл 
пенсильванского возраста в К ан за
се и Оклахоме имеют мощность
15.2—45,7 м, ширина песчаного те- 

д а  колеблется от 0,8 до 3,2 км, 
а отдельные тела вытянуты на
3.2—9,6 км. Как правило, песчани
ки образуют «тренды», или пояса 
длиной до 80 км (рис. 5-6).

Некоторые тела шнурковых пес
чаников располагаются во врезан
ных руслах, у других наблюдается 
плоская подошва и нет видимой 
связи с руслами. Тела шнурковых песчаников могут быть разорванными 
или прерывистыми. Этот невыдержанный характер частично объясня
ется процессами эрозии, в результате которой сохраняются изолирован
ные останцы. В других случаях такой характер размещения предопре
деляется условиями осадконакопления; разрозненные тела песчаников,

Рис. 5-5. Поперечный разрез песчаника 
Анвил-Рок (пенсильваний), округ Э д
вардс, ш тат Иллинойс.
У гольные пласты : а — № 7, б  — № 6 , в  — № 5 а 
s — № 5
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как отмечалось выше, могут группироваться в пояса, или «тренды». 
Некоторые тела шнурковых песчаников имеют достаточно простую, 
слегка изогнутую форму, другие — четкую извилистую форму. Отдель
ные тела шнурковых песчаников образуют сложные сочетания отложе
ний с раздваивающимися или сливающимися телами. Подобные обра
зования рассматриваются ниже.
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Рис. 5-6. К арта  распределения ш нурковых песчаников в округе Грин
вуд-Батлер, ш тат  Канзас. По Бассу  [4]

Шнурковые песчаные тела имеют различное происхождение. Часть 
из них представляет собой речные русла (Кейсивилл в Кентукки), не
которые заполняют подводноморские промоины, врезанные в отложе
ния карбонатного шельфа (Вертел), и отдельные тела являются барь
ерными островами (Бартлсвилл).

Сложные песчаные тела
К этой категории песчаных тел относятся сложные образования, 

в которых наблюдаются раздвоение, схождение или расхождение от
дельных ветвей (как в кровеносной системе).

Сложность строения появляется в том случае, когда более или ме
нее простые песчаные тела наложены друг на друга. В результате на
ложения возникают песчаные тела переменной мощности. Такие нало
женные тела можно назвать м н о г о я р у с н ы м и  (рис. 5-7).

В типичных случаях сложное строение песчаных тел объясняется 
наличием многочисленных разветвлений, подобных тем, что наблюда
ются в распределительной системе дельты. В ряде случаев распределе
ние песчаных тел сходно с кровеносной системой. Один из примеров
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6  км

Рис. 5-7. Происхождение многоярусных песчаных тел:
А — изолированны е песчаны е тела; Б — трехъярусное песчаное тело; В — двухъярусное песчаное 
тело.
П олож ение подстилаю щ его песчаного тела  (заш триховано косыми линиям и), контролируется д р у 
гими ф акторам и, по сравнению  с песчаными телам и  1, 2 и 3

Рис. 5-8. К арта  сложнопостроенного песчаного тела свиты «Фрио» (олигоцен).
В идна систем а распределительны х русел (4) мелководной дельты : 1 —  от 0 до 40, 2 — от 40 до 
40, 3 — более 60. Стрелкой показано региональное простирание

10 И 12 13 14 15 R 16 Е

Рис. 5-9. Песчаник свиты Буч (пенсильваний),  округ Грейтер-Семинол, восточная О к л а 
хома. По Буш у [8].
1 — глина; 2 — песок мощностью менее G м; 3 — песок мощностью более 6 м



таких сложных песчаных тел — отложения свиты Фрио (олигоцен) на 
месторождении Силигсон, которое по данным Нанца [29] образовалось 
в распределительной системе верхней части дельтовой равнины 
(рис. 5-8). Юрские песчаники свит Д ж екпайл в штате Нью-Мексико 
обладают теми ж е  характеристиками и предполагается, что происхож
дение их то ж е  самое [43]. Одним из наиболее изученных примеров 
широко разветвленных песчаных тел являются отложения свит Бу' 
(пенсильваний) в восточной Оклахоме [8], которые рассматриваются 
как отложения русловой распределительной системы дельты (рис. 5-9).

Клиновидные (конусообразные) песчаные тела

Некоторые тела осадочных пород, в основном сложенные песчани
ками и гравелитами, в поперечном сечении имеют клиновидную форму. 
В плане они выглядят как  ответвления максимальной мощной апикаль
ной части, от которой косые слои расходятся лучами. Примером круп
ного скопления форм подобного типа является пачка Солт-Уош свиты 
Моррисон (юра) в штатах Юта и Колорадо. Пачка достигает 183 м по

в а й о м и н г

Рис. 5-10. Соотношение м еж ду  направлениями косой слоистости (стрелки) и изопахи
тами пачки Солт-Уош, свиты Моррисон (юра) в юго-восточной части ш тата  Юта и на 
территории сопредельных штатов
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мощности в апикальной части клина и прослеживается на север, севе
ро-восток и восток примерно на 322 км (рис. 5-10). В отдельных случаях 
многочисленные клиновидные тела сливаются и образуют сложный кли
ноподобный шлейф.

Известно, что осадочные тела подобной формы и конфигурации н а
капливаются у подножий крутых подводных склонов и в устьях под
водных каньонов. Только недавно исследователи научились различать 
подобные турбидитовые конуса. Примерами таких отложений служат 
миоценовые конуса Тарзана [48] и Капистрано на косе Д ан а  в окрест
ностях Ньюпорта, штат Калифорния [31].

Покровные песчаники

Покровные песчаники характеризуются большей горизонтальной 
протяженностью по сравнению с мощностью. Значительное количество 
песчаных тел, вероятно большинство, относится к этой группе. Подоб
ные песчаники распространены на площади в сотни квадратных кило
метров, а площадь отдельных тел колеблется от нескольких десятков 
до единиц квадратных метров.

Происхождение указанных тел долгое время оставалось неясным, 
поскольку современные песчаные тела в основном связаны с реками и 
побережьями и в обоих случаях представляют собой линейновытянутые 
образования. Каким образом песок разносится и отлагается и как обра
зуются протяженные плащеобразные тела? Преобладает точка зрения, 
что покровные песчаники образуются в результате «латерального осад
конакопления», следовательно, их возраст в разных участках неодина
ковый. Контуры песчаных тел под небольшим углом пересекают вре
менные границы. Возможно, что такие песчаные покровы формируются 
при слиянии нескольких вытянутых песчаных тел, каждое из которых 
в отдельности представляет собой шнурковое песчаное тело. Примерами 
таких сложных тел покровных песчаников являются отложения группы 
Месаверде мелового возраста в бассейне р. Сан-Хуан, штат Колорадо, 
а также песчаник Пойнт-Лукаут [19], образовавшийся при неоднократ
ном перемещении береговой линии (см. рис. 15-15).

Ориентировка песчаных тел

Значительный интерес представляет изучение ориентировки песча
ного тела по отношению к простиранию седиментационных склонов, на 
которых отлагаются осадки. Некоторые тела д аж е называются п е с ч а 
н и к а м и  п р о с т и р а н и я ,  в том случае, если они располагаются п а
раллельно склону, и п е с ч а н и к а м и  п а д е н и я ,  если они ориенти
рованы вниз по палеосклону. Линейные песчаные тела, которые обра
зуются в виде барьерных островов, ориентированы параллельно 
береговой линии. Другие тела, в частности связанные с руслами, рас
полагаются перпендикулярно к берегу. Часть из них имеет неправиль
ную форму и прямой связи с палеосклоном не обнаруживают.

Если песчаное тело залегает над несогласием в кровле наклонных 
пластов, накопление песчаников контролируется погребенным релье
фом, в результате чего образуются п е с ч а н ы е  т е л а  долин [8].

С ориентировкой песчаных тел связан вопрос о соотношении тек
стуры и структуры с внешней формой. Вероятно оба этих показателя 
являются следствием той системы палеотечений, которая сформировала 
песчаное тело. Очевидно, что ориентировка зерен и слоистость распола
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гаются определенным образом по отношению к длинной оси песчаного 
тела, что соответствует действительности. Этот вопрос детально рас
смотрен в работе Поттера и Петтиджона [34].

Песчаные дайки, сиплы и автоинтрузии

Инъекции или интрузии песка являются характерной чертой опре
деленных ассоциаций осадочных пород. Неоднократно в литературе 
описывались песчаные дайки, силлы и связанные с ними тела, встре
чающиеся в широком стратиграфическом интервале от докембрия до 
плейстоцена.

Мощность песчаных даек колеблется от 2 см до 10 м (рис. 5-11).
Отдельные докембрийские кварцитовые дайки, рассекающие свиту
Эспаньола на северном берегу оз. Гурон, достигают мощности 9 м [37,

рис. 11,6; 10, рис. 7; 14]. Это не
обычные дайки, поскольку в них 
заключена крупная галька грани
тов (диаметром до 15 см), обычно 
сконцентрированная в центральной 
части дайки (см. рис. 5-11). Боль
шинство даек не прослеживаются
за пределами обнажения, однако
Витанаж [49] закартировал пес
чаные дайки в гранитах Колорадо 
длиной 12,9 км. Днллер [12] про
следил на расстоянии 14,5 км «Ве
ликую дайку», секущую меловые 
отложения в долине Сакраменто, 
штат Калифорния. Многие дайки 
представляют собой вертикальные 
плоские тела с резкими контактами, 
но в некоторых случаях, например в 
польских К арпатах [13] и в  палео
геновых отложениях Туниса [17], 
дайки образуют тела неправильной, 
изогнутой формы и на отдельных уча
стках рассматриваются как преры
вистые серии песчаных тел линзовид

ной формы. Бессистемная изогнутость объясняется сокращением мощно
сти вмещающих глин в результате их уплотнения. Этот же процесс при
водит к образованию смятых отпечатков трещин усыхания. Если такое 
объяснение является правильным, то внедрение даек происходило на 
ранней стадии, предшествовавшей уплотнению. Существует возможность 
дать количественную оценку степени уплотнения глин после внедрения 
дайки. Однако многие дайки, подобные тем что описаны в работе Дил- 
лера [12], не подвергались деформации. Поскольку они ориентированы 
вертикально по отношению к наклонным вмещающим породам, Диллер 
считал, что внедрение таких даек происходило после образования на
клона, т. е. не на ранней стадии, а значительно позже.

В основном дайки заполнены массивными песчаниками, хотя, как 
отмечалось выше, в них может присутствовать галька, состав которой 
отличается от состава вмещающих пород. Диллер [12, с. 425] наблю
дал ориентировку чешуек слюды параллельно контактам даек. Анало
гичное расположение слюды и ориентировка длинных осей кварцевых

Рис. 5-11. Песчаная дайка, рассекаю щая 
отлож ения  свиты Эспаньола (гуронский 
возраст) вблизи г. Эспаньола, провин
ция Онтарио, Канада.
Дайка, сложенная граувакками, рассекает
то н к о с л о и с т ы е  к а р б о н а т н ы е  а л е в р о л и т ы ,  вы- 
в е т р е л а я  п ов ер х н о с ть  к о т о р ы х  о б р а з у е т  м и 
к р о р е л ь е ф  и сил ь но  п е р е м я т а
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зерен отмечались и другими исследователями [49, с. 498]. Такое рас
положение материала в дайках (параллельное их стенкам, а не перпен
дикулярное) свидетельствует о том, что материал даек внедряется при 
нагнетании, а не за счет постепенного заполнения открытых трещин, 
зерно за зерном.

Убедительным доказательством процесса нагнетания являются пес
чаные силлы. Они имеют плоскую форму, ориентированы параллельно 
слоистости, похожи на осадочные слои и часто за них принимаются 
Однако в них не происходит изменения зернистости, нет слоистости, 
отсутствуют подошвенные знаки, характерные для фаций, в которых 
встречаются силлы. Если силлы прослеживать по простиранию, они 
обычно пересекают слои и продолжаются на более высоком или низком 
стратиграфическом уровне.

Неясно, почему песчаные дайки, как правило, встречаются только 
в определенных осадочных формациях (во флишевых толщ ах). О бра
зование трещин объясняется землетрясениями; нагнетание материала — 
гидростатическим давлением водонасыщенных «зыбучих» песчаников, 
приобретающих подвижность. Некоторые авторы [15, 13, с. 258] у ка
зывали на связь между песчаными дайками и оползнями. Фейрбридж 
считал дайки и связанные с ними текстуры показателями определенной 
фациальной обстановки осадконакопления, а именно тектонически 
активной нестабильной «зоны краевых прогибов геосинклинальных 
поясов». Может быть, эта точка зрения и применима ко многим дайкам, 
но сложные дайки в гранитах Колорадо образовались явно по другим 
причинам.

Геометрия карбонатных тел
Геометрия карбонатных тел в целом изучена гораздо слабее, чем 

геометрия песчаных тел. Это частично объясняется тем, что на кар о таж 
ной диаграмме легче отделить песчаники от глин, чем карбонатный 
песчаник от микрозернистого известняка. Другими словами, кар о таж 
ные диаграммы не позволяют различать какой-либо особый тип извест
няков от окружающих карбонатных пород. (Большинство песчаников 
рассматривается как единое образование, поэтому для того чтобы уста
новить форму и контуры песчаного тела, достаточно только отделить их 
от вмещающих глин.) Следовательно, для разработки классификации 
различных карбонатных тел наших знаний явно недостаточно. И склю 
чением можно считать классификацию Болла [3] современных тел, 
сложенных карбонатными песчаниками на Багамских островах, и иссле
дования карбонатных построек, или биогермов, к которым относятся 
собственно рифы и постройки из карбонатных илов, или банки.

Рифы

Рифы — это биогермы, которые представляют собой бестекстурную 
карбонатную массу беспорядочной структуры, сложенную пористыми 
породами (обычно доломитами), прерывающими слоистое залегание 
регионально выдержанного карбонатного разреза. Эти тела являлись 
островами с активной жизнедеятельностью и, следовательно, были 
местами быстрого накопления карбонатов; в начале роста они образо
вывали холмы на дне бассейнов, затем достигали поверхности моря и 
д аж е частично возвышались над уровнем воды. Истинные рифовые по
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стройки противостояли волновой деятельности; в зоне прибоя обломки 
рифов разносились в сопредельные участки, а грубые обломки собира
лись в шлейф, примыкавший к телу рифа. Такие крутопадающие слои 
в шлейфе образуют в нем часть рифового комплекса (рис. 5-12).

Биогермы обычно образуются в результате жизнедеятельности 
организмов, наиболее важные из которых — рифостроители — связы
вают карбонатные осадки в единое тело рифа. Среди рифостроителей 
главная роль принадлежит водорослям (например, древнейшие биогер
мы нацело сложены из водорослей).

Размеры рифовых тел колеблются от мелких построек, таких как 
серпуловые стяжения и строматолитовые шары диаметром около 1 м,

Футы до громадных рифовых масси
вов, протяженность которых из
меряется сотнями метров и бо
лее. В районе Большого Неволь
ничьего озера на северо-западе 
Канады [18, с. 448] установлены 
докембрийские строматолитовые 
биогермы мощностью от 18 до 61 м 
в поперечнике. Молодые рифы 
обычно крупнее и разнообразнее 
по форме и строению. Одним из 
наиболее впечатляющих по р аз
меру являются девонский рифо- 

оый массив Аттендорн в центральной части ФРГ, мощность которого бо
лее 900 м, площадь превышает 100 км2, представляющий собой атолло
видную постройку [22]. В горах Гарц находится аналогичный, но мень
ший по размерам рифовый массив Иберг-Винтерберг [16]. Пенсильван
ские рифы Вирджилиан в горах Сакраменто, штат Нью-Мексико, обра
зуют постройки размером от нескольких сотен метров до 1,6 км в попе
речнике и мощностью 61 м [32]. Эти тела выглядят как плоско-выпук
лые линзы карбонатных пород среди тонкослоистых известняков.

Рифовое тело обычно имеет плоское основание и выпуклую кровлю 
и, как отмечалось ранее, окружено крутопадающими слоями на крыльях. 
В отдельных случаях вокруг рифовой постройки прослеживаются слабо 
выраженная синклиналь, образующаяся при погружении рифового те
ла ,  и карбонатный субстрат.

В плане форма большинства рифов округлая, хотя часть из них 
могут быть вытянутыми. Отдельные постройки бывают слегка асиммет
ричные, что указывает на господство ветров преобладающего направле
ния [27, с. 223; 21].

Большинство рифов образуют группы, пояса или тренды. Они воз
никают на склонах платформы или образуют изолированные построй
ки, расположенные на вулканических возвышенностях, например риф 
Иберг [16].

Карбонатные холмы и банки

Не все биогермы являются настоящими рифами, т. е. обладают 
каркасом, способным противостоять разрушительному действию волн. 
Некоторые биогермы представляют собой банки или холмы, сложенные 
карбонатным илом. Существует мнение, что подобные банки образу
ются там, где скопления морской растительности отраж али течения. 
Скопления таких организмов, как мшанки, вероятно, в прошлом играли

Рис. 5-12. Небольш ая риф овая карбонатная 
постройка в силурийских отлож ениях ш та 
та Висконсин
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аналогичную роль. Прей [35] описал биогермы миссисипского возраста 
мощностью от 7,6 до 107 м, обладаю щ ие плоской подошвой и выпуклой 
кровлей, образование которых он связы вал с указанными процессами. 
Такое же объяснение предлагал Лис [25], рассматривая происхожде
ние каменноугольных «рифов» в западной части центральной И рлан 
дии. Здесь установлены банки, сложенные в основном массивными кар 
бонатными илистыми отложениями от 30 до 304 м в поперечнике, мощ
ность которых непостоянна и достигает первых десятков метров. Углы 
падения на крыльях таких построек достигают 50°.

Другие карбонатные тела
Помимо настоящих рифов, карбонатных холмов и банок сущест

вуют ограниченные карбонатные биогермы, которые не относятся ни 
к одной из указанных категорий. Наиболее известны изолированные 
скопления криноидных известняков, подобных тем, которые являются 
коллектором в «криноидной залежи» на нефтяном месторождении Тодд 
в Техасе [20]. Это карбонатное тело пенсильванского возраста дости
гает 3,2 км в поперечнике, его максимальная мощность составляет

Рис. 5-13. Криноидная биогермная постройка,  отлож ения  группы 
Бордон (миссисипий), ш тат  Индиана

122 м; оно окружено отложениями черных и зеленых глин. Хотя это те
ло  и называется «рифом», оно вероятно представляет собой перенасе
ленную колонию иглокожих, существовавших в то время. Вполне воз
можно, что колония никогда не возвышалась над морским дном. В от
ложениях группы Бордон (миссисипий) установлены аналогичные круп
ные прерывистые и неравномерно распределенные скопления криноид
ных известняков, заключенные среди обломочных отложений [47]. 
Крупнейшее из них достигает 3,2 км в диаметре, максимальная мощ
ность составляет 21,3 м (рис. 5-13). ^

Карбонатные тела такж е нередко сложены оолитовыми известня
ками, например песчаник «Макклоски», слагающий нефтяную залеж ь 
Паспорт в округе Клей, штат Иллинойс. Эти «песчаники» залегаю т 
в свите Сент-Женевьев (миссисипий) и образуют линзы размером 
1 ,5 x 2 ,5 X 3 ,6 км, мощность которых колеблется от 3,7 до 4,3 м. Во всех
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направлениях песчаники выклиниваются. Считается, что эти линзы 
представляли собой отмели в мелком море [9]. Вероятно современные 
оолитовые отмели на Багамских островах по происхождению являются 
аналогами вышеописанных ископаемых тел [41].

Соляные купола, штоки и антиклинали
Соляные купола — необычные осадочные тела — образуются при 

течении соли и ее внедрении из глубоких горизонтов в перекрывающие 
отложения. Подобно песчаным дайкам  и силлам, купола являются вто
ричными или постседиментационными образованиями.

Соляные купола представляют собой почти вертикальные цилин
дрические штоки соли от 0,8 до 3,2 км в диаметре, в отдельных участ
ках их стенки имеют обратные падения (рис. 5-14). Слои, через кото

рые происходила инъекции соли, деформирова
ны, имеют опрокинутое падение по отношению 
к штоку, нередко — вертикальное. Они заметно 
уменьшаются в мощности при приближении к со
ляному штоку. Столб соли обычно венчает «по
крышка», сложенная гипсом или известняком. 
Породы, залегающие над солью, бывают слегка 
деформированы, могут осложняться нарушения
ми. В соляных куполах устанавливаются слож
ные системы мелких складок и других внутрен
них структур, образующихся при течении соли 
в момент внедрения [1, 2].

Образование соляных куполов связано с гра
витационной неустойчивостью, возникающей при 
накопления осадков большей плотности, чем 
подстилающая соль. Пластичная соль всплывает 
в виде конвекционной колонны. Покрышка со
ляных куполов представляет собой скопление 

нерастворимых компонентов, выпадающих из концентрированных рас
солов в кровле растущего соляного столба.

Подобно рифам, соляные купола встречаются группами. Наиболее 
известные купола, установленные на суше и в море, в районе Галф- 
Костл (штаты Луизиана и Техас), в отложениях Цехштейна в Запад
ной Европе, в Иране и других местах. Связь куполов с месторожде
ниями нефти сделала их особо интересным объектом [28]. Леворсен 
[26, с. 356—379] приводит исчерпывающие сведения по этому вопросу.

Соляные антиклинали представляют собой структуры, ядра кото
рых сложены солью. Примеры таких антиклиналей известны в бассейне 
Парадокс, штаты Юта и Колорадо [36].

Заполненные пустоты и воронки
Р яд  осадочных тел имеет небольшие размеры и ограниченное рас

пространение, поскольку они образовались в пустотах или мелких 
углублениях, например в известняковых воронках. В подавляющем 
большинстве мелких пустот, подобных тем, что встречаются в рифах, 
происходит механическое заполнение внутреннего пространства. Тонко
зернистые отложения либо просеиваются через пустоты, либо отлага
ются в них. Пустоты заполняются смешанным материалом; в них наря
ду с выпавшими в осадок минералами встречаются ил и алеврит.

Рис. 5-14. Схематическое 
строение соляного к у 
пола
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В большинстве случаев такие заполнения представляют собой под
чиненное образование в н у т р и  более крупного осадочного тела. Одна
ко в исключительных случаях эти образования достаточно крупны и 
•отвечают понятию о с а д о ч н о е  т е л о .  Д а ж е  крупнейшие из них — 
заполненные каверны — довольно редко встречаются в древних породах 
и главным образом характерны для голоценовых отложений.

Тела заполнения воронок в чем-то отличаются от образований, оха
рактеризованных выше, и могут достигать значительных размеров. 
К ним относятся отложения, принесенные в воронки сверху и образую 
щиеся при растворении и обрушении каверны в известняках. Часть 
таких тел заполнения, сложенных глинами, песчаниками и углями, 
образуется при постепенном погружении перекрывающих пород, когда 
скорости прогибания и растворения подстилающих карбонатных пород 
совпадают [6, 7]. Эти образования являются результатом внедрения 
вышележащих отложений в подстилающие и, подобно соляным купо
лам и песчаным дайкам, представляют собой постседиментационные, 
а не первичные осадочные отложения. В них отмечаются различные де
формации текстуры и другие признаки перемещения материала.

Другие осадочные тела

Осадочные тела бывают различной геоморфологической природы, 
к ним относятся дюны различной формы и целый набор ледниковых 
образований — озы, камы, друмлины и тому подобное. В основном это 
наземные аккумулятивные формы, но некоторые субаквальные образо
вания типа дюн также следует включать в эту группу. Большинство 
тел представляют собой переходные образования и не всегда захороня- 
тотся или сохраняются в целости. Например, дюны обычно сливаются и 
теряют отличительные черты самостоятельных тел. Ледниковые отло
жения древних эпох в основном отлагались в морях, поэтому формы, 
характерные для континентальных отложений, отсутствуют. Следова
тельно, отсутствие этих геоморфологических элементов и связанных 
с ними осадочных тел в ископаемом состоянии делают ненужным де
тальное рассмотрение геометрии таких тел.
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ГЛАВА 6. ГАЛЕЧНИКИ, КОНГЛОМЕРАТЫ 
И БРЕКЧИИ

Введение

Галечники (англ. gravel; нем. Schotter — для обозначения крупной 
фракции, Kies — для обозначения мелкой фракции; фр. gravier) пред
ставляют собой несцементированные скопления окатанных обломков 
пород, размер частиц которых больше размера песка. Нижний предел 
размера частиц устанавливается по-разному: 2 мм [205, 207] или 5 мм
[32]. Материалы с размером частиц от 2 до 4 мм называются м е л к и м  
г р а в и е м  (g ranu le  gravel) [205], или о ч е н ь  м е л к о й  г а л ь к о й  
(very fine gravel) [129]. Не существует единого мнения и о процент
ном содержании обломков данной размерности, необходимом для того, 
чтобы агрегат стал называться г а л е ч н и к о м .  Фактический анализ 
показывает, что полевые геологи склонны именовать галечником любое 
отложение, даж е  если гальки и обломки такой размерности составляют 
менее ‘/ 2 объема толщи. Некоторые породы, такие как тиллиты или за
твердевшие валунные глины, содержащие менее 10% обломков размера 
гравия и гальки, тем не менее, называются конгломератами. Уилман 
[215] предложил следующие определения, соответствующие распро
страненным терминам, употребляемым в полевых условиях: г р а в и й  
содержит от 50 до 100% галек; п е с ч а н ы й  г р а в и й  содержит от 
25 до 50% песка и от 50 до 75% галек; г а л е ч н и к о в  ы й  п е с о к  со
держит значительное количество галек, но не менее 25%; п е с о к  
должен содержать от 75 до 100% частиц размера песка (рис. 6-1). 
Фолк [66] предлагал применять термин г а л е ч н и к  только для обо
значения смесей, содержащих 30% или более пород размера гравия и 
гальки, а в качестве определения йспользовать прилагательное «галеч- 
никовый» для обозначения песков и глин, содержащих от 5 до 30% га
лек этой размерности или более крупных обломков. Другие предложе
ния для обозначения смесей были сделаны Уэнтуэртом [205] и Крыни- 
ным [119].

Термин к о н г л о м е р а т  применим для обозначения сцементиро
ванного гравия и галечника. К ак и в случае с несцементированной по
родой, к слову конгломерат могут добавляться определения г р а в и й 
н ы й ,  к р у п н о г а л е ч н и к о в ы й  и в а л у н н ы й ,  в соответствии 
с преобладанием количества обломков определенного размера.

Термин « д р е с в а »  (rubble) применяется для обозначения скопле
ний угловатых обломков более крупных, чем песок; термин щ е б е н ь  
(scree) может употребляться в том случае, если обломки еще крупнее. 
Б р е к ч и я  представляет собой сцементированный эквивалент дресвы. 
Термин «брекчия» применяется такж е для обозначения пород неосадоч
ного происхождения (например, тектоническая брекчия, вулканическая 
брекчия). Были предложены различные термины для обозначения 
обломков нескольких размеров, из которых состоят дресва и брек
чии [217].

До какой степени должны быть окатаны обломки, чтобы породу 
можно было назвать галечником или конгломератом, а не дресвой или
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брекчией? Употребление терминов различно, но большинство исследова 
телей используют термин к о н г л о м е р а т  для обозначения полуока- 
танных и окатанных материалов, а термин б р е к ч и я  — для обозначе
ния только таких пород, обломки которых угловаты. Термин о к а т а н 
н а я  г а л ь к а  (roundstone) [59] и остроугольная или неокатанная 
галька (sharpstone) использовались для того, чтобы различать окатан
ные и угловатые обломки; соответственно термины о к а т а н н ы й  га-  
л е ч н и к о в ы й  к о н г л о м е р а т  и н е о к а т а н н ы й  к о н г л о м е 
р а т  были предложены в качестве заменителей для осадочных конгло
мератов и брекчий.

а б

Рис. 6-1. Номенклатура  смесей песка и гравия:
а — идеализированная «симметричная» классиф икация; б — классиф икация, основанная на полевых 
данны х. По [215].

Термин к о н г л о м е р а т  [213] был предложен для обозначения 
конгломератов, которые достигли той же стадии затвердения, что и 
кварцит. Однако в этом смысле он употреблялся мало; деформирован
ный конгломерат или тот, который изменился каким-либо иным спосо
бом благодаря метаморфическим изменениям, чаще называется м е т а 
к о н г л о м е р а т о м .

Современные галечники

Галечники могут накапливаться и отлагаться в виде субаквальных 
отложений ниже уровня постоянных вод в результате воздействия волн 
на породы берегов. Они могут образовываться и на суше за счет вывет
ривания и переноса водными потоками, когда рельеф и изобилие д о ж 
девых потоков достаточны для обеспечения движущей силы. Гравий и 
галька — самые грубообломочные продукты эрозии — переносятся на 
незначительные расстояния от места образования и отлагаются на бо
лее ограниченных участках, чем песок, глина или растворенные ве
щества.

В зависимости от места накопления (выше или ниже поверхности 
моря) галечники можно подразделять на континентальные и субакваль- 
ные. Последние, кроме обычных прибрежных галек, включают такие 
специфические типы, как  разнесенные льдом отложения с отдельными 
гальками, падавшими с таявшего льда и переотложенный галечник, 
который был перенесен из прибрежной зоны в более глубоководные 
в результате подводных оползней и мощными турбидитными потоками, 
вызванными этими оползнями. Некоторые типы галечников встречаются 
в водных бассейнах, характеризующихся менее эффективным действием 
волн, например эстуарии и небольшие озера. Галечники крупных озер, 
по существу, аналогичны во всех отношениях морским галечникам.
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Континентальные галечники включают некоторые локальные отло
жения, которые мало переносились или не переносились вообще (такие 
как осыпи), или передвинулись лишь на небольшое расстояние, как, 
например, крупные каменные глетчеры или отложения щебня (и более 
распространенные, но, как правило, поверхностные, солифлюкционные 
отложения). Сюда входят галечниковые отложения континентальных 
ледников — моренные материалы, галечники озов и камов и галечные 
конусы выноса, образованные крупными потоками талой воды. Боль
шинство известных скоплений галечника на суше связано с действием 
водных потоков.

Поэтому, исключая местные отложения, имеющие ограниченное 
распространение, и отложения, происходящие за счет климатических 
изменений, мы здесь главным образом рассматриваем морские и речные 
галечники и древние конгломераты морского и речного происхождения.

По Бэрреллу [5], прибрежные морские галечники отлагаются 
в диапазоне от 180 см выше уровня высокой воды до 7,2—9 м. 
Они пространственно связаны с береговой линией и редко распростра
няются более чем на 1,5— 5 км от берега. Но исключительно сильное 
донное противотечение отступающей волны может вынести галечники 
на глубины 36— 54 м и на расстояние до 16 км от суши. Современные 
галечники, обнаруженные на больших расстояниях в открытом море, 
могут быть реликтовыми галечниками, оставшимися после быстрого 
подъема уровня моря в послеледниковый период. Они такж е могут 
быть остаточной галькой, образовавшейся в результате подводной эро
зии тилля и других галечных отложений — россыпей крупных галек, 
которые из-за своей массы не могли быть перенесены в направлении 
суши [101]. Вообще море «отвергает» или «выталкивает» континен
тальные наносы (особенно крупные обломки пород). Н а профилях вы
равнивания галечник мигрирует в направлении к берегу, тогда как 
мелкозернистый грунт — в направлении моря. Таким образом галечник 
стремится располагаться ближе к берегу и накапливаться в зоне, редко 
простирающейся далеко от берега.

Прибрежные галечники являются местными отложениями, особенно 
характерными для карманообразных губ, где галечник задерживается 
между двумя скалистыми мысами. Обломочный материал поступает за 
счет эрозии коренных пород. В некоторых случаях галечник переносит
ся вдоль берега и накапливается в береговых грядах и барах. На бе
регах, сложенных скалистыми породами, галечники часто бывают 
очень крупными. Обычно они хорошо сортированы и окатаны; окатан
ность достигается быстро, по мере того как галечник мигрирует от 
источника сноса [86,206].

Всесторонние седиментологические исследования современных ви
дов прибрежных галечников представлены работами Крамбейна и 
Гриффита [117] по известняковым галечникам залива Литл-Систер, 
озера Мичиган, работами Б лака  [18] по галечникам Южного Уэльса, 
Хамберта [104] по изучению валунного комплекса залива Бриджуотер 
побережья Сомерсета в Англии, Эмери [57] по современным морским 
галечникам.

Прибрежные галечники накапливаются в небольших объемах и 
пространственно ограничены узкими линейными поясами, однако с изме
нением уровня моря центры аккумуляции галечников смещаются. 
С подъемом уровня моря и его трансгрессией отложения прибрежных 
галечников распространяются таким образом, что в результате обра
зуется тонкий слой базальных галечников, несогласно залегающих на
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более древних породах. По мере понижения уровня моря береговые 
галечниковые гребни могут обнаж аться и разрушаться, оставаясь в ви
де низких форм рельефа, удаленных вглубь суши и в настоящее время 
поднятых над уровнем моря. Они часто эродированы или разрушены 
субаэральными процессами.

С другой стороны, реки переносят галечники на многие десятки 
(даже сотни) километров от мест образования галечников; в морских 
условиях величина переноса имеет тот же порядок, если не меньше. 
Речные галечники широко распространены, они образуют крупные ко
нусы в предгорьях и заполняют дно долин крупных рек в областях вы
сокого рельефа. Мощность этих образований во много раз больше 
мощности прибрежных скоплениях.

Аллювиальные конусы широко распространены и в особенности ха
рактерны для аридных регионов с контрастным рельефом. По всей 
вероятности, более половины штата Н евада и значительные части ш та
тов Юта, Нью-Мексико, Аризона, Калифорния, а такж е Мексики по
крыты отложениями аллювиальных конусов. Отложения конусов выно
са принадлежат к самым грубообломочным и плохо отсортированным 
аллювиальным отложениям. Эти отложения накапливаются в местах, 
где горный рельеф сменяется равниной. Поток делится на много рука
вов и теряет большую часть своего твердого стока; грубообломочный 
материал отлагается в наивысшей точке аллювиального конуса выноса, 
размер частиц быстро уменьшается по мере удаления от вершины кону
са (уменьшение размера во многих случаях происходит экспоненциаль
но). Состав галечника вниз по конусу выноса изменяется мало, но галь
ка становится заметно лучше окатанной в этом направлении. Слоистость 
изменяется от крупномасштабной (5—6 м) у грубообломочных галеч
ников до нескольких сантиметров в переслаивающихся песках. Часто на
блюдается черепитчатое расположение обломков. Конусы выноса арид
ных или полуаридных регионов характеризуются переслаиванием отло
жений грязевого потока с обычным гравием. Галечники конуса выноса 
пальцеобразно переслаиваются вниз по течению с обычными аллюви 
альными и озерными отложениями. Эти галечники цементируются 
в аридных регионах отложениями каличе; литифицированные породы 
называются ф а н г л о м е р а т о м [130]. Рекомендуем работы Блиссен- 
баха [12, 13], Б л ак а  [16] и Денни [50] по изучению отложений совре
менных аллювиальных конусов выноса и работу Лоусона [130] о роли 
подобных отложений в современном мире и в геологической истории.

Потоки, несущие галечники, покрывают аллювиальными отложе
ниями огромные территории и формируют обширные отложения галечни
ков. Мы не рассматриваем галечники, которые находятся в верховьях 
рек и других водотоков. Эти галечники транзитные: они временно удер
живаются галечниковыми валами или выходят на поверхность в остан
цах террас. Мы рассматриваем внутренние бассейны, где преобладают 
аллювиальные отложения и накопления галечников достигают мощно
сти сотен или тысяч метров. Подобные бассейны находятся в аридных 
регионах высокогорного рельефа, как, например, нагорье Большой бас
сейн, США, и в сбросовых линейных зонах, например, в Рейнском гра
бене. Такие аллювиальные галечники, обычно крупные и переслаиваю
щиеся с грубо- и мелкозернистыми песками, постепенно уменьшаются 
в размере вниз по течению, при этом окатанность улучшается. Состав 
изменяется вниз по течению путем выборочной абразии и разрушения 
менее устойчивых обломков. Черепитчатое строение хорошо прослежи
вается в разрезах, параллельных течению потока. Слоистость и сорти
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ровка обычно лучше, чем в аллювиальных конусах выноса; грязевые 
потоки, характерные для конусов выноса, отсутствуют или наблюдают
ся редко. Многочисленные исследования современных аллювиальных 
галечников отражены в работах Крамбейна [114, 116], Пламли [163], 
Унруга [195], Д ал  Сина [47], Теруччи и др. [191]. Исследования Кок 
клинга, Экиса и Гросса [41] и классическая работа Аддена [194] со
держ ат большое количество гранулометрических данных по современ
ным аллювиальным галечником. Седиментологические исследования 
неуплотненных галечников нагорий аллювиального происхождения со
держатся в работах Поттера [164] и Шли [179].

Подводя итог, можно сказать, что в настоящее время, несомненно, 
на поверхности рассеяно больше галечников и валунов, чем в какой- 
либо другой период истории Земли. Сейчас распространены молодая и 
зрелая формы ландш афта, а формы старого рельефа встречаются ред
ко. Мощные волны морей и озер, а такж е реки поставляют гравий 
в больших количествах, в то время как  обширные грубообломочные от
ложения плейстоценовых ледников все еще находятся в «законсерви
рованном» состоянии. Из галечников, отлагающихся в настоящее время, 
основная часть поставляется континентальными агентами — реками и 
ледниками. Морская эрозия дает сравнительно мало галечников [85, 
5]. В настоящее время отношение объема осадка (и отсюда объема 
гравия), наносимого реками, в 50 раз превышает наносы за счет мор
ской эрозии. Пропорциональная доля этих агентов, по всей вероятности 
существенно не отличалась от соотношения, наблюдавшегося в любой 
другой геологический период.

Строение и состав галечников

Большинство галечников состоит из каркаса и полостей. Каркас сло
жен из материала размера галечника (фенокластов: гальки, валунов); 
полости представляют собой пространство между этими элементами 
каркаса. Обычно компоненты каркаса соприкасаются друг с другом и 
образуют структуру, стабильную в гравитационном поле. Полости ред
ко бывают пустыми, они обычно заполнены детритом разм ера песка или 
более мелким материалом, в свою очередь сцементированным химиче
ски осажденным цементом. Галечники с незаполненными полостями 
называются р ы х л ы м и  (openwork), их происхождение объясня
ется «вихревым воздействием на нижний склон галечного бара или 
дельты» [3]. У большинства галечников материал матрикса полно
стью заполняет пространство между гальками, матрикс составляет око
ло ‘/з всего объема породы. В некоторых конгломератах, в частности 
тех, которые имеют глинистый матрикс, доля матрикса значительно 
превышает эту величину; в этом случае обломки каркаса не контакти
руют друг с другом. Гальки и прочие обломки породы изолированы и 
рассеяны по всей массе матрикса.

Структура галечников и конгломератов

Гранулометрический состав галечников сильно колеблется. Рыхлые 
галечники (например, некоторые крупнообломочные береговые галеч
ники) состоят исключительно из гальки или более крупных обломков 
без тонких фракций, они унимодальные (рис. 6-2). Галечники с песча
ным матриксом обычно бимодальные (рис. 6-3). Аллювиальные, или
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речные галечники такж е обычно проявляют бимодальность, даже если 
предпринимаются все меры для отбора образцов из одного пласта. 
В бимодальных галечниках основная мода связана с классом галечни
ков, а вторичная мода — с фракциями песков (рис. 6-4). Эти модальные 
группы в среднем отличаются на 4— 5 гранулометрических классов. 
Диаметр частиц основной моды в 16—32 раза  больше, чем во вторич
ной моде. В аллювиальных галечниках количество материала в мо
дальном классе невелико. Подобные галечники из Калифорнии [41],

Рис. 6-2. Береговой галечник озера Мичиган, залив Литл-Систер.
О б р а т и т е  в н и м а н и е  на о т с у тст в и е  м е ж г а л е ч н о г о  п еска  ( с р ав н и те  с з а н д р о в ы м и  о т л о ж е н и я м и  на 
рис. 6-3). Г р а н у л о м е т р и ч е с к и й  а н а л и з  это го  га л е ч н и к а  п р и в ед е н  на  рис . 6-4,с?

Рис. 6-3. Ледниковый зандровый галечник (плейстоцен) Кэри, ш тат  Иллинойс. 
О б р а т и т е  в н и м а н и е  на те н д е н ц и ю  к образованию  черепитчатой текстуры . Н а п р а в л е н и е  т е ч ен и я  
бы л о  с п р а в а  н ал е в о

92% которых бимодальны, содержат лишь от 15 до 25% материала 
в этом классе, что резко отличает их от унимодальных прибрежных 
галечников, модальный класс которых может содержать 90% (или 
более) объема всего образца [117]. Вторичная мода, обычно представ
ленная фракцией песка, содержит еще меньше материала — половину 
от состава основного модального класса или приблизительно 5— 10%. 
Широкий диапазон размерности материала 9— 10, или даж е  12 классов, 
содержащих от 1% и более материала — обычное явление. Современ
ные галечники рек Сан-Габриель и Арройо-Секо в Калифорнии распре
деляются по 9— 11 гранулометрическим классам, модальный класс со
держит от 15 до 35% (в среднем 20%) материала; 85% образцов [35] 
имели более одной моды [114, 116]. Ледниковые перемытые галечники, 
даж е однопластовые, характеризуются 7— 12 гранулометрическими 
классами; большая часть галечников бимодальна [124]. Количество 
материала в основной моде колеблется от 14 до 35% (в среднем 28%). 
Из 37 образцов свиты галечников Л аф айет  (плиоцен?) на западе Кен
тукки 36 оказались бимодальными [164]. В 23 образцах основная мода 
приходилась на фракции гравия и гальки. Количество классов (содер
жащих более 1% материала) колеблется от 7 до 11; количество м ате
риала в модальном классе составляет от 19 д о .40% (в среднем 26% ). 
Галечники нагорья Брандивайн на юге Мэриленда имеют, по существу, 
такой же гранулометрический состав [179].
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Рис. 6-4. М еханический состав  галечников:
а —  ледниковый зандровы й галечник (плейстоцен) Кэри, ш тат И ллинойс (см. рис. 6-3); б — галеч
ник реки М иссисипи, Л е-Г ран ж , М иссури, промыш ленное драги ровани е; в — паводковы й галечник, 
Арройо-Секо, К алифорния. П редставлены  отлож ения, соответствую щ ие близкой к максимальной 
скорости и турбулентности потока [116]; г — береговой галечн ик озера М ичиган, Кенилуорт, штаг 
Иллинойс; д — береговой галечник озера М ичиган, зали в  Л итл-Систер, ш тат Висконсин [117] (см. 
рис. 6-2). О братите внимание на отсутствие м еж галечного м атери ала  в этом галечнике, сравните 
с а\ е — плейстоценовый тилль, составной, Кэри, ш тат И ллинойс

Т а б л и ц а  6-1
Характеристики размеров современных галечников

Тип галечника

1 | 

| Количество

Количество грануло- 1 
метрических классов |

объемом > 1 % (Доля бимодаль-
Модальный класс, %

j образцов j ных классов 
в %

1

в пределах в среднем j в пределах в среднем

Прибрежный * 26 2— 9 4 до 5 3 35— 95 55
Прибрежный ** 38 2— 3 2 ,5 Нет 54— 96 79
П аводковый 3* 35 9— 11 10 85 14— 35 20
Ледниковый зандр о 
вый 4* 19 7— 12 9 52 14— 35 28
Аллювиальный 5* 37 7— 11 9 97 19— 40 27
Террасовый 6* 23 9— 11 10 87 14— 33 23
Аллювиальный 7* 72 8— 12 10,5 97 14— 52 23

* Различны е морские и озерны е п ляж и  [194].
** П рибреж ны е галечники озера М ичиган, ш тат Висконсии, США [177].
3* П аводковы е галечники каньона С ан-Г абрнэль и Арройо-Секо, К алиф орния [114, 116].

Плейстоценовые, зандровьге, ш тат Иллинойс, США [124J. Только однопластовые.
s* Ф ормация Л аф ай ет  (плиоцен ? ) , З а п а д  К ентукки и соседние ш таты  [164].
6* П лейстоценовые террасовы е галечники Блэк-Х илс, Ю ж н ая Д ак о та  [163].
7* П лиоценовые (?) галечники Б рандивайн , М эриленд [179]. Русловы е образцы .

Современные пляжевые галечники, подобно пляжевым пескам, ха
рактеризуются хорошей сортированностью. Они, как правило, лучше 
сортированы, чем речные галечники той же размерности [57] (табл. 
6-1), почти все унимодальны, а такж е содержат от 2 до 9 классов, на 
каждый из которых приходится 1 % (и более) материала. Среднее ко-
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.личество этих классов 4—5, хотя 2 или 3 класса могут содержать более 
90% объема осадка. Н а модальный класс обычно приходится от 50 до 
60% всего осадка, а в некоторых случаях 90%.

Трудно произвести надежный гранулометрический анализ сильно 
сцементированных галечников. Поэтому при исследовании древних кон
гломератов удобнее заменять средний размер легко определяемым «м а
ксимальным размером». Вообще, слои конгломератов часто выходят на 
дневную поверхность; самые мощные слои обычно являются и более
грубообломочными. В результате этого нетрудно выбрать слой, который
содержит самый крупный обломочный материал. Д л я  того чтобы полу
чить наиболее стабильный «максимальный размер», берется средний 
размер десяти самых крупных галек. Этот размер имеет непосредствен
ную связь со средним размером ма
териала, что было установлено ан а
лизом современных несцементиро
ванных галечников [124, 179] (рис.
6-5). Как максимальный, так и сред
ний размер галечников, переносимых 
потоками, значительно уменьшаются 
вниз по течению; установлено, что это 
уменьшение размерности аллю виаль
ных отложений носит экспоненциаль
ный характер [190, 5, 195, 21]. Т а
кое уменьшение размера материала 
наносилось на карту древних отложе
ний для определения направления 
движения потока [17] и для подсчета 
расстояния до края бассейна [156,
220]. Этот вопрос более подробно об
суждается в главах 3 и 14.

Форма, окатанность и поверхностная структура галечниковых об
ломков могут способствовать определению агента, обусловившего 
транспортировку и отложение галечника. Свойственные галькам формы 
и отпечатки включают ограненные и отшлифованные льдами гальки, 
эоловые одно- и трехгранники, штриховатость и рубцы, возникшие в ре
зультате воздействия льда, трещинную огранку (chink facets) некото
рых видов прибрежных галечников, следы ударов и дробления галек 
в очень быстрых потоках и так  далее (см. с. 84). Однако в крепко сце
ментированных конгломератах трудно извлечь гальки из матрикса, по
этому перечисленные особенности устанавливаются редко.

Форма галек больше зависит от формы первичных обломков, чем 
от агента или особенностей переноса. Форма первичных обломков яв 
ляется функцией слоистости, трещиноватости и кливаж а материнской 
породы. Так, уплощенность определяется главным образом литологи
ческими особенностями [27]; аспидные сланцы и тонкослоистые поро
ды являются источником плоских галек, массивные породы, например 
граниты, являются источником более однородных по размеру облом
ков. Влияние способов транспортировки и обстановки накопления менее 
отчетливо. Отмечалось, что береговые гальки более уплощенные, чем 
речные. Эту точку зрения поддерживали Лэндон [127], Кайе [27] и 
Ленк-Чевитч [132], а Грегори [85], Уэнтуэрт [206], Кюнен [121] и 
Гроган [86] оспаривали ее.

Окатанность галек в галечниках и конгломератах легко устанавли
вается и может быть подсчитана даж е  в крепко сцементированных по
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Рис. 6-5. Соотношение среднего и м а 
ксимального размеров флювиогля- 
циальных галечников. По [124].
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родах. В какой-то мере окатанность является функцией типа материала,, 
из которого состоят гальки. Одни породы, подобные кремнистому слан
цу, при определенных условиях способны растрескиваться, тогда как 
другие, например кварцит, не способны. Будучи перенесенным на оди
наковое расстояние в одинаковых условиях, кремень окажется менее 
окатанным, чем сопутствующие кварциты и жильный кварц [188].

На какое расстояние нужно переместить гальку, чтобы она стала 
хорошо окатанной? Обломки известняка в перекатывающейся бочке 
становятся хорошо окатанными при обработке, соответствующей при
близительно 11 км транспортировки [115]. По данным Д обре [48],.

Рис. 6-6. Э ф ф ект воздействия переноса потоком на гранодиоритовы е гальки, каньок 
С ан-Габриэль, К алифорния. П о [114].
В е р х н и е  о б р а з ц ы  бы л и  о т о б р а н ы  в о зл е  и ст о ч н и к а  г а л ь к и  и и м ел и  о к а т а н н о с т ь  0,28; н иж н ие  об
р а з ц ы  б ы л и  в з я т ы  в 8,9 к м  н и ж е  по те ч е н и ю ,  их  о к а т а н н о с т ь  с о с т а в и л а  0,44

Рис. 6-7. Черепитчатый русловый галечник, р. Грей булл, Митице,  ш тат  Вайоминг. 
Движение потока слева направо. Фото Д. Диндсея

потери в массе у крупных гранитных галек составляют от 0,001 до 0,004' 
на километр пути; для достижения хорошей окатанности (то есть для 
потери 1/3 первоначальной массы) требуется переместить материал на 
расстояние от 80 до 322 км. Эти подсчеты весьма приблизительны, но 
результаты правильно указывают порядок величины.

Полевые исследования подтверждают эти подсчеты. Известняковые 
галечники на участках Рапид-Сити и Батл-Крик в Южной Дакоте при
обрели хорошую окатанность на расстоянии 18 и 37 км соответственно- 
[163]. Кварцитовые гальки из галечниковых пород нагорья Бранди
вайн, штат Мэриленд, хорошо окатаны; ближайшие размеры, из кото
рых они могли поступать, находятся на расстоянии 72 км. Учитывая тот 
факт, что значительная окатанность приобретается на первых несколь
ких километрах переноса, маловероятно, чтобы угловатые или полуока- 
танные галечниковые обломки были перенесены потоком более чем на 
2 км (рис. 6-6).

Галечники и конгломераты имеют разнообразную внутреннюю 
структуру. Крупные обломки галечников часто проявляют предпочти
тельную ориентировку. Давно отмечено, что плоские камни в речных 
галечниках имеют падение вверх по течению (рис. 6-7). Эта особен
ность хорошо прослеживается в древних галечниках по надлежащим
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образом выбранным пространственным разрезам. К ак и в речных, так 
и морских галечниках отмечается черепитчатое расположение галек. 
Отмечалось, что угол наклона речных галечников, составляющий 15— 
30°, больше, чем в морских отложениях, где он измеряется 2— 12°’[27]. 
Однако сообщения других исследователей о наклоне галечников не со
ответствуют этим цифрам [212]. Отмечалось, что своими длинными 
осями гальки ориентированы в направлении потока [113, 114, 116, 107] 
или поперек него [128, 72, 193]. Д а ж е  ледниковые отложения тилля 
имеют предпочтительную ориентировку продолговатых валунов, п ар ал 
лельную направлению движения льда [171, 113, 99].

Ориентировка галечников в древних конгломератах дает нам воз
можность определить как направление потока, так и первоначальный 
угол падения пласта [212, 17]. Ориентировка продолговатых обломков 
в тиллитах позволяет нам воссоздать схему движения древних ледников 
[133]. Д ля  более детального ознакомления с материалами по вопросу 
ориентированных обломков и тилля рекомендуем работу Поттера и 
Петтиджона [166].

Состав галечников и конгломератов

Состав галечников или конгломератов можно определить путем 
■подсчета галек. Ввиду того что один тип пород может содержать круп
ные валуны, а другой — мелкие гальки, подсчет не дает таких резуль
татов, как методы, основанные на поперечных пересечениях Розиваля 
или на точечном подсчете [51, 19]. Состав галечников или конгломера
тов можно представить, сгруппировав их в зависимости от исходных 
пород в несколько типов; Э — эффузивные; П — плутонические; О — 
осадочные; М — метаморфические. Обычно их наносят на треугольные 
диаграммы, объединяя осадочные и метаморфические породы в одну 
группу.

Как и при рассмотрении песчаников, желательно различать поверх
ностное (супракрустальное) и глубинное (плутоническое) происхожде
ние исходного материала. Такое различие является в некоторой степе
ни показателем воздымания и глубины эрозии области питания, т. е. 
функцией тектонического режима.

Состав галечников и конгломератов не является точным отраж ени
ем вида и количества пород в районе источника сноса. Вследствие не
одинаковой способности различных типов пород давать  обломки и р а з 
личной устойчивости пород перед а-бразией, соотношение обломков р аз 
ных пород, установившееся в галечниковых породах, не является пря
мым отражением относительного количества видов пород в области пи
тания. При определенных условиях одни породы легко распадаются на 
глыбы, а другие — нет. Ж ильный кварц и кремни, например, встреча
ются в составе галек очень часто. Граниты могут разруш аться и пре
вращаться в аркозовый песок (дресву); известняки обладаю т тенден
цией растворяться и поставляют обломочный материал только за счет 
нерастворимого кремня. П ляж и Англии, покрытые кремневым гравием, 
образовались при разрушении рыхлых меловых клиффов. Граниты как 
и известняки служат источником глыбового материала в условиях, ког
да процессы разрушения и растворения сдерживаются или подавляют
ся. Подобные ситуации наблюдаются при условии высокогорного рель
ефа и сурового климата с сопутствующей быстрой эрозией, ускоряемой 
воздействием мороза, и значительно реже при ледниковой обстановке, 
которая даж е в районах с низким рельефом благоприятствует образо
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ванию галечниковых пород смешанного типа, обогащенных ооломками 
метастабильных пород. По мнению Гарнера [77], засушливые условия 
такж е способствуют образованию галечниковых пород смешанного ти
па. ВЪобще доля галечникового материала в породе увеличивается 
с увеличением незрелости ассоциированных песков, что является функ
цией рельефа и климата, а следовательно, и тектонического режима.

Состав образовавшегося галечника может значительно измениться 
в процессе транспортировки, как  это было проиллюстрировано рядом 
полевых исследований. Изменения в составе речных галечников вниз- 
по течению потока отмечались давно. Хохенбургер [83] описал исчез

новение некоторых типов пород на 
реке Мур и подсчитал расстояние 
переноса, необходимое для полного- 
разрушения различных видов по
род. Пламли [163] описал измене
ния состава аллювиальных галечни
ков Блэк-Хилс (Ю жная Д акота) и 
показал, что эти материалы подвер
гаются значительным модификаци
ям по мере продвижения вниз по 
течению (рис. 6-8). Быстрое исчез
новение неустойчивых компонентов: 
(гранита и доломита) и обогащение 
стабильными видами (кварцит и 
жильный кварц) подтверждается 
изучением галечников р. Дунаец, бе
рущей начало в Польских Татрах 
[ 195[, галечников р. Пьяве вИталии 

[47], и р. Колорадо в штате Техас [188]. Очевидно, галечники, в отли
чие от песков, могут стать зрелыми по составу, т. е. их состав может 
быть доведен до наиболее стабильных компонентов (жильного кварца,, 
кварцита и кремнистого сланца) при транспортировке д аж е  на корот
кое расстояние. Галечники ограниченного состава ( о л и г о м и к т о -  
в ые )  [181] бывают двух типов: одни образовались путем превращения 
галечников первоначально различного состава в устойчивую остаточ
ную разновидность, представленную жильным кварцем и кварцитом;, 
другие — сугубо местного происхождения — формировались в пределах 
небольших участков дренирования или карманообразных губ, где об
ломки образовались из одной исходной породы. Галечники с более раз
нообразным составом ( п е т р о м и к т о в ы е )  указывают на обширные- 
водосборные системы и разнообразные источники питания.

Внутриформационные конгломераты представляют собой особый, 
класс, для которого эти правила не применимы.

Текстура галечников и конгломератов

Галечниковые отложения отличаются грубой слоистостью, пласты 
галечника имеют довольно большую мощность. Обычно они выполняют 
русла, в пределах которых формируют разнообразные линзовидные те
ла и русловые отложения. За  исключением черепитчатого строения, лег
ко различимого в соответственно ориентированных выходах на поверх
ность, у галечников нет каких-либо характерных особенностей внутрен
него строения. Обломки, слагающие галечник, особенно те из них, ко
торые имеют плитообразную форму, в большинстве случаев залегают

Рис. 6-8. Воздействие переноса на к о м 
поненты гальки в Рапид-Крик, Блэк- 
Хилс, ш тат  Ю ж н а я  Д акота .  По [163].
А — песчаник; Б — известняк; В — докембрий- 
ская  м етам орф ическая порода; Г — кв ар ц +  
+ к в ар ц и т
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таким образом, что их длинные стороны параллельны напластованию 
В исключительных случаях подобное пространственное взаимоотноше
ние нарушается оползнями или под воздействием процесса солифлюк- 
ции или мороза, тогда галечники приобретают различную ориентиров
ку. Косая слоистость — редкое явление, исключение составляют пере
слаивающиеся с галечниками пески. В некоторых речных галечниках, 
а такж е в турбидитных отложениях известна крупномасштабная гр ад а
ционная слоистость (с уменьшением зернистости вверх по разрезу). 
У некоторых галечников наблюдается крупная наклонная слоистость, 
обычно под углом около 20°. Подобная текстура не относится к катего
рии косой слоистости в обычном понимании. Подобное явление может 
быть вызвано отложением галечника во фронтальной области дельт или 
латеральным наращиванием мигрирующих галечных баров.

Основные различия между галечниками и песками

Хотя и галечники, и пески являются остаточными образованиями 
(промытыми наносами), оставшимися после выветривания пород, и обе 
породы переносятся и отлагаются механическим путем, они имеют м еж 
ду собой существенные различия.

Галечники (и кон глом ераты )— это преимущественно обломки п о 
р о д ,  включающие как крупно-, так и мелкозернистые обломки, тогда 
как пески — главным образом частицы м и н е р а л о в .  Частицы пород, 
(только мелкозернистых) содержатся во 
многих песках и являются важным ком
понентом некоторых пород (аренитов).
Д оля частиц пород увеличивается с уве
личением размерности зерен (рис. 6-9) 
и достигает максимума в грубообломоч
ных образованиях — галечниках.

Галечникам (точнее — наиболее 
распространенным галечникам) свойст
венно бимодальное гранулометрическое 
распределение; пески в основном унимо
дальны. Подобное заключение следует 
из наблюдений, что галечники с незапол
ненными пустотами редки; обычно про
странство между гальками заполнено 
большим количеством песка. С другой 
стороны, пески, лишенные межзернового 
материала, представляют собой обычное 
явление. Например, пески, перенесенные 
и отложившиеся в мутных реках, чистые: 
у них поровое пространство заполнено 
только флюидами. Д а ж е  такие исключи
тельные песчаные образования, как вак- 
ки, вероятно, могли отлагаться с подоб
ной незаполненной поровой системой: 
матрикс, который они содержат в настоящее время, может иметь диа- 
генетическое происхождение.

Галечники в большинстве случаев содержат окатанные обломки; 
окатанность достигается при перемещении на сравнительно короткое 
расстояние. Ассоциирующие с ними пески могут быть полуугловатыми 
или угловатыми. Песок приобретает окатанность очень медленно, и ма-

Рис. 6-9. С вязь  м еж ду  разм ер
ностью и содержанием частиц по
род в песчанике Кли (девон) 
Уэльса. По Аллену [1962 г].  «И н 
декс обломков породы» — это со
держ ани е  обломков пород, делен
ное на суммарное содержание 
кварца  и полевых шпатов, т. е. 
R x / ( Q + F )
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.ловероятно, чтобы он стал окатанным при речном транспортировке на 
короткое расстояние. Подобным образом галечники очень быстро ста- 
.новятся зрелыми, благодаря абразии, которая избирательно разрушает 
наименее устойчивые породы. Селективная абразия действует на пески 
очень медленно; многие мягкие и хрупкие минералы сохраняются при 
транспортировке на большие расстояния [173].

Галечники характеризуются заметным уменьшением размера об
ломков вниз по течению потока, эту особенность можно легко отобра
зить на карте и использовать для выяснения направления переноса и 
д аж е  расстояния до области питания. Пескам свойственны лишь незна
чительные изменения размерности частиц на больших площадях, у не
которых песков изменений вовсе не наблюдается.

Пески часто имеют косую слоистость; у галечников истинная косая 
слоистость наблюдается редко, но они обычно характеризуются чере
питчатым расположением плоских галек. Черепитчатое строение встре
чается и в песках, но его труднее установить и оно развито не столь 
очевидно.

В заключение следует отметить, что галечников гораздо меньше, 
чем песков, и их развитие значительно больше ограничено по площади. 
Они представляют собой локальные отложения, приуроченные к рус
лам, береговым линиям или к крутым обрывам. Пески распространены 
более широко и покрывают огромные территории.

Классификация галечников и конгломератов
Конгломераты и галечники классифицировались различными спо

собами: по чисто описательным признакам, основанным на внешнем 
строении (например, выделяя валунные конгломераты или крупнога
лечные конгломераты); по составу их обломков (например, известняко
вые конгломераты или кремневые конгломераты); или по цементирую
щим материалам (например, железистый конгломерат или известковый 
конгломерат). Обычно они классифицируются в зависимости от меха
низма транспортировки и условий накопления, на этой основе выделя
ются прибрежные, речные, ледниковые конгломераты, или, в более ши
роком смысле, морские, прибрежные или континентальные конгломера
ты. Только для современных конгломератов можно уверенно решить, 
к какому классу отнести галечные отложения. П редложена такж е клас
сификация, основанная на механизме или процессе разрушения поро
ды на обломки (отсюда разделение на эпикластические, катакластиче- 
ские и пирокластические конгломераты или брекчии). И в этом случае 
отнесение древних конгломератов к той или иной группе не опирается 
на безусловные критерии.

Прежде всего важнб установить, что конгломераты и брекчии не 
являются однородной группой (не имеют общего происхождения). По
этому необходимо разделить их на несколько геологически обоснован
ных категорий, д аж е если отнесение отложений к той или иной катего
рии иногда сопряжено с трудностями. Конгломераты и брекчии делятся 
на пять основных категорий, которые не являются одинаковыми ни по 
распространению, ни по степени важности. Наиболее типичны и широко 
распространены т е р р и г е н н ы е  г а л е ч н и к и .  Подобно терригенным 
пескам, они образовались при разрушении ранее существовавших по
род, область развития которых располагалась вне бассейна накопления, 
т. е. они наземного происхождения. Вторая группа обычна, но пред
ставлена незначительными по объему скоплениями — в н у т р и ф о р -
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м а ц и о н н ы м и  к о н г л о м е р а т а м и ,  процесс фрагментации кото
рых происходил внутри бассейна накопления одновременно с седимен- 
тационным процессом. Более крупный и важный класс, характеризую 
щийся вулканическим происхождением,— в у л к а н и ч е с к и е  к о н г л о 
м е р а т ы  и б р е к ч и и ,  включая а г л о м е р а т ы .  Эти продукты вул
канического извержения соответствуют пескам того же происхождения 
(туфам). Грубые обломки, возникающие в результате тектонических 
подвижек, представляют собой к а т а к л а с т и ч е с к и е  б р е к ч и и ;  
с этими материалами связано незначительное количество песка. Сюда 
относятся тектонические брекчии и брекчии обрушения; последние свя
заны с растворением и иногда называются брекчиями растворения.

Т а б л и ц а  6-2

Классификация конгломератов и брекчий

Эпикластиче-
ские

Пирокласти-
ческие

К атакластиче
ские

Метеоритные

Экстра фор
мационные

Ортоконгломе
раты (матрик

са > 1 5 % )

Мстастабиль- 
н ы е <  10%

Ортокварцитовые (оли- 
гомиктовые) конгломера
ты

Метастабиль-
н ы е > 1 0 %

Петромиктовые конгло
мераты (известняковый, 
гранитный конгломерат 
и т. д.)

Параконгломе
раты (матрик
са 15%), диа- 

мектиты

Слоистый
матрикс

Слоистые конгломерато- 
вые аргиллиты или гли
ны

Неслоистый Тиллиты (ледниковые)
матрикс

Тиллоиды или герелльто- 
ны (неледниковые)

Внутриформационные

Вулканические брекчии и агломераты

Оползневые брекчии и брекчии разрушения

Сбросовые и складчатые брекчии (брекчии истирания);  «тектониче
ские морены»

Брекчия обрушения и растворения

Импактные брекчии

Действия ледников и образующиеся в результате таких действий тилль 
и тиллит, обычно рассматриваемые вместе с грубыми обломками, мож
но считать катакластическими (возникшими в результате земных по
д в и ж е к — движения одной породы по другой), при этом тилль, образо
вавшийся у основания движущегося ледника, можно считать своеобраз
ным слоем смазки, развитым вдоль надвига. Таким образом, это разно
видности тектонической морены. Однако поскольку тилли связаны 
с водно-ледниковыми и ледниково-морскими отложениями и переслаи
ваются с обычными осадками и ввиду того что аллохтонная масса (лед)
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исчезла, их традиционно рассматривают вместе с терригенными галеч
никами.

В последних работах внимание сконцентрировано на очень редком 
типе брекчий — вызванном ударным д е й с т в и е м  м е т е о р и т о в .  Опи
саны брекчии камнепада, и хотя они весьма обычны для луны, в зем
ных условиях они не играют существенной роли.

Доминирующую группу, группу терригенных галечников и конгло
мератов можно подразделить на две основные подгруппы,, одну весьма 
широко распространенную, а вторую не столь представительную. Га
лечники, собираемые обычными водными потоками, и имеющие полный 
обломочный каркас, получили название о р т о к о н г л о м е р а т о в  
(обычных или нормальных конгломератов). Те же конгломераты, кото
рые отлагались за  счет подводных турбидитных потоков и оползней, за 
счет солифлюкции и глетчерных льдов или других подобных способов 
переноса материала, не имеют полного обломочного каркаса, а харак
теризуются преобладанием тонкозернистого матрикса, в который внед
рены или «плавают» крупные обломки. Их называют п а р а к о н г л о 
м е р а т а м и ,  или д и а м и к т и т а м и .  Иначе говоря, это конгломера- 
товые глины или аргиллиты. Они плохо сортированы или характеризу
ются полным отсутствием сортировки, проявляют гранулометрическую 
полимодальность, причем основная мода представлена мелкозернисты
ми фракциями, в отличие от обычных конгломератов, которые, будучи 
бимодальными, имеют основную моду в классе галечников.

Нормальные терригенные галечники (ортоконгломераты) могут со
стоять из одного типа породы (жильного кварца, например), потому что 
все другие обломки были удалены выветриванием или длительным пе
реносом. Подобные сверхзрелые конгломераты, состоящие лишь из од
ного компонента, получили название о л и г о м и к т о в ы х  [181] , или 
м о н о г е н е т и ч е с к и х  [94]. Другие виды конгломератов со смешан
ным составом, включающим многие неустойчивые материалы (такие как 
гранит, базальт  и известняк), называются п о л и м и к т о в ы м и, или 
полигенетическими. Несколько классов конгломератов и брекчий пока
заны в табл. 6-2.

По вопросам классификации конгломератов и брекчий, в частности 
генетической классификации, рекомендуем классическую работу Нор
тона [152], работы Филда [60] и Рейнолдса [170], а такж е исследова
ния Фишера по вулканическим брекчиям [61] и работу Маслова [141].

Ортоконгломераты
У ортоконгломератов имеется полный каркас из галек и крупного 

песка, связанных в единое целое минеральным цементом. Они отлага
лись в условиях значительной турбулентности водной среды, либо в ус
ловиях прибоя. Их можно разделить на две группы: зрелые ортоквар- 
цитовые конгломераты, представленные главным образом жильным 
кварцем или кремнистыми сланцами, и незрелые, или петромиктовые, 
конгломераты, состоящие из набора метастабильных обломков породы.

Ортокварцитовые конгломераты

У этих конгломератов простой состав. Их гальки сложены очень 
прочным и устойчивым к разрушению материалом, таким как жильный 
кварц, некоторые типы кварцитов и кремнистых сланцев. Этот материал 
представляет собой концентрат — остаточный продукт разрушения
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большого объема пород. Кремни, например, образуются из известняка, 
содержащ его рассеянные кремнистые желваки. Наличие жильного 
кварца указывает на разрушение большого объема вулканических и 
метаморфических пород, рассеченных достаточно редкой системой квар
цевых жил. Вследствие этого ортокварцию вые галечники, как правило, 
не образуют очень крупных скоплений. Они встречаются в виде отдель
ных галек или галечниковых пластов и линз, переслаивающихся с пес
ками, характеризующимися ярко выраженной косой слоистостью. П о
добные галечниковые пласты могут залегать в основании песчаников 
или могут повторяться на нескольких уровнях внутри формации. В це
лом ортокварцитовые конгломераты некрупные. Встречаются галечники 
с диаметром галек в несколько сантиметров, но более типичны гальки 
диаметром около 1 см. Гальки, сложенные кремнем, истерты и окатаны. 
М атериалы этого вида фактически не разрушаются и могут перераба
тываться и вновь отлагаться в течение нескольких циклов седимента
ции. Некоторые разновидности кремня, в особенности кремни, содер
жащие органические остатки, могут служить ключом к установлению 
области питания.

Галечники этого типа широко встречаются в геологических р азр е
зах. Почти везде в основании кембрийской толщи залегает  конгломе
рат мощностью несколько сантиметров, а местами — несколько метров. 
Однако базальным конгломератам этого типа более свойственна при
месь материала, местного происхождения, образовавшегося за счет ни
жележащ ей толщи метастабильных отложений, чем конгломератам, ко
торые повторяются на более высоких уровнях в той же формации. Спо
радические галечники, рассеянные в толще кварцитов Миссисипи и 
Лоррен (гуронский отдел), Онтарио, представлены типичными докем- 
брийскими породами. Формация Лоррен содержит широко и хорошо 
известные конгломераты с красными яшмами, которые представлены 
почти во всех коллекциях. Золотоносные конгломераты района Витва- 
терсранд в Южной Африке представляют собой довольно тонкий слой 
галечниковых наносов, состоящий из галек жильного кварца. Большин
ство галек диаметром около 3 см, в поперечном сечении представляют 
собой сплюснутый эллипс. Рассеянные ортокварцитовые галечники ти
пичны для некоторых палеозойских формаций центральной части Аппа
лачей. В отдельных горизонтах Тускарорских кварцитов силура содер
жатся спорадические гальки жильного кварца; местами кварциты со
держ ат  тонкие прослои хорошо окатанного кварцевого гравия [220]. 
Девонская свита Чемунг содержит линзы конгломератов, состоящих из 
хорошо окатанных дискообразных кварцевых галек, в отличие от плохо 
окатанных, полусферических галек свиты Кэтскилл [136]. Отличается 
обилием конгломератов миссисипская свита Поконо [156]. Конгломера
ты, составляющие 3— 10% объема формации, представляют собой галь
ки жильного кварца диаметром 1—8 см, сцементированные кварцем. 
Наибольш ая мощность конгломератовых пластов колеблется от 1 до 
3 м. Подобные, но более мощные и более крупнообломочные кварцито- 
вые конгломераты характеризуют пенсильванскую свиту Поттсвилл 
Антрацитового угольного бассейна [143]. Галечники такого же типа и 
возраста встречаются в западной части штата Нью-Йорк (конгломера
ты Олеан) и в восточной части штата Огайо (конгломераты Ш арон). 
Они состоят главным образом из хорошо окатанных галек жильного 
кварца диаметром 2—3 см в среднем. Все эти ортокварцитовые мате
риалы, за исключением галечников Чемунг, по-видимому, являются от
ложениями рек.
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Более молодые галечники подобного состава включают галечник» 
нагорья Брандивайн в Мэриленде [179] и сходные с ними галечники 
нагорья Л аф айет  в Западном Кентукки [164]. Галечники Мэриленда 
образуют покров мощностью до Ю м ,  состоящий из хорошо окатанного 
кремня, жильного кварца и кварцита. Галечники свиты Л аф айет имеют 
приблизительно такую же мощность, но состоят главным образом из. 
кремня. Оба вида галечников являются по возрасту третичными и пред
положительно имеют речное происхождение; галечники Мэриленда, 
сформированы рекой Потомак, а галечники Л аф айет  — главным обра
зом рекой Теннесси.

Б заключение следует отметить, что, по-видимому, ортокварцитовые 
галечники представляют собой скопления очень зрелых, хорошо ока
танных галек сверхпрочных материалов. Они образуют отложения не
большой мощности и слагают лишь незначительную часть формации; 
основная масса породы обычно представлена крупнозернистыми галеч- 
никовыми песками с косой слоистостью. Ортокварцитовые галечники 
могут накапливаться реками или волнами, т. е. могут иметь либо бере
говое, либо аллювиальное происхождение. Большинство из вышеупомя
нутых галечников имеют аллювиальное происхождение. Они представ
ляют собой концентрат остаточных продуктов разрушения огромного 
количества материала. Палеозойские галечники Аппалачей, например, 
сложены главным образом жильным кварцем из существующего ныне 
метаморфического комплекса Пидмонта.

Следует отметить, что галечники характеризуются высокой сте
пенью зрелости, а ассоциирующие с ними пески — нет. В упоминавших
ся примерах разрезов Аппалачей ассоциирующие пески представлены, 
главным образом лититовыми песчаниками.

Петромиктовые конгломераты

Большую группу древних конгломератов составляют петромькто- 
вые конгломераты. В целом они представляют собой мощные, клинооб
разные, окраинные скопления галечника, образованные при разруше
нии резко возвышавшихся нагорий. Подобные галечники составляют 
значительную часть разреза, к которому они принадлежат, образуя ог
ромные обрывы, выступы или гряды. Они могут быть как базальными, 
так  и внутриформационными, залегающими на разных уровнях.

Эти конгломераты являются грубообломочными аналогами литоид- 
ных и аркозовых песчаников. Несмотря на изменчивость состава, все 
породы отличаются тем, что их главный компонент — метастабильные 

•породы нескольких типов. Наиболее распространена смесь галек или 
валунов глубинномагматического, эффузивного или осадочного и мета
морфического происхождения. Во многих случаях преобладает один 
тип или класс галек.

Крупные гранитные гальки в псефитовых отложениях играют ту 
же роль, что и полевые шпаты в песках. Содержащие гранит конгломе
раты являются грубозернистыми эквивалентами аркозов. Поэтому не
удивительно, что гранитсодержащие конгломераты обычно ассоцииро
ваны с аркозами. Из-за ограниченной способности большинства грани
тов образовывать глыбы гранитсодержащие конгломераты — это глав
ным образом аркозы с рассеянными гранитными гальками или в луч
шем случае с линзами гранитных галечников. Как гранитсодержащие 
конгломераты, так и аркозы отраж аю т быструю эрозию кристалличе
ского фундамента. В свою очередь появление гранитсодержащих кон
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гломератов указывает на сильное воздымание. Конгломераты, содер
жащ ие гальку известняков, свидетельствуют о необычной обстановке, 
которая способствует разрушению известняков, а не обычному раство
рению и удалению карбонатной массы, в результате чего накапливается 
кремневый галечник. Эта обстановка достигается при резком воздыма- 
нии и развитии локального высокого рельефа, что чаще всего отмеча
ется в зоне сбросовых уступов; такие условия преобладали во время 
накопления триасовых известняковых конгломератов в Мэриленде и 
Пенсильвании. Обильные известняковые галечники являются продуктом 
ледниковой деятельности, подтверждением этому служат зандровые 
галечники некоторых районов Иллиной
са и Висконсина. Эти галечники снесены 
ледниками из силурийских доломитов 
свиты Ниагара.

В районах активного вулканизма л а 
вы могут давать  огромное количество 
гальки. Обычно эти галечники состоят из §  ? 
обломков фельзитовых лав, хотя боль- |  
ш ая часть близлежащих лавовых пото- § 4 
ков представлена породами более ос- |  3 
новного состава. Очевидно способность £ 2 
к глыбовому раскалыванию и устойчи- !  
вость у первых, больше, чем у основных “ ' 
пород. Этот принцип подтверждается на 
примере докембрийских конгломератов 
группы Кивино штатов Миннесоты и Ми
чигана, которые состоят главным обра
зом из фельзитовых обломков, а не из 
обломков базальтовых лав, распростра
ненных гораздо шире. Вулканогенные 
гзлечники могут быть очень мощными
(1000 м или более); их образование происходило более или менее одно
временно с излиянием лавовых потоков. В отличие от гранитсодержа
щих галечников они не отражаю т крупных воздыманий или глубокой 
эрозии.

Все эти конгломераты отличаются крупными размерами галек. С а
мые мощные слои оказываются и самыми крупнообломочными (рис. 
6-10). Хотя многие валуны составляют в диаметре метр или более, 
средний размер галек колеблется от 10 до 20 см, составляя лишь одну 
десятую часть максимального разм ера (см. рис. 6-5). Как правило, вниз 
по течению наблюдается значительное уменьшение разм ера частиц, т а 
ким образом, нанесение на карту максимального размера галечников 
помогает определить систему палеотечений (см. рис. 14-5). Сортиро- 
ванность обычно посредственная или плохая, так как промежутки меж 
ду гальками заполнены песчаным материалом.

В целом окатанность этих галек от очень хорошей до хорошей, хотя 
и отдельных случаях вблизи выступов, откуда поступает материал, ока
танность очень плохая, и породу лучше назвать брекчией. Окатанность 
крупных галек резко контрастирует с очень плохой окатанностью ассо
циирующих песков.

В гальках могут проявляться следы растворения на контактах, 
в некоторых случаях в них наблюдается стилолитовое взаимопроникно
вение, особенно в известняковых галечниках [6]. В других видах галеч
ников в точках контактов наблюдаются ямки растворения [121]. Г аль

'1 2 3 4 5 678910 20 30 4050
М о щ н о с т ь ,  д ю й м ы

Рис. 6-10. Связь мощности пласта 
со средним размером зерен 
в плейстоценовых песках и галеч
никах. По [124].
Цифры п оказы ваю т количество и зм е
рений (1 дюйм равен 2,54 см)

215



ки некоторых конгломератов трещиноваты и несут следы залеченных 
микронарушений (см. рис. 6-25).

П ласты этих конгломератов обычно мощные и линзовидные, они 
характеризуются почти параллельным залеганием уплощенных облом
ков (или во многих случаях четко выраженным черепитчатым строени
ем, наглядно проявляющимся в разрезах, параллельных течению пото
ка).  Косая слоистость отсутствует, исключение составляют самые мел
кие галечники и переслаивающиеся с ними пески.

Как уже отмечалось, петромиктовые конгломераты являются наи
более распространенными, наиболее заметными и наиболее вырази
тельными конгломератовыми отложениями в геологических разрезах. 
Много примеров отложений этого типа было подробно описано в лите
ратуре. Интересные примеры представляют архейские конгломераты, 
распространенные на территории древних щитов Земли. Среди них 
можно назвать конгломераты озера Абрам на северо-западе Онтарио 
[157, 158, 192], мощность которых в отдельных мес'тах составляет 
1000 м (или более) и которые содержат гранитные валуны диаметром 
более 1 м. Аналогичные конгломераты встречаются и в других частях 
Канадского щита [96, 20], а такж е в архее Финляндии [186]. Отложе
ния позднего докембрия группы Кивино включают многочисленные кон
гломераты, некоторые из них содержат медь. Самый мощный из них. 
Большой конгломерат, мощностью более 600 м, круто наклонен и обра
зует в рельефе хребет, простирающийся на территории полуострова Ки
вино, на озере Верхнем. Он сложен хорошо окатанными, крупным» 
вулканическими обломками, главным образом фельзитовыми [105, 
212]. Гальки в среднем имеют диаметр 15—20 см, некоторые превыша
ют 30 см. Эти конгломераты переслаиваются с красными обломочными 
отложениями и лавами. Другими конгломератами докембрия, пред
ставляющими интерес, являются конгломераты формации Мерки, вос
точного рукава Большого Невольничьего озера [98]. Эта формация, 
мощность которой в некоторых местах превышает 900 м, представлена 
массивными слоями мощностью от 9 до 46 м; диаметр отдельных валу
нов достигает 1,2 м. Мощность отложений резко уменьшается вниз по 
падению. Максимальный размер валунов такж е быстро уменьшается: 
при перемещении на 27 км их размеры сокращаются до половины пер
воначальных (рис. 6-11). Конгломераты этого типа позднепалеозойского 
возраста встречаются в горах А рбакл и Уичита, в штате Оклахома, 
Конгломераты Коллинз-Ранч [89] мощностью более 600 м являются 

типичным примером. Эта толща представляет собой известняковый ва
лунный конгломерат, обломки которого достигают 75 см в диаметре. 
Другим примером служат пермские конгломератовые отложения Пост- 
Оук гор Уичита [34]. Эти отложения аркозовых валунных конгломера
тов местами содержат обломки гранита, а на других участках они 
представлены известняковыми конгломератами.

Конгломераты триасовых бассейнов восточной части США являют
ся мощными, клинообразными отложениями, представляющими крае
вые образования триасовых бассейнов, обычно связанные с обрамляю
щими их сбросами. В некоторых местах известняковые галечниковые 
конгломераты сложены полуугловатыми обломками («Потомакский 
мрамор»). Конгломераты свиты Нью арк (триас) в штате Кентукки бы
ли описаны Крыниным [119], а конгломераты бассейна Дип-Ривер 
в Северной Каролине — Рейнемундом [169].

По-видимому, все они представлены образованиями обширных ал
лювиальных конусов [138]. Конгломератовые отложения Роксбери рай
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она Бостонского залива [139, 52] являются еще одним известным при
мером отложений в районе Аппалачей.

Среди хорошо известных отложений запада  Соединенных Ш татов 
следует назвать «брекчию» Сан-Онофре (миоцен) в Калифорнии, кон
гломерат Д ж и ла  в Аризоне, конгломерат Прайс-Ривер (меловой пери
од) на плато Уосатч в Юте, а такж е конгломерат Уосатч (эоцен). Все 
эти отложения отличаются значительной мощностью, местами достига
ющей 1500 м или даж е  больше; мощность их хорошо выдержана по 
простиранию пласта, все они быстро выклиниваются вниз по падению. 
Многие конгломераты пространственно и генетически связаны с прохо
дившим одновременно воздыманием и сбросообразованием.
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Рис. 6-11. Вариации максимального размера  валунов в конгломерате. П о  [98].
■Формация М ерки (докем брий), восточный рукав, Б ольш ое Н евольничье озеро, С еверо-Западны е 
территории, К ан ада. Среднее из 10 крупнейш их валунов в к аж дой  точке (1 ф ут равен 0,3048 м; 
1 миля равна 1 ,6  км)

Рис. 6-12. Уменьшение максимального разм ера  галек вниз по течению и состав галеч
ника миоценовой молассы па севере Альп. П о  [76]

Мощные петромиктовые конгломераты характерны для накопления 
молассовых толщ во многих районах. Примером таких отложений слу
ж ат  конгломераты молассового бассейна северных Альп [14, 76, 89]. 
Они образуют большую часть проксимального (приближенного к ис
точнику сноса) молассового разреза  (мощностью несколько тысяч мет
ров), их содержание уменьшается к северу до тех пор, пока через 
200 км они не будут составлять лишь 10% от разреза. Максимальный 
размер галечников на этом расстоянии уменьшается от 1 м до 10 см. 
В составе галечника отмечается постепенное обогащение устойчивыми 
компонентами в направлении вниз по течению (рис. 6-12).

Конгломераты, описанные выше, главным образом аллювиальные. 
Они варьируют от отложений аллювиальных конусов выноса (фангло- 
мератов) [130] до отложений разветвленных и меандрирующих рек. 
Однако некоторые отложения петромиктовых конгломератов, по-види
мому, отлагались на глубоководных участках. Они представляют собой 
турбидитные конгломераты, примером которых являются меловые кон
гломераты У илер-Джордж в Калифорнии [174, 62] и архейские конгло
мераты оз. Миннитаки в провинции Онтарио [202]. Пласты конгломе
ратов Уилер-Джордж достигают мощности 30 м, окатанные валуны 
в них достигают в диаметре около 1 м. Пласты конгломератов характе
ризуются .очень крупной градационной слоистостью. Нижняя поверх
ность главного конгломерата характеризуется гигантскими рифлеными 
отпечатками. Эти отложения переслаиваются с тонкопластинчатыми 
глинистыми сланцами и алевролитами, которые, вероятно, отлагалис!
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ча плоском морском дне в глубоководных участках. Архейские конгло
мераты подобным же образом переслаиваются с темными аспидными 
сланцами и маломощными прослоями тонкозернистых алевролитов. Га
лечники и пески характеризуются градационной слоистостью, косая 
слоистость отсутствует. Отсюда видно, что крупнообломочные конгло
мераты не обязательно являются признаком мелководного осадкона
копления.

Параконгломераты (конгломератовые аргиллиты)

Конгломераты, содержащие больше матрикса, чем обломков, фак
тически являются аргиллитами с редкими, свободно разбросанными 
гальками и валунами. Во многих случаях гальки составляют в объеме 
породы 10% или менее. Однако эти отложения обычно описываются как 
конгломераты, а не как аргиллиты. Д о сих пор не было предложено 
подходящего термина для этого интересного, хотя и сравнительно не
обычного класса конгломератов. По-видимому, большинство терминов, 
которыми обозначаются эти породы, применимы к отдельным образцам 
или обнажениям, но не всегда учитывают генезис, и поэтому являются 
или неточными, или неудобными. Проблемы терминологии рассматри
вались Блэкуэлдером [9], Миллером [146], Фолком [66]; Флинтом, 
Сандерсом и Роджерсом [64, 65]; Гадландом, Геродом и Кринсли [92] 
и Шермерхорном [177]. Петтиджон предложил для этих пород термин 
п а р а к о н г л о м е р а т ы  [160]. Как и заложено в термин, в этих поро
дах что-то неправильно, или отклоняется от нормы, они отлагаются не 
так, как обычные галечники. Эти породы не являются продуктами нор
мального водного переноса. Некоторые галечные или крупногалечные 
аргиллиты представлены валунными глинами; этот термин, хотя в ос
новном и описательный, обычно рассматривается как синоним т и л л л .  
Последний является особым видом валунных глин, а именно, отложе
ниями глетчерных льдов. Термин г е р ё л л ь т о н  применен для обозна
чения галечных аргиллитов неледникового происхождения [1]; термин 
т и л л о и д  ранее применялся для обозначения похожих на тилль отло
жений сомнительного происхождения [9]. П озж е был предложен тер
мин д и а м и к т и т  для несортированных или плохо сортированных от
ложений, которые состоят из песка и (или) более крупных частиц в гли
нистом матриксе [65]. Это те породы, которые Фолк [66] назвал 
к о н г л о м е р а т о в  ы м и  а р г и л л и т а м и .  Кроувелл [43] назвал их 
г а л е ч н и к о в  ы ми  а р г и л л и т а м и .  Термин а р г и л л и т о в  ый 
к о н г л о м е р а т  имеет совершенно другой смысл, потому что он пред
назначен для обозначения конгломерата, в котором обломки (но не 
матрикс) являются пелитовыми. Термины т и л л ь  и т и л л и т  со
храняются за галечниковыми аргиллитами или валунными глинами 
ледникового происхождения. Из двух основных типов галечниковых 
аргиллитов один имеет слоистый матрикс, а у другого слоистость не 
проявляется, т. е. матрикс без текстуры.

Слоистые галечниковые аргиллиты
Слоистые галечниковые аргиллиты являются очень, редкими и весь

ма характерными породами. Они сложены тонкими пластинчатыми ар
гиллитами или аспидными сланцами, в которых встречаются малочис
ленные разбросанные фенокласты, некоторые из них не больше, чем 
зерна песка (рис. 6-13), а другие представлены крупными гальками:
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■Или д а ж е  валунами. Слойчатость вблизи крупных обломков нарушена  
и изгибается книзу и кверху, огибая обломок (рис. 6 - 14).

Такие конгломератовые слоистые аргиллиты, по-видимому, явились 
результатом внедрения падающих сверху галек на поверхность спокой
ных, глубоководных участков, на которых накапливались очень тонкие 
алевриты и илы. Эти «падающие обломки» обычно являются результа
том разноса, чаще всего глетчерными льдами, хотя вполне возможно, 
что обломки размера крупной гальки переносились в корнях плывущих 
деревьев, или речными или прибрежными льдами. Там, где такие кам-

Рпс. 6-13. Аргиллит, группа Кобальт  (докембрий),  провинция Онтарио, К анада.
К р у п н ы е ,  р а з н е с е н н ы е  п л ав у ч и м  л ь д о м  з е р н а  п ес к а ,  в н е д р е н н ы е  в а л е в р о л и т о в ы е  (св етлы е)  и 
с л а н ц е в ы е  (тем ны е)  слои (см . рис. 8-3). Б е з  а н а л и з а т о р а ,  Х90. С л о и ст о ст ь ,  в е р о я т н о ,  с е зо н н а я ;  
в идны  д в а  т е м н ы х  з и м н и х  сл о я  и три  б о л ее  к р у п н о з е р н и с т ы х  с л о я  л е т н и х  ал ев р и т о в .  М е л к и е  
прослои о т р а ж а ю т  м е ж с е з о н н ы е  п е р е м е ш и в а н и я .  А р г и л л и т  тесно  а с с о ц и и р у е т  с ти л л и то м  
(см. рис. 6-22)

Рис. 6-14. Ленточный аргиллит, группа Кобальт  (докембрий),  провинция Онтарио, 
Канада.
В и дн ы  у п а в ш а я  со л ь д а  г р а н и т н а я  г а л ь к а  и н а р у ш е н н а я  с л ои с то ст ь .  Д л и н а  в и д и м о й  ч а сти  о б 
р а з ц а  около  20 см

нн являются многочисленными, особенно в пелитовых породах, прояв
ляющих ленточную слоистость, они почти наверняка гляциального про
исхождения. Подобные отложения были названы п е л о д и т а м и  [219]. 
Некоторые тонкослоистые и тонкозернистые пепловые слои, содерж а
щие крупные, внедренные при падении, камни или глыбы, сильно напо
минают гляциальные пелиты с перенесенными на плаву и выпавшими 
гальками. Многочисленные вулканические обломки, в особенности вул
канического стекла, служат для установления вулканического генези
са этих отложений и для отличия их от истинных пелодитов.

В целом слоистые аргиллиты с перенесенными на плаву глыбами 
тесно связаны с тиллнтами и, вероятно, являются убедительным свиде
тельством наличия глетчерных льдов и гляциального происхождения 
содержащих их толщ. Пелодиты упоминались при описании отложений 
всех возрастов и местоположений. Внедренные гальки характерны для 
многих ленточных ледниково-озерных плейстоценовых глин Скандина
вии и Канады. Литифицированные разновидности этих отложений за-
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фиксированы в гляциальных пластах Ферн-Крик (докембрий) в Мичи
гане [159], в формации Гоуганда (гурон) в Онтарио [39, 155, 133],. 
в аспидных сланцах Тэпли-Хилл группы Аделейд в Австралии [28], 
в эокембрийских отложениях Швеции [123] и в ленточных глинах Иту 
в районе Сан-Паулу в Бразилии.

Тилль и тиллиты

Термин т и л л ь ,  очевидно, впервые применили в Шотландии для 
обозначения «уплотненных, массивных глин, содержащих угловатые, 
полуугловатые, и окатанные глыбы пород, отполированные и штрихо- 
ватые» [218, 78]. Этот термин является синонимом в а л у н н ы х  г лин,  
которые определяли как  «отложения, происхождение которых в гой 
или иной степени непосредственно связано с ледниковой абразией» 
[80]. Таким образом, тилль стал генетическим термином, применяемым 
для обозначения неслоистых отложений глетчерных льдов (рис. 6-15).

Термин т и л  л и т  применяется для обозначения литифицированных 
тиллей рис. 6-16). Этот термин, по мнению дю Тойта [55], принад
лежит Пенку. Гляциальное происхождение плейстоценовых тиллей бо
лее не является спорным вопросом, хотя происхождение некоторых от
ложений может быть неясным. Однако очень много неясностей остается 
в связи с так называемыми «тиллитами». Трудности возникают из-за 
того, что помимо глетчерных льдов, массивные (более или менее бес
структурные) отложения с заметным преобладанием глинистой основ
ной массы могут образовываться при участии иных факторов. К этим 
похожим на тилль отложениям неопределенного генезиса применен тер
мин т и л л о и д  [9]. Он стал обозначать главным образом диамиктиты 
негляциального происхождения, тогда как диамиктитом гляциального 
происхождения является тиллит.

Некоторые трудности возникают в распознавании тиллитов и тил- 
лоидов, потому что большая часть наших знаний и концепций относи
тельно тилля связана с изучением плейстоценовых гляциальных отло
жений. Почти все эти отложения континентальные, маломощные; мало
вероятно, чтобы они сохранились в разрезах  древних пород. Основная 
часть ледниковых отложений прошлого, по-видимому, имела морское 
происхождение, а морские тилли по многим показателям отличаются ог 
континентальных. Гарланд, Герод и Кринсли [92] учли эти отличия и 
применили термин о р т о т и л л ь  для обозначения таких отложений, 
которые образовались в результате быстрого высвобождения материа
ла из массы движущегося льда при его абляции (уменьшении массы 
ледника) и таянии; термин п а р а т и л л ь  предложен для обозначения 
отложений, образованных при переносе материала льдами и накопле
нии его в морских и озерных условиях. П роблема осложняется тем, что- 
некоторые перенесенные льдами субаквальные тилли не отличаются от 
тиллей, отложенных на суше. Истинные паратилли представляют собой 
морские отложения с большим или меньшим количеством материала, 
перенесенного льдами и главным образом падающего на дно при тая
нии льдов. Перенесенный льдами субаквальный тилль является орто- 
тиллем, даж е  если находится под толщей морской воды. Только там, 
где происходит транспортировка материала льдами, употребляется тер
мин паратилль. Естественно, что трудности номенклатуры возникают 
в связи с использованием различных терминов в процессах, формирую
щих осадок, но эти процессы нельзя видеть в обнажениях.
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Структуры. Валуны и крупные гальки в составе тиллитов геологи 
обычно называют конгломератами, несмотря на то что основная толща 
сложена преимущественно тонкозернистыми материалами — глинами 
или их литифицированными эквивалентами. В тиллях, изученных Крам- 
бейном [112], этот тонкозернистый матрикс составляет от 4/5 до 9/10 
объема отложений, и лишь от 1/5 до 1/20 объема попадает в класс га 
лек. У большинства тиллей алевролит и глина составляют от половины 
до двух третей осадка, медианный размер колеблется от 9 до 10 мкм.. 
Это, по-видимому, глинистые тилли (рис. 6-17).

Рис. 6-15. Плейстоценовый тилль. оз. Балл, хребет Уинд-Ривер, ш тат  Вайоминг. 
Фото К. Д. Холмса

Рис. 6-16. Тиллит Стурт, серия Аделаида  (докембрий) близ Аделаиды, Австралия. 
Фото Р. Т. Чемберлена

2040 512 128 32 8  2
Д и а м е т р ,  мм

Сортировка тиллей плохая. Все 48 проанализированных Крамбей- 
ном образцов тилля имеют 12 или несколько больше классов, содер
жащих не менее 1% материала. Ни в одном из классов размерности не 
представлена большая доля материала. Самый крупный проанализиро

ванный модальный класс тиллей 
5 0 1 м  г  г- —г  г г  содержит лишь 20% массы все

го образца, очевидно, модаль
ный класс не является преобла
дающим. Некоторые виды про
анализированных тиллей, по-ви
димому, имеют лишь один мо
дальный класс, хотя большин- 

1/2 1/8 1/32 1/1281/5121/2048 ство имеют два или более та
ких классов.

На гранулометрический со
став некоторых видов тиллей, 
в особенности тиллей, отлагае
мых водой, могут оказывать 

влияние различные факторы. После воздействия водных течений или 
волн возможна селективная потеря тонкозернистых частиц. Когда они 
удалены полностью, то остаточные отложения представлены главным 
образом валунами или крупными гальками. В противоположном слу
чае, когда ледники, продвигаясь через песчаные отложения, приобрета

Рис. 6-17. Гистограмма тилля Висконсин 
(плейстоцен), Кэри, ш тат  Иллинойс, США.
С о с т а в л е н а  по 10 о б р а з ц а м
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ют их значительную часть, тилль может стать сильно обогащенным 
песком.

Хотя тилль и тиллит состоят главным образом из тонких материа
лов, они могут содержать очень крупные валуны. Валуны диаметром 
1 м довольно редки, но не являются исключением. Известны гляциаль- 
ные эрратические валуны, масса которых превышает 1000 т. Так как 
основная часть тилля имеет размер 1 мкм и менее, а самые крупные — 
1 м и более, происходит колебание размеров в миллион раз. Таким об
разом, тилль — самый плохо сортированный из всех осадков.

Рис. 6-18. Валуны тилля (плейстоцен), Иллинойс.
О б р а т и т е  в н и м а н и е  на ш т р и х о в а т о с т ь ,  о г р ан ен п о с ть ,  с т есн е н н ы е  к р а я  и углы .  С а м а я  
к р у п н а я  г а л ь к а  и м ее т  д и а м е т р  о к о л о  13 см

Фон Энгелен [200] придерживался мнения, что гляциальные круп
ные и средние гальки имеют одинаковую форму с характерными при
знаками гляциального воздействия (рис. 6-18). Типичны обломки, на
поминающие по форме ограненный и исштрихованный утюг. Деталями 
такой крупной гальки являются: 1 — приблизительно треугольная фор
ма в плане, при этом наибольшая и самая ровная грань расположена 
внизу; 2 — заостренный, испещренный штрихами выступ на высшей 
точке самого острого угла нижней грани; 3 — слегка исштрихованная 
или зазубренная тыловая сторона над линией основания треугольника; 
4 — тенденция к образованию выпуклости в верхней части «утюга»; 5 — 
боковые грани, расходящиеся в направлении к вершине; 6 — сколы или 
борозды на нижней грани или в носовой части «утюга»; 7 — штриховка 
на боковых гранях диагонально спускается в направлении к вершине; 
8 — существуют признаки того, что отклонение от нормы или отсутст
вие одной из вышеперечисленных особенностей в хорошо обработанной 
гальке объясняется особой конфигурацией первичного обломка, харак
тером и текстурой породы, а такж е составом образца.

Описание Энгеленом конечных форм обломков пород, подвергших
ся гляциальному воздействию, было подтверждено количественными 
данными, собранными Уэнтуэртом [208], который провел анализ 626 
гляциальных крупных галек. Триста образцов, подвергшихся всесторон
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нему гляциальному воздействию, были изучены детально. Бы ла прове
дена классификация крупных галек по их общей конфигурации. В ре
зультате выявлена преобладаю щая пластинчатая форма, частично опре
деляемая первичным уплощением обломка и продолжительной абрази 
ей двух первоначальных противоположных главных граней. Изучение 
краевых профилей (наблюдаемых, когда галька леж ит на наиболее 
устойчивой грани) указывает на то, что пятиугольная форма, очевидно, 
самая распространенная. Приблизительно 2/3 галек имеют пятиуголь
ные, четырехугольные, треугольные, многоугольные, трапециевидные- 
или почковидные очертания. Форма «утюга», замеченная Энгеленом, 
подтверждается фактическим подсчетом. Типичные профили галек по-

Рис. 6-19. Профили пятиугольных и других «утюгообразных» ледниковых галек и 
валунов, крупнейшие из которых имеют длину 18 см. По [208].
Сторона, обращ енн ая по движ ению  ледни ка, н аверху; заш трихованы  следы  ш трихозанности и 
зазубренности

Рис. 6-20. Степень ограненности и штриховатости 626 галек и валунов из ледниковых
наносов Висконсин (плейстоцен), близ Б арабу ,  ш тат  Висконсин. П о [208].
А — известняк, Б — другие породы. Классы : I — нет ни ш триховки, ни граней; II  — сл аб ая  штри- 
ховатость; II I  — четкая ш триховатость с одной стороны; IV — четкая ш триховатость с двух  сто

рон или пересекаю щ аяся ш триховатость с одной стороны; V — сетка ш триховатости на двух гр а 
нях; VI — сетка ш триховатости на нескольких гранях

казаны на рис. 6-19. Средняя галька представляет собой плитообраз
ный обломок, длина которого в 1,4 раза  больше его ширины и в 2,25 
раза  — толщины. Некоторые крупные гальки имеют длину, превышав
шую в 4 раза  их толщину и в два раза  — ширину. Из 300 рассмотрен
ных крупных галек 128 имели хорошо окатанные края, 116 характери
зовались умеренной окатанностью и 56 были острыми, оскольчатыми. 
Таким образом, на большинстве галек заметны вполне определенные 
свидетельства их поверхностной шлифовки. Характерные концы и края 
«отталкивания» крупных галек, названные Уэнтуэртом с р е з а н н ы м и  
р у б ц а м и  (sn u b -scars ) , четко выделялись на 43 гальках, хорошо были 
видны на 107, слабо заметны на 42. Хотя на 108 образцах их не было 
видно, однако эти знаки дробления в «подветренных» (в отношении 
давления) краях достаточно многочисленны, чтобы считать их харак
терной особенностью крупных гляциальных галек. Типичный тиллевый 
камень покрыт штриховкой, хотя подобная штриховатость более свой
ственна определенным видам пород; в целом она, без сомнения, не 
столь широко распространена, как предполагалось. Изучение борозд 
Уэнтуэртом [208] показало, что в исследованных им образцах лишь 
10% известняков и лишь 1% всех пород оказались штрихованными 
(рис. 6-20). Уэнтуэрт установил, что штрихи практически параллельны 

друг другу и в целом параллельны длинной оси тиллевого камня.
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Состав. Хотя состав тиллей и тиллитов очень разнообразен, почти 
все они характеризуются набором невыветрелых глыб и тиллевых кам
ней, помещенных в массу матрикса. Тиллевые камни, хотя они пред
ставлены преимущественно породами подстилающего основания, ча
стично состоят из инородных для этих участков материалов. Тиллевые 
камни представлены различными типами пород: осадочными, метаоса- 
дочными, а такж е глубинномагматическими и эффузивными извержен
ными. В плейстоценовых тиллях тщательный подсчет и нанесение на 
диаграмму распределения и количества тиллевых камней или опреде
ленного типа пород позволяет определить модель глетчерного потока и 
дать такж е значительную информацию о природе недоступных пород 
ложа и даже, в некоторых случаях, о расположении скрытых залежей 
руды [166].

Матрикс тиллей, если он невыветрелый, обычно темно-голубовато
серый, а при окислении — бурый. Обычно цвет тиллитового матрикса 
изменяется от темно-серого до зеленовато-черного. Матрикс сильно на
поминает граувакковый (которым он вероятно и является) и состоит из 
свежих, угловатых зерен кварца, полевого шпата и обломков породы, 
расположенных в мелкозернистой массе (рис. 6-22). В собственно тил- 
литах матрикс, по-видимому, обогащен хлоритовыми и слюдистыми 
компонентами и, вероятно, является продуктом слабого метаморфизма 
первичной глинистой составляющей тилля. В регионах с развитием 
толщ известняка истертый в порошок карбонат является обычным ком
понентом и способствует тому, что подобные отложения становятся 
сильно известковыми.

Валовой состав тиллевого или тиллитового матрикса в значитель
ной степени напоминает матрикс граувакк и родственных пород (табл. 
6-3). Обычно эти материалы обогащены алюминием, железом, щелоч
ными землями и щелочными металлами. Тилли в районах развития из
вестняков в значительной степени известковые и соответственно имеют 
высокое содержание СаО и С 0 2, а такж е и M gO в том случае, если по
роды были доломитовыми.

Тилли и тиллиты с падавшими со льдин валунами отличаются от 
ортотиллей следами вымывания и удаления тонких частиц. Матрикс 
может быть более песчаным и, соответственно, содержание А120 3, желе
за и К20  более низкое, a S i 0 2 — более высокое.

Стратиграфические аспекты. Мощность отдельных тиллевых покро
вов и тиллитов колеблется в широких пределах от одного-двух метров 
до сотен метров. Ввиду того что ледниковые явления обычно много
кратны, вероятно, что в отдельных разрезах может быть представлено 
несколько тиллевых или тиллитовых пластов. Такие гляциальные слои 
были скорее продуктами континентальных, а не горных ледников, по
этому тиллиты обычно обнаруживают на большой площади в породах 
одного возраста. Эпохи оледенения — это региональные, а не локальные 
явления. Поэтому тиллиты не обязательно имеют местное распростра
нение, как, например, оползни, обвалы и другие сходные образования.

Многие, но не обязательно все тилли залегаю т на «валунных мосто
вых». Это положение верно только для первых или самых нижних час
тей разреза тиллей или тиллитов. Более высокие, молодые тилли могут 
переслаиваться с ледниково-озерными и флювио-гляциальными слоями, 
что свойственно континентальным тиллям. Морские тилли, в особенно
сти с падавшими со льдин валунами, обычно не покоятся на «валунной 
мостовой».
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Почти универсальными и наиболее важными спутниками тиллей 
или тиллитов являются ленточные глины или их литифицированные эк
виваленты (варвиты или пелодиты). Эти материалы имеют исключи
тельно равномерную слоистость, которая отраж ает сезонные отложения 
глин (или их литифицированных разностей — аргиллитов и аспидных 
сланцев) в спокойных пресноводных озерах (см. рис. 6-13). Многочис
ленные, перенесенные льдами, угловатые глыбы (как крупные, так и

Т а б л и ц а  6-3

Химический анализ тиллей и тиллитов

Ко мпонепт A Б В
Г

Д E

S i 0 2 6 1 ,98 61 ,6 8 64 ,59 80 ,34 59,32 61 ,57
а 120 3 17,20 16,48 14,66 7 ,66 12,34 14,57
F e 20 3 1,42 1,73 2 ,8 9 1,39 2 ,2 9 1 ,80
FeO 4 ,4 9 5,61 3 ,55 0 ,72 3 ,72 5 ,5 4
МпО 0, 10 0 ,09 0 ,08 — 0 ,45 —
M gO 3,27 3,18 3 ,83 0 ,83 4,01 3,01
CaO 1,00 0 ,5 3 0 ,46 1,51 5 ,2 0 2 ,4 0
N a20 5 ,27 3,99 1 ,60 2 ,13 1 ,80 2 ,4 6
K20 2 ,0 4 2 ,62 5,86 1,94 2 ,5 2 2 ,2 7
H 20 +
H 20 -

2 ,7 0  
0 ,1 0

2 ,95
0 ,08

1,66 \  
0 ,0 8  / 2,63** 7,76** 2 ,88

T i 0 2 0 ,6 0 0 ,4 9 0 ,4 7 0,42 0 ,55 0 ,5 0
P 20 5 — 0 ,20 0 ,22 След 0 ,30 0, 18
c o 2 — 0 ,12 0,31 — _ 2 ,8 7
с — 0 ,0 0 0 ,07 — — —.
s — 0, 11 0,01 — —
BaO —

0 ,0 4
99 ,97

--

Минимум 0 0 , 0 s 3

С у м м а 100,15 99Г89* 100,35 99,59 100,27 99,69

* В клю чает SO 3 0,01; F  0,05 
** Потери при прокаливании.
А. Тиллиты Гоуганда (гурон), О нтарио. А налитик М. Ф. Коннер [39].
Б. Ленточный аргиллит (иелодит), ф орм ация Гоуганда, О нтарио. А налитик Л. Н. Т арран  [162]. 
В. Тиллит Ф ерн-К рик (докем брий), округ Д икинсон, ш тат М ичиган, США. А налитик Б. Брунн. 
Г. Тиллит И панем а (перм о-карбон), С ан-П аулу, Б разили я. А налитик Ф онтура [131].

Д . Тиллит Б арра-Б он ита  (перм о-карбон), П аран а , Б разили я. А налитик М. Ф онтура [131].
Е. Тиллит Д ви ка (перм ь). Ю ж ная А фрика (Труды Универс. Торонто, геол. сер., 1921, Кч 12, 

с. 63—67).

мелкие), которые встречаются в этих слоях, свидетельствуют об их фор
мировании в ледниковой обстановке. Наоборот, отсутствие подобных 
перенесенных льдинами эрратических обломков ставит под сомнение 
ледниковое происхождение многих древних отложений. Д а ж е  в шлифах 
грубые угловатые зерна кварца можно наблюдать в тонкозернистых 
алевритах или прослоях аспидных сланцев, что является микроскопи
ческим доказательством транспортировки материала плавающими аген
тами (льдинами) (см. рис. 6-13). Как отмечал Линдсей [133], ленточ
ная текстура широко известна в гляциальных озерных слоях, но она 
обычно не отмечается в морских осадках. Поэтому хотя падавшие со 
льдин валуны в тонкослоистом матриксе могут быть морскими, в истин
ной ленточной текстуре они имеют пресноводное происхождение.

Флювиогляциальные пласты, ассоциированные с тиллями и тилли- 
тами, во многих отношениях сходны с негляциальными аллювиальными
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галечниками. Подобные отложения обычно ассоциированы с тилли* 
тами.

Так как плейстоценовые тилли обычно ассоциированы с лёссами 
(эоловыми алевритами), можно предположить, что литифицированные 
эквиваленты можно найти в древних гляциальных разрезах. Вероятно, 
этот случай не типичен, потому что большинство «ископаемых» гляци
альных слоев скорее морского, а не континентального происхождения.

Распределение во времени и пространстве — примеры. Тиллиты не 
связаны с определенным временем или местом. Коулман [38] подыто
жил известные и проблематичные скопления гляциальных слоев. Одна
ко такие отложения менее распространены, чем некогда предполага

лось; большинство считавшихся ра
нее тиллитами образований оказа
лись негляциальными тиллоидами, 
а не истинными тиллями. Кроувел п 
Флейкс [44] обобщили все сведения, 
касающиеся фанерозойских оле
денений. Известно четыре периода 
широко распространенных оледене
ний: соеднедокембрийскпй (около
2150—2500 млн. лет), эокембрий- 
ский, пермско-каменноугольный в 
Южном полушарии и плейстоцено
вый.

Среднедокембонйские (эфебич 
Геологической Службы Канады) 
гляцпальные отложения были изве
стны давно. Лучше всего описаны 
тиллиты гоугандской формации 
(верхний гурон) восточной части про

винции Онтарио и прилегающей части Квебека. Ранее описанные Уилсо
ном [216], они совсем недавно изучались Овеншайном [155] и Линд
сеем [133]. Формация Гоуганда, развитая на площади нескольких 
тысяч квадратных километров, содержит штрихованные камни; тилль 
местами подстилается ледниковой мостовой [176] и представлен лен
точными аргиллитами, содержащими перенесенные льдами глыбы (см. 
рис. 6-13, 6-14, 6-22 и 6-23). Породы, сходные по характеру и, как 
полагают, того же возраста, встречаются в группе Гурвиц Северо-За
падных территорий Канады [8]. Считается, что относящиеся к нижнему 
гурону ко:-~\ломератовые толщи Рамсей-Лейк и Брус являются паракон
гломератами гляциального происхождения [71]. Эти отложения, по
добны тиллитам Ферн-Крик северной части Мичигана [159], рассма
триваются некоторыми исследователями как одновозрастные с пред
полагаемыми тиллитами [221] формации Рини-Крик [167] того же 
района.

Вероятно, более известными и более распространенными являются 
гляциальные отложения эокембрия. Они, по-видимому, имеют плане
тарное распространение и, возможно, лучше всего изучены в северной 
части Норвегии [189, 168]. Тиллиты того же возраста известны на 
Шпицбергене и в Восточной Гренландии, в Австралии (ледниковые от
ложения Стурт Аделаидской серии) [102, 49, 25, 142], в горной цепи 
Уосатч штата Юта [10] и в других местах. Ледниковое происхождение 
этих отложений, в частности «тиллитов» Уосатч, некоторыми исследо
вателями оспаривается [40]. Д ля  отложений Норвегии и Австралии

Рис. 6-23. Тиллит Гоуганда, группа К о 
бальт (докембрий),  вблизи залива  Грин, 
северное побережье озера Гурон, про
винция Онтарио, К анада.
Вид в ш л и ф е  п р е д с т а в л е н  на  рис . 6-22,6.
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твердо установлен ледниковый генезис, но, по-видимому, они ско
рее морские, чем континентальные. Детальный критический разбор 
работ по эокембрийскому оледенению был осуществлен Гарлан
дом [91].

Наиболее известными из всех ледниковых отложений, без сомне
ния, являются пермско-каменноугольные толщи в Южном полушарии. 
Сюда входят тиллиты Двика Южной Африки [55, 87, 44], гляциальные 
и перигляциальные отложения бассейна Конго [103], тиллиты каменно
угольного возраста в Бразилии и других частях Южной Америки [131,. 
68], ледниковые отложения Австралии и Тасмании [204, 44], леднико
вые отложения Талхир в Индии [187], афонские тиллиты Фоклендских 
островов [68] и ледниковые отложения Антарктики [69]. Возрастная 
принадлежность этих отложений критически пересматривалась и, по- 
видимому, они действительно являются ледниковыми отложениями это
го возраста. Они представляют одно из наиболее документально обос
нованных и обширных древних оледенений.

Плейстоценовая ледниковая эпоха оставила о себе яркие и много
численные свидетельства в Северной Америке и Европе. Отложения 
этой эпохи легко изучаются в континентальных обнажениях, где можно 
видеть, что они являются продуктом многократного оледенения и 
в большинстве случаев представлены тонкими (несколько десятков 
метров) и неконсолидированными осадками. Признаки этой ледниковой 
эпохи в морских условиях гораздо менее убедительны. Они были ч а
стично описаны Миллером [146]. Д л я  более подробного ознакомления 
рекомендуем монографию по плейстоценовой ледниковой эпохе Флинта 
[63]. Помимо установленных ледниковых эпох, перечисленных выше, 
предполагалось, что имеются и другие отложения ледникового проис
хождения. Повторное изучение некоторых из этих отложений ставит 
под сомнение их ледниковое происхождение. Примером является так 
называемый «Тиллит» Сквонтум района Бостон-Бэй [175], который 
хотя и напоминает тиллит во многих отношениях, но лишен многих от
личительных черт и, вероятно, имеет неледниковое происхождение [52]. 
Подобные отложения встречаются в геосинклинали Западного Конго, 
но недавние иссл-едования поставили под сомнение их ледниковое про
исхождение [178]. Однако, по-видимому, существуют настоящие лед
никовые отложения, помимо тех, которые принадлежат к четырем глав
ным эпохам. Ими, например, являются некоторые ордовикские отлож е
ния Северной Африки [2].

Происхождение и геологическое значение. Несмотря на то что 
о тиллях было много написано, механизм их образования полностью не 
изучен. Связь состава тиллей и соседних коренных пород изучалась как 
в США [134, 100], так и в других странах. Гранулометрический состав 
тиллей частично исследовался Крамбейном [112] и Крамбейном и Тис- 
делом [118]. Механизмы гляциального осадконакопления и сопряжен
ные процессы рассматривались Гарландом, Геродом и Кринсли [92]. 
Условия накопления морских гляциальных образований были проана
лизированы Кэри и Ахмадом [29]. Этот вопрос рассматривался в тру
дах симпозиума [82, 63] и Флинтом. Важно отметить, что хотя наши 
знания о ледниковых процессах и ледниковых отложениях (основанные 
на изучении плейстоценовых и современных ледников) в основном сво
дятся к сведениям о континентальных оледенениях, в древних разрезах, 
по-видимому, представлены главным образом осадки, связанные с мор
скими оледенениями. Непонимание этого факта приводит к путанице 
в интерпретации. Следует различать тиллиты с валунами, перенесенны
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ми льдинами (паратилли), и отложенные ледниками тилли (орто- 
ти л ли ) .

Геологическое значение тиллитов очевидно. В приложении только 
к оледенениям альпийского типа тиллиты прошлого, особо обширные 
по площади, отмечают периоды интенсивного и широко распространен
ного похолодания. Причины подобных значительных климатических из
менений и механизмы распространения многих древних тиллитов 
в очень низких широтах все еще неизвестны. Очевидно, с ранних пор 
Земля подвергалась оледенениям таким же обширным, какими они 
были в недавнем прошлом и в настоящее время. Этот факт подает на
дежду, что такие явления можно было бы использовать для корреля
ции докембрийских отложений, в которых отсутствуют окаменелости, 
а также другие возможности обычных способов корреляции.

Тиллоиды («герелльтон») — неледниковые 
галечниковые аргиллиты

Не всякое хаотичное отложение с большими, внедренными в глини
стый матрикс глыбами, является тиллитом. Следует проявлять большую 
осторожность при распознавании истинных тиллитов и других образо
ваний, напоминающих их — тиллоидов. Многие грязевые потоки, ополз
ни, солифлюкционные отложения и некоторые вулканические туфы и 
брекчии сильно напоминают тилли. Различие между тиллитами и тил- 
лондами часто трудно выявить, и это послужило поводом к расхожде
нию в оценках отдельных отложений и к обширной полемике. Полное 
обобщение проблемы и критериев, используемых для установления раз
личий между тиллями и тиллоидами, даны Шермерхорном и Стэнтоном 
[178], Кроувеллом [43] и Гарландом, Геродом и Кринсли [92].

Определения. К ак упоминалось ранее, термин д и а м и к т и т ,  или 
п а р а к о н г л о м е р а т ,  применялся для обозначения таких пород, 
у которых рассеянные фенокласты включены в очень тонкозернистый 
матрикс. Т и л л ь  (и тиллит) является диамиктитом ледникового про
исхождения, а термин т и л л о и д  применяется к неледниковым диамик- 
титам. Акерманн [1] предложил термин г е р е л л ь т о н  для этих отло
жений.

Структуры, текстуры и состав тиллоидов. Так как тиллоиды явля
ются продуктами нескольких различных процессов, они проявляют раз
нообразие текстур и структур и отличаются по характеру ассоциирую
щих отложений, а такж е по общей геометрии и размерам.

Более крупные, более обширные по площади и наиболее характер
ные (и, возможно, наиболее распространенные) тиллоиды связаны с 
подводным гравитационным течением. Субаэральные тиллоиды, связан
ные с оползнями, солифлюкцией и т а к  далее, являются локальными или 
ограниченными по характеру, и так как они субаэральны и подвержены 
эрозии, вероятность их сохранности мала. Они могут представлять ин
терес лишь для исследователей, занимающихся геологией четвертичного 
периода. С другой стороны, отложения, связанные с подводным тече
нием массы, являются распространенными и обширными, и многие из 
них были неправильно интерпретированы и рассматривались как гля- 
цнальные.

Негляциальные конгломератовые аргиллиты, или тиллоиды, варьи
руют от хаотичных ассоциаций крупнозернистых материалов, внедрен
ных в аргиллитовый матрикс, до аргиллита с редкими крупными галь
ками (рис. 6-24). Матрикс может либо иметь подчиненное значение по 
сравнению с крупными обломками, либо преобладать. Многие галечные

230



аргиллиты, описанные Кроувеллом [43], на 80% состояли из матрикса 
и на 20% из рассеянных обломков. Самые крупные обломки могут иметь 
размер валуна.

При более внимательном рассмотрении оказывается, что многие из 
валунных слоев мощностью 50 м или более представляют собой хаотич
ные, бесструктурные отложения. В других случаях имеется остаточная 
слоистость, хотя и мало различимая. Особо примечательно наличие пе
ремятой массы песчаника или глинистого сланца, пород, подобных тем, 
которые залегают под галечными аргиллитами. Она представлена изо
гнутыми или закрученными слоями, названными Кроувеллом [43] 
«оползневыми опрокинутыми склад
ками обрушения». Болсс стойкие 
гальки обычно внедрены в глыбы 
глинистых сланцев или песчаников, 
свидетельствуя о том, что последние 
были мягкими вовремя включения 
в состав аргиллитов. Помимо этих 
смятых «интракластов», галечные 
аргиллиты содержат много инород
ных галек и валунов, часто имею
щих полимиктовый состав и очень 
хорошо окатанных. По-видимому, 
подводный поток поглощал сильно 
размытые полимиктовые гальки 
обычного вида. Следовательно, эти 
ксенокласты могут быть породами 
любого типа, включая гранит.

Литологические ассоциации. Тил- 
лоиды, возникшие в результате
подводных грязевых потоков, ассоциируют с морскими осадками, обыч
но с глубоководными турбидитнымп песчаниками и глинистыми слан
цами. Они встречаются в виде более или менее мощных пластов и линз, 
включенных в эти отложения. Однако в этих разрезах отсутствуют тон
кослоистые аргиллиты с эрратическими глыбами, перенесенными льди
нами, которые являются диагностическими для определения леднико
вого происхождения.

Распределение во времени и пространстве. Замечательные описания 
древних негляциальных галечных аргиллитов были опубликованы Кро
уэллом [43], Шермерхорном и Стэнтоном [178], М ак-Брайдом [135] 
и Доттом [52].

Массивные морские аргиллиты, содержащие рассеянные гальки, 
встречаются в Калифорнии, в особенности в позднеюрских и раннеме
ловых толщах. Они были описаны и проиллюстрированы в классиче
ской работе Кроуэлла по галечным аргиллитам [43]. Так называемый 
Сквонтум — «Тиллит» района Бостон-Бэй является характерным при
мером этого класса пород. Они ранее рассматривались как ледниковые 
отложения [175], но были впоследствии интерпретированы [52] как 
отложения подводных грязевых потоков.

Слои Сквонтум содержат несколько конгломератовых пластов мощ 
ностью до 10 м и более, которые на 50% или более представлены аргил
литами и содержат крупные угловатые или деформированные интра- 
класты слоистого аргиллита. Ассоциирующие с ними слои включают 
сортированные галечники и граувакки.

Широко известны валунные пласты формации Хэймонд (пенсиль-

Рис. 6-24. Галечный аргиллит (верхний 
чел) ,  Пнджои-Пойнт, Калифорния.
О б р а т и т е  в н и м а н и е  на  о к а т а н н о с т ь  о б л о м к о в
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ваний) района Марафон, штат Техас. Сообщалось, что там встречаются 
глыбы до 30 м в диаметре. Эти валунные аргиллиты долгое время были 
загадкой [111]. Они интерпретировались Бейкером [4] как ледниковые. 
Недавнее повторное изучение [135] показало, что они являются про
дуктом подводных оползней, грязевых и турбидитных потоков. Блоки 
необычно больших размеров, по-видимому, слишком крупны, чтобы iu 
могли принести турбидитные потоки; предполагают, что они оторвались 
от подводных взбросовых уступов [111].

В эокембрийской геосинклинали Западного Конго галечниковые 
аргиллиты развиты на большой площади; предполагают, что они имеют 
ледниковое происхождение. Несмотря на их большую распространен
ность, Шермерхорн и Стэнтон [178] рассматривают их как продукты 
подводных грязевых и турбидитных потоков.

Сообщалось и о других тиллоидах, но лишь немногие из них были 
изучены в достаточной степени. К числу возможных субаквальных от
ложений грязевых потоков относят брекчию Кау-Хедд Ньюфаундленда 
[110], так называемый «Тиллит» Уосатч [40], конгломерат Левис 
в Квебеке [154], третичный «Тиллит» Ганнисон в Колорадо [196] и 
галечниковые и валунные юрские и меловые аргиллиты в Кейп-Бланко 
в Орегоне [52]. Девонский карбонатный конгломерат «обломочных по
токов» был описан Куком и др. [42].

Происхождение тиллоидов. Большинство тиллоидов, точнее — наи
более представительных их разновидностей является продуктом под
водного гравитационного движения, хотя некоторые довольно мелкие и 
локализованные отложения могут быть субаэральными. Как подчерки
вал Дотт, эти движения могут быть нескольких видов: подводное сколь
жение или оползание, подводное движение пластичных масс и вязкий 
поток жидкости. Первые два ведут к образованию тиллоидов, послед
н и й — к формированию турбидитного потока. В первых двух может 
быть сохранена некоторая стратификация, хотя она обычно сильно на
рушена. Если скорость и турбулентность увеличиваются в достаточной 
мере, то сцепление между частицами исчезает, и материал превраща
ется в суспензию и движется в виде турбидитного потока. Большинство 
подводных несортированных галечных аргиллитов представляют собой 
остановившиеся потоки, которые только что перешли предел жидкост
ного состояния— критическое процентное содержание паровой воды, за 
которым материал более не ведет себя как пластичное твердое веще
ство. Тиллоиды довольно редки в геологических разрезах, потому что 
как только достигается жидкостный предел, вязкость быстро уменьша
ется. Таким образом, если предел пластичности потока превышен, не
избежно образование турбидитного потока с сопутствующей сортиров
кой и распределением обломков по размерам.

Возникновение обвалов и появление в результате этого подводного 
гравитационного движения может быть результатом перегрузок, накло
на склонов выше критического, землетрясений и гидравлических давле
ний, вызванных приливами, фильтрацией или штормами.

Имеются сведения о подводных оползнях и подводных грязевых 
потоках на озере Цуг в Швейцарии и в некоторых норвежских фиордах 
[1], хотя о характере и структуре образовавшихся отложений известно 
немного. В фиордах материал оползней был транспортирова на значи
тельные расстояния. Необычные размер и мощность предполагаемого 
потока Больших банок свидетельствуют о том, что эти агенты в состоя
нии образовать конгломератовые аргиллиты (тиллоиды), и нет необхо
димости привлекать для объяснения какой-либо другой механизм. Их
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залегание, в некоторых случаях в переслаивании с тонкозернистыми 
породами, содержащими глубоководные фораминиферы, как, например,, 
в разрезе Крик в С анта-П аула [43], служит еще одним доказательст
вом в пользу этой интерпретации.

Некоторые конгломераты, менее удачно названные конгломерато- 
выми аргиллитами, такж е одно время связывались с подводными ополз
нями и турбидитными потоками. Эти отложения не очень отличаются 
от плохо сортированных незрелых галечников, образовавшихся на су
ше, таких как фангломераты. Однако ассоциации этих слоев и другие 
соображения требуют необычного способа переноса и обстановки отло
жения. Конгломераты переслаиваются с морскими глинистыми сланца
ми, они обычно характеризуются сортированной слоистостью; в ассо
циирующих песках отсутствуют косая слоистость и другие признаки 
мелководного осадконакопления, которых можно было бы ожидать, 
если бы галечники имели прибрежное или наземное происхождение. 
Подобные конгломераты типичны для верхнемеловых пластов долины 
Сан-Хоакин в Калифорнии [24]; для плиоцена бассейна Вентура, где, 
как полагают, они накопились на глубине не менее 1220— 1525 м [149], 
и для формации Сьерра-Торро (мел) в Патагонских Андах [182]. М е
ловые конгломераты Уилер-Джордж в Калифорнии и архейские кон
гломераты в районе озера Миннитаки, штат Онтарио, вероятно, отно
сятся к этому ж е  т и п у  ( с м ,  с ,  217) .

Диагенез конгломератов

Конгломераты, подобно всем осадочным породам, после отложения 
подвергаются изменениям. Наиболее существенным процессом является 
литификация, или затвердение, обычно сопровождающееся выпадением 
цемента, который связывает составляющие обломки воедино. Ц емента
ция обычных галечников существенно не отличается от цементации 
песков. В некоторых галечниках, слабо сцементированных карбонатами, 
процесс цементации начинается с нижних частей галек и валунов. При 
удалении из породы они оставляют тонкий карбонатный панцирь на 
нижней стороне, в котором содержатся интерстициальные зерна песка. 
Галечники с открытыми межгалечными полостями цементируются 
друзовидным кристаллическим цементом, обычно зубчатым кальцитом. 
В некоторых из них карбонат образует слоистую корку на гальке, что 
особенно характерно, в частности, для галечников, сцементированных 
каличе. Нередко галечники с открытыми полостями имеют грязевую обо
лочку на гальках [31]. Это покрытие может значительно уменьшить 
проницаемость.

Конгломератовые аргиллиты цементируются не только путем вне
дрения цемента, но и благодаря диагенетической или слабой метамор
фической перекристаллизации глины и превращению этого материала в 
плотный аргиллит. (Д ля  детального ознакомления с этими изменения
ми рекомендуем обратиться к разделу, посвященному диагенезу гли
нистых сланцев и аргиллитов).

Другие диагенетические изменения в конгломератах представлены 
внутрислойным растворением, которое происходит на контактах между 
гальками. Во многих случаях в известковых конгломератах между 
гальками возникает стилолитовое взаимопроникновение [6]. Такие 
стилолитовые контакты известны в кварцитовых конгломератах, в галь
ках из яшмы и кремня. Иногда растворение на контакте галек приво-
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днт к возникновению углублений, тогда менее растворимая галька ока
зывается вдавленной в другую [121].

Механическое давление приводит к деформации галек даже при 
условии, что конгломераты деформированы несильно. Некоторые галь
ки кварцевого и кварцитового состава имеют трещины или микронару 

имения, которые представляют собой мелкие ступенчатые смещения на 
поверхности гальки. Это залеченные трещины, галька же обычно оста 
ется целой (рис. 6-25).

Внутриформационные конгломераты, или брекчии эти — крупно
обломочные отложения, образованные почти одновременно с фрагмен
тацией и переотложениями рассматриваемого пласта [201, 60]. Подоб
ная фрагментация и переотложение могут указывать на небольшой пе
рерыв в отложении формации в целом. Обломки всегда имеют сугубо 
местное происхождение, они практически не подвергаются переносу и 
лишь слабо выветрелые. Хотя многие брекчии, например брекчии склона, 
можно в определенном смысле рассматривать как внутриформационные, 
они таковыми не считаются. Внутриформационные брекчии обычно при
урочены к одному седиментационному подразделению — тонкому пласту 
мощностью от нескольких сантиметров до метра. Они могут широко 
распространяться и прослеживаться на несколько километров или более, 
но вообще они очень ограничены пространственно.

Термин н н т р а к л а с т  был введен Фолком [67] для описания 
«обломков почти одновременных слоев, обычно слабо сцементированных 
карбонатных отложений, которые были отторгнуты из прилегающих 
частей морского дна и затем переотложены, образовав новые отложе
ния». Несмотря на то что термин применяется к известковым морским 
осадкам, обломки глинистого сланца в песчанике весьма распростране
ны и имеют внутриформационное происхождение. Поэтому можно ска
зать, что гальки любого внутриформационного конгломерата независи
мо от состава или места происхождения являются интракластами.

Интракласты образуются в результате нескольких различных про
цессов: наиболее часто в условиях мелководья и временных отливов, с 
последующим обезвоживанием и растрескиванием ила. Последующее

Рис. 6-25. Гальки с разломами, возраст и местоположе
ние неизвестны. Фото К. Веиееа

Внутриформационные конгломераты
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затопление растрескивающихся слоев нарушает положение обломков, 
которые могут слегка передвигаться и отлагаться вместе в виде тонко
го выдержанного конгломерата, состоящего из уплощенных галек. В 
некоторых случаях фрагментация объясняется подводными оползнями 
или обвалами [165], зона брекчирования может прослеживаться в силь
но складчатых и интенсивно смятых слоях. С другой стороны, конгло
мераты высыхания не демонстрируют такой связи с конседиментацион- 
ными деформациями а, напротив, приурочены к зонам растрескивания 
ила и другим особенностям побережья.

Наиболее распространены два типа внутриформационных конгломе
ратов. Один тип характерен для некоторых известняков и доломитов, 
в особенности для тех, которые являются песчаными или оолитовыми. 
Интракласты в подобных конгломератах или брекчиях представлены 
небольшими обломками извест
няка (или доломита), включен
ными в известняковый или песча
но-известняковый (или доломито
вый) матрикс (рис. 626). Такие 
брекчии, интракластовые рудиты 
Фолка [67], содержат уплощен
ные, дисковидные, хорошо ока
танные гальки, образовавшиеся 
в процессе эрозии полуконсоли- 
дированных карбонатных осад
ков. Обломки могут состоять из 
известняка или доломита любого 
типа, но, по данным Петтиджо- 
на, они чаще всего тонкозерни
стые или микритовые. В грубых 
конгломератах обломки внедре
ны в матрикс карбонатного пес
ка, обычно оолитовый или содер
жащий окатанные зерна кварца.
Подобные конгломераты, веро
ятно, являются продуктом высы
хания и затвердевания изве
стковых илов, но могут такж е быть результатом подводной ф раг
ментации и переноса турбидитными потоками. Первые, вероятно са
мые распространенные, связаны с пластами растрескивания и с дру
гими особенностями береговой линии, например со строматолитами, 
и часто имеют песчаный матрикс. Конгломераты турбидитных потоков 
занимают большое пространство, они не связаны с береговой линией, у 
них глинистый матрикс и им присущи градационная слоистость и дру
гие особенности, связанные с турбидитными потоками. Плоские галеч
ники карбонатных конгломератов становятся на короткое ребро (пер
пендикулярно напластованию) и, соединяясь, образуют так  называемые 
«беспорядочные конгломераты». Подобная структура, очевидно, явля
ется результатом пластинчатой формы обломков и более активного, 
чем обычно, перемешивания волнами и течениями.

Второй очень распространенный тип внутриформационных конгло
мератов: конгломераты и брекчии с глинистыми гальками, в которых 
интракласты являются тонкими или пластинчатыми кусками глинисто
го сланца, внедренными в песчаный матрикс. Подобные уплощенно-га- 
лечниковые конгломераты обычны в толщах, состоящих из чередования

Рис. 6-26. Внутриформациоиный конгломе
рат Галлитап (кембрий), горы Титом, штат 
Вайоминг. США.
Д л и н а  о б р а з ц а  о коло  13 см . С о ст оит  из у п л о щ е н 
ных . г а л е к  сл оисто го  кальцилю тита в и з в е с т к о 
во-глинистом м а т р и к с е
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.пластов глинистых сланцев и песчаников. Конгломераты с глинистыми 
тальками обычно присутствуют в основании песчаных пластов. О б л о ж и  
могут быть представлены рассеянными осколками или чешуями глинис
того сланца, или даж е  значительным количеством обломков размером 
в несколько сантиметров, приуроченных к нижним 5— 10 см песчаного 
пласта. Если подобные сланцеватые галечники встречаются в красно- 
цветных толщах, как это часто и бывает, то они, вероятно, являются 
юбломками высыхания. Если их находят в переслаивающихся граувак- 
ково-глинистых разрезах, то обломки глинистого сланца могут быть 
продуктом подводной фрагментации («обломки вспарывания», создава
емые турбидитными потоками).

Внутриформационные конгломераты можно иногда принять за ис
тинные брекчии трения (reibungs-breccias) тектонического происхожде
ния или за некоторые редкие межформационные конгломераты, состоя
щие главным образом или исключительно из известняковых обломков.

В заключение можно сказать, что внутриформационные конгломе
раты, хотя они и являются распространенными, не указывают на ка
кой-либо значительный перерыв в осадконакоплении. Они характери
зуются малой мощностью, плоской формой галек, в некоторых случаях 
беспорядочным строением, ограниченным составом интракластов (толь
ко глинистый сланец или известняк), ассоциацией с пластами растрес
кавшихся глии или, в редких случаях, с подводными складками и гра
дационными слоями. Очень важны конгломераты, связанные с подвод
ными оползнями и турбидитными потоками, так как эти отложения, хо
тя и очень маломощные, могут быть широко распространены и пред
ставлять собой четкий маркирующий горизонт; явление, вызывающее 
образование такой брекчии, может длиться всего несколько часов.

Внутриформационные конгломераты и брекчии широко распростра
нены в известняках и доломитах раннего палеозоя в регионе Аппала
чей. Хорошо известны текстуры усыхания и связанные с ними плоско- 
галечниковые известняковые конгломераты региона Беллефонт в Пен
сильвании [201]; конгломераты, сходные по характеру и происхожде
нию, встречаются в толще Конокохиг (верхний кембрий), штат 
.Мэриленд. Примерами плоскогалечных конгломератов служат конгло
мераты в кровле формации Грос-Вантр и в основании формации Гал- 
литан (кембрий) в центральной части Вайоминга (см. рис. 6-26). Плос
когалечные конгломераты известняков Муав (кембрий) в районе Гранд- 
Каньон образуют тонкие пласты, которые, как полагают, прослежива
ются более чем на 97 км нормально к предполагаемой береговой линии 
[137]. Они обусловлены скорее подводной, а не субаэральной фрагмен
тацией.

Песчаники с обломками глинистого сланца имеют чрезвычайно 
широкое распространение, в особенности в аллювиальных разрезах, в 
•которых зернистость уменьшается снизу вверх. Гальки, представленные 
красноцветными глинами, отмечаются в песчаниках Джуниаты (ордо
вик) в Центральной Пенсильвании и Кэтскилла (девон) а также в 
Мок-Чанк (миссисипий) в том же регионе. Все они представлены ал
лювиальными фациями и встречаются в подобных песчаниках в раз
личных местах.

Докембрийская «сланцеватая брекчия», которая представляет со
бой маломощную, но обширную маркирующую толщу в районе Айрон- 
Ривер — Кристал-Фолз, штат Мичиган, состоит из небольших редких 
обломков аспидного сланца, внедренных в плотный пиритовый аргил- 
литовый матрикс. В основном мощность слоя менее 3 м. Появление
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прослоя объясняется катастрофическим подводным оползнем или тур- 
бидитным потоком [106].

Брекчии
Термин б р е к ч и я  является общим и применяется для обозначе

ния пород любого вида, состоящих из скопления угловатых обломков. 
Способ соединения обломков в брекчии отраж ается только введением 
дополнительного слова или фразы. Польза этого термина заключается 
в исчерпывающем значении, которое характерно для терминологии не
зрелой науки. Однако термин 
настолько перегружен значени
ем, что стал неинформативным 
(рис. 6-27). Вообще он использо
вался в свободном смысле как 
«мусорный» (w astebasket) ,  при
меняемый для обозначения раз
нообразной группы пород. Обзор 
классификаций брекчий был дан 
Нортоном [152] и Рейнолдсом 
1170].

В этой книге мы различаем 
нсспнгенетичные осадконакопле- 
нию брекчии или грубообломоч
ные породы, состоящие из угло
ватых кусков, которые образу
ются постседиментационными процессами, и конседиментационные 
брекчии, обломки которых связаны происхождением и образо
вались одновременно с накоплением осадка. Мы будем использо
вать термин о с т р о о б л о м о ч н ы й  (sharpstone) к о н г л о м е р а т  
для определения последней группы и ограничим применение термина 
б р е к ч и я  первым типом.

Несингенетичные брекчии (брекчии в строгом смысле) представля
ют собой разнообразную группу как по происхождению, так и по физи
ческим признакам. Они образуются тремя основными способами и, соот
ветственно, делятся на катакластические, пирокластические и импакт- 
ные. Катакластические (автокластические) брекчии являются такими 
породами, фрагментация которых вызывается движениями горных по
род (одна масса породы движется по другой). Действующие нагрузки 
могут быть гравитационными или тектоническими. Во многих случаях 
амплитуда движения минимальна, при этом горизонтальная составля
ю щ ая может отсутствовать. Пирокластические брекчии образуются при 
эксплозивном вулканизме. Импактные брекчии (брекчии камнепада) 
образуются при ударе метеоритов и их раскалывании.

Катакластические брекчии
В катакластических брекчиях (автокластических, по Грабау [83]) 

фрагментация осуществлялась движением крупных масс пород относи
тельно друг друга. Пограничные материалы буквально истерлись в 
порошок. Движение пород вдоль плоскости сброса порождает 
сбросовые брекчии и глинистую смазку. Если сброс представляет собой 
надвиговый покров, образованные отложения располагаются в виде 
тонкого покрова под подошвой этого надвига. Подобно тиллю в осно
вании перекрывающего ледяного покрова, он представляет морену тек
тоническую, а не ледниковую.

/м а те р и н с - \ Удары IV1 \ап иириди 1метеоритов*
\ И Л И  Mdl Md /

Тектоника Выветривание

У  \
п Ш I

Рис. 6-27. Происхождение брекчии.
Брекчии: I — вулканические, или пирокластиче
ские; II — тектонические, или катакластические; 
II I  — седиментационны е, пли эпикллстические 
(обруш ения и растворения); IV — импактные, или 
брекчии кам н еп ада
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Здесь рассматриваются брекчии сбросов, брекчии складкообразо
вания (брекчии трения) и конгломераты дробления. Брекчии сбросов 
о т ли ч аю т с я  перекрестным строением и глинистой смазкой. Почернев
шие глыбы с зеркалами скольжения и глинистое вещество, имеющие 
аналогичные признаки срезания, обычно служат для идентификации 
этих образований. Тектонические морены или валуны и сходные мате
риалы, скопившиеся в основании или в подошве надвигового покрова, 
часто путают с нормальными псефитовыми пластами, так как они мес
тами залегают согласно с соседними толщами.

Наиболее распространены брекчии складкообразования, или брек
чии трения, которые формируются в результате резкого складкообра
зования тонких жестких пластов, между которыми находятся неком
петентные пластичные слои. Переслаивающиеся кремни и глинистый 
сланец образуют брекчию трения при образовании острых складок. Та
кие брекчии имеют ограниченное распространение, приурочены к рез
коскладчатым слоям и, по-видимому, переходят в ненарушенные 
пласты.

Конгломераты дробления образуются путем деформации жестких, 
тесно соприкасающихся пород. Вращение контактирующих блоков, гра
нуляция и дробление могут создать породу, которая сильно напомина
ет нормальный конгломерат. Ромбовидная форма обломков, сходство 
состава обломков и матрикса и их ограниченный состав, обычно обус
ловленный происхождением от одного типа пород, являются отличи
тельными свойствами этих пород. Конгломераты дробления можно спу
тать с «реконструированными» базальными конгломератами, очевидно, 
деформированными уже после отложения.

Оползневые брекчии и брекчии оседания

Некоторые брекчии образуются в результате гравитационного 
движения пород. Эти оползневые брекчии и брекчии оседания могут 
быть субаэрального или подводного происхождения. Вообще они име
ют ограниченное площадное распространение и в количественном от
ношении не играют большой роли. Подводные оползни создают склад
ки оползания и брекчии оползания. (Эти явления рассматривались в 
гл. 4). Оползни обрушения (и субаэральные, и подводные) возникают 
при добавлении воды в грязевые потоки, в подводной среде они пере
ходят в грязевые реки и турбидитные потоки. В результате этого воз
никают тиллоиды — разновидность конгломератового аргиллита.

Образование оползней связано с величиной уклона структур и ли
тологией осадка, в частности, с определенными видами глинистых ми
нералов, которые при смачивании образуют слой смазки, обеспечиваю
щей движение вышележащих масс породы. Геология оползней и свя
занных с ними явлений была обобщена Шарпом [185].

Несмотря на то что оползневые брекчии занимают небольшой объ
ем, они установлены в древних геологических разрезах, например в 
кембрии Гранд-Каньона [184].

Брекчии обрушения (опускания) и брекчии растворения

Некоторые брекчии связаны с простыми направленными вертикаль
но вниз движениями пород или опусканием, которые возникают в ре
зультате удаления подстилающего материала при растворении. Они
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встречаются при растворении соляных пластов и опускании выш ележа
щей толщи, часто представленной известняками. Такие брекчии широко 
распространены, занимают определенное положение в разрезе и обычно 
замещаются солевыми пластами при погружении. Мощность этих брек
чий меняется от нескольких сантиметров до Ю м или более. Они сло
жены очень угловатыми обломками, обычно пластинчатыми кусками и 
глыбами известняка различных размеров. Нижний контакт брекчие- 
вых слоев в отличие от верхнего очень резкий. Брекчии обычно имеют 
тонкозернистый матрикс, и различия между обломками и матриксом 
мало заметны; иногда брекчия цементируется крупнозернистым дру- 
зовьпм кальцитом или известковым туфом с гребенчатой текстурой. Н е
которые брекчии растворения имеют донные полости, заполненные 
тонкозернистым осадком. Критерии различия брекчий растворения и 
известняковых брекчий иного происхождения были обобщены Блон- 
том и Муром [15].

Брекчии растворения найдены и изучены в миссисипском разрезе 
Юго-Западной Монтаны [144], в группе Винзор (миссисипий) Новой 
Шотландии [36], в верхней части отложений Глен-Роуз (мел) цент

ральной части Техаса, в известняках Сант-Луи (миссисипий) недалеко 
от Олтона, штат Иллинойс [148], и в известняках силура района Маки- 
нак в Мичигане [125].

Растворение известняков под покровом песчаника и глинистого 
сланца приводит к образованию чашеобразной текстуры, воронкооб
разных углублений, в которые опустились выш ележащие отложения. 
Опускание отложений в растущую воронку ведет к деформации, обра
зованию брекчий и зеркал скольжений. Подобные наполненные ворон
ки, достигающие ширины нескольких десятков метров и имеющие т а 
кую же глубину, были описаны в северном Иллинойсе [22] и Миссу- 
рн [2 3 ] . '

Пирокластические брекчии

Грубообломочные пирокластические отложения включают вулка
нические брекчии, отложения, состоящие из глыб ранее отложившего
ся материала, в отличие от а г л о м е р а т а ,  образованного преимуще
ственно бомбами и лавой, затвердевшей в воздухе [210]. (Вулканиче
ские брекчии относятся к вулканокластическим осадкам, которые 
описываются в гл. 9).

Импактные брекчии или брекчии камнепада

За последние годы, благодаря исследованиям Луны, геологи скон
центрировали внимание на ударном действии метеоритов. Хотя назем
ные ударные кратеры известны давно, лишь недавно были открыты и 
изучены связанные с этим явлением материалы «камнепада» и «базис
ной волны». В большинстве случаев этот материал заполняет кратеры 
или тесно с ними связан. Особое внимание уделено действию ударного 
метаморфизма [75] (образованию коэсита) и действию удара на кварц
[33].

Хотя кратеры метеоритных ударов и связанный с ними материал 
склонны разрушаться поверхностными процессами (и, следовательно, 
мало вероятно, чтобы они сохранились), некоторые древние отложения 
интерпретировались как имеющие ударное происхождение. Наиболее 
примечателен «Туф» Онапинг (докембрий), который ранее относили
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к пирокластическим отложениям типа игнимбрита [214]. С недавнего 
времени его стали рассматривать как материал камнепада [73, 74], 
связанный с действием метеоритного удара. Конусы дробления в ос
новании кварцитов, объясняемые ударным метаморфизмом в самой 
брекчии, служат подтверждением этой точки зрения.

Псевдоконгломераты и псевдобрекчии

Некоторые породы напоминают конгломераты и могут ввести в 
заблуждение начинающих геологов. Подобные породы, если они под
верглись метаморфизму, может спутать даж е  опытный специалист.

Д иабазы  и родственные породы, разрушающиеся in situ, образую! 
крупные округлые валуны о т с л а и в а н и я ,  которые, находясь на 
месте и в окружении глинистых продуктов выветривания, могут иметь 
сходство с валунными конгломератами. При тщательном рассмотрении 
заблуждение становится очевидным. Под концентрической оболочкой 
отслаивания у такого валуна находится твердое невыветрелое ядро.

Песчаник, сложенный округлыми конкреционными телами, также 
может быть похожим на конгломерат. Состав этих тел обычно извест
ковый, и тот факт, что во многих случаях слоистость вмещающих пород 
проходит через них, раскрывает их вторичное, недетритовое происхож
дение.

Некоторые известняки частично или целиком состоят из «водоро
слевых шаров» размера гальки, концентрического строения о н  к о  л и 
т о  в (см. 426). Эти тела напоминают хорошо окатанные гальки. Не
которые из них, по-видимому, действительно образовались вокруг га
лек. В отличие от конкреций, они являются первичным компонентом 
породы. На разломе таких образований видна структура роста, что ука
зывает на их необломочное происхождение.

К ак отмечалось на с. 236, сдвиговые движения жестких близко
расположенных блоков пород создают матрикс, подобный глинистой 
смазке, и «тектонический конгломерат», который можно легко спутать 
с нормальным седиментационным конгломератом.

Определенные диагенетические процессы создают псевдобрекчпи в 
некоторых известняках. Эти явления описали Бэтхёрст [7], Ропер 
[172] и Уоллес [203].
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ГЛАВА 7. ПЕСКИ И ПЕСЧАНИКИ

Введение

Песчаники образуют важнейший класс осадочных пород. Даже 
если исключить карбонатные и вулканогенные пески, песчаники соста
вят около четверти всех осадочных пород. Многие пески и песчаники 
являются полезными ископаемыми и применяются как абразивы, как 
сырье для химической, стекольной, металлургической промышленности; 
в строительном деле как в качестве строительного камня, так  и в виде 
добавок к штукатурке и бетону, в качестве формовочного материала и 
наполнителя для бумаги и т. д. Песками представлены важнейшие 
коллекторы природного газа, нефти и артезианских вод. Некоторые 
пески являются источником рудных минералов и драгоценных камней. 
Эрозия или отложение песков представляют инженерную проблему для 
пляжей рек и участков развития дюн.

Песчаные осадки лучше других отложений способствуют понима
нию геологической истории. Их состав дает ключ к установлению источ
ников сноса, ориентированные текстуры служат показателем палеоте
чений, геометрия осадков и внутренние текстуры проливают свет на 
условия осадконакопления.

Пески могут быть подразделены на три основные группы: тррри- 
генные, карбонатные и пирокластические.

Т е р р и  г е н н ы е  — это те пески, которые образовались путем вы
ветривания и разрушения существовавших раньше пород. Они были 
перенесены, отсортированы и видоизменены движущимися флюидами — 
воздухом и водой, при этом источники сноса располагались вне бас
сейна осадконакопления.

К а р б о н а т н ы е  пески — в основном морского происхождения и 
представлены преимущественно скелетными частицами, оолитами и ме
стами переотложенными детритовыми карбонатными интракластамк 
(внутриформационными частицами). Эти компоненты образуются в пре
делах данного бассейна осадконакопления и не являются обломками, 
возникшими при разрушении ранее существовавших пород. Исключе
ние представляют песчаники, изобилующие карбонатными частицами, 
образовавшимися при быстрой эрозии мощных карбонатных разрезов 
орогенических цепей. Такие карбонатные пески являются терригенными 
песками, происходящими от существовавших ранее известняков и до
ломитов.

П и р о к л а с т и ч е с к и м и  называют пески, образовавшиеся при 
извержениях вулканов. Они могут отлагаться в разнообразных услови
ях, переносясь по воздуху или в воде. По отношению к некоторым 
пескам, обогащенным вулканическими обломками, применяется термин 
«вулканокластические». Они могут быть либо истинно пирокластиче
скими, либо терригенными (если их происхождение связано с древней 
вулканической толщей).

В случае когда совместно отлагаются материалы нескольких гене
тических видов, различия между ними стираются. Пирокластический 
материал может смешиваться как  с карбонатными, так  и с терриген-
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ными песками; карбонатные пески во всех пропорциях могут смеши
ваться с обычными терригенными песками.

В этой главе мы рассматриваем только истинно терригенные пески. 
Карбонатные пески после литификации обычно классифицируются как 
известняки, хотя, по существу, они являются разновидностью песчани
ка. Они описываются в главе, посвященной карбонатным породам. 
Пирокластические пески обычно рассматриваются как изверженные, 
но их с достаточно большим основанием можно считать осадочными. 
Из-за их специфического происхождения они рассматриваются отдель
но в гл. 9.

Современные пески

Наши представления о песчаниках расширятся, если мы тщ атель
но изучим современные пески, их образование и накопление.

Где может быть обнаружен песок в наше время? Если не прини
мать во внимание карбонатные и пирокластические пески, распростра
нение песка связывается главным образом с реками и пляжами и, в 
меньшей степени, с дюнами и мелководными прибрежными акватория
ми. Аллювиальные пески представлены отложениями конусов выноса, 
русел рек и пойм, а такж е отложениями дельт при впадении рек в озе
ра и моря. Большинство речных песков приурочено к руслам потоков, 
но часть из них выходит за пределы русел и формирует в пределах 
поймы паводковые отложения (пойменные песчаные наносы). П рибреж 
ные пески включают не только пляжи, но и береговые бары, барьеры, 
приливно-отливные дельты, а в некоторых случаях — приливно-отлив
ные отмели. В группу эоловых песков входят прибрежные дюны и об
ширные участки развития дюн в пределах некоторых пустынных бас
сейнов. Морские пески являются преимущественно шельфовыми, одна
ко часть их переносится турбидитными потоками за пределы шельфа 
и накапливается у континентального подножья и в изолированных 
подводных впадинах.

В целом, на Земле нет геоморфологических регионов, где нельзя 
было бы обнаружить песок. Впрочем, глубоководные океанические 
впадины, являющиеся наиболее крупными геоморфологическими эле
ментами планеты, почти лишены песка и содержат лишь принесенные 
и разбросанные ветром зерна, а такж е тонкие турбидитные пески вбли
зи материков. Другими словами, пески — континентальные осадки, 
они образуются на суше и большей частью здесь же остаются.

Примечательно, что зоны существенных песчаных скоплений совре
менности имеют линейные очертания (береговые линии и реки), тогда 
как большинство древних песков образуют обширные стратиформные 
тела. Это различие между преимущественно линейным расположением 
участков накопления песков сегодня и обширными пластообразными 
скоплениями прошлого дает основание предположить, что последнее 
обусловлено перемещением зон накопления песков во времени, посред
ством латеральной миграции потоков или в результате трансгрессий 
и регрессий и соответственного перемещения береговой линии. Широ
кое распространение песков в пределах некоторых шельфовых участков 
представляет исключение из отмеченного правила. Однако эти пески 
могут быть реликтовыми, возможно, флювиальными отложениями, 
унаследованными от времени понижения уровня моря в ледниковые 
эпохи [81]. Участки развития дюн в современной обстановке представ
лены шире, чем в прошлом, что, по-видимому, связано с недостаточно

249



полной фиксацией их в геологической летописи. Но если Кюнен [179] 
прав, полагая, что окатанность кварцевых песчинок является результа
том эоловых процессов, то большая часть песка горных пород должна 
была претерпеть воздействие эоловых процессов, хотя бы на отдельных 
этапах геологической истории. Кюнен подсчитал, что для поддержания 
среднепланетарной окатанности на постоянном уровне, т. е. для пере
работки новых угловатых зерен песка, добавляющихся ежегодно, необ
ходимо существование пустыни площадью 2Х  106 км2.

Не все обстановки накопления песков одинаково представлены в 
геологической летописи. Так, для палеозоя Центральных Аппалачей, 
где пески составляют 23% всего разреза [51], подсчитано, что полови
на или даж е  более песков представлена аллювиальными песками, око
ло четверти — морскими турбидитами, а остальное — литоральными 
или мелководно-морскими песками. Эоловых песков не установлено.

Современные пески, за небольшим исключением, характеризуются 
средней или хорошей сортированностью и в целом (не считая песков, 
ведущих происхождение от древних сверхзрелых песков) довольно 
слабой окатанностью. Попытки установить связь между структурными 
особенностями песка и условиями и механизмами осадконакопления 
потребовали значительных усилий. Например, были проведены исследо
вания по выявлению различий между песками морских пляжей, дюн
ными и речными песками по некоторым параметрам размерности зерен 
или соотношению таких параметров [98, 99 219]. Адден [303] был 
одним из первых исследователей, применивших гранулометрию в об
щем виде или в виде отдельных ее аспектов, таких, как «коэффициент 
сортированное™» для восстановления условий осадконакопления. Бо
лее поздние исследования были обобщены Петтиджоном, Поттером и 
Сивером [238]. В общем, эти усилия ознаменовались частичным успе
хом. По-видимому, установленные факты свойственны пескам одних 
участков и полностью неприменимы к другим [163, 263]. В большинстве 
случаев результаты зависят от метода исследования, легко применимо
го, например, к современным несцементированным пескам и непримени
мого к древним кварцитам.

Минералогический и химический состав современных песков изме
няется в широких пределах. По-видимому, он скорее зависит от разме
ра и литологических особенностей области питания, нежели от клима
та, условий и механизма осадконакопления. По составу большинство 
песков представляет собой смесь кварца, полевого шпата и обломков 
пород. Каковы их соотношения в современных песках? К сожалению, 
для ответа данных мало, так как большинство минералогических ис
следований современных песков игнорируют преобладающую фракцию 
легких минералов и концентрируют внимание на содержащихся в пес
ке редких тяжелых минералах. Обобщение данных по более чем 400 
образцам современных песков Северной Америки [238] показало, что 
среднее содержание полевых шпатов равно 15,3%, то есть аналогично 
величине, полученной по 434 пробам песчаников Русской платформы 
[256, табл. 2]. Содержание полевых шпатов колеблется от 1 до 77%. 
Речные пески содержат 22%, а пляжевые и дюнные — около 10%. По
вышенная концентрация полевых шпатов в речных песках может быть 
обусловлена чрезмерно большой долей материала ледниковых нано
сов; низкое содержание полевых шпатов в пляжевых и дюнных песках, 
возможно, является результатом примешивания более зрелых песков 
Прибрежной равнины к пескам побережья Атлантического океана и 
Мексиканского залива, откуда отбирались образцы.
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Данные по содержанию частиц пород бывают еще менее удовлет
ворительными, чем данные по полевым шпатам. Частицы пород широко 
представлены в современных песках, но их общее количество и тип 
редко являются характерными показателями. Более того, большинство 
обломков пород непрозрачные или пропускают свет только в тонком 
шлифе и поэтому не изучаются. Очевидно, необходимо цементировать 
современные пески in situ и изготавливать из них шлифы для изучения 
таким же способом, каким изучаются древние песчаники. Данные, ко
торыми мы располагаем, свидетельствуют о том, что пески современ
ных рек в изобилии содержат обломки пород. Например, пески реки 
Огайо содержат их в среднем 31% [97]. Неполная сводка [238, табл. 
2-4] показывает среднее содержание обломков пород 20% для речных 
песков. В целом для рек приемлемой будет величина 20%, возможно, 
до 30%. Содержание обломков пород, в отличие от полевых шпатов, 
в значительной мере зависит от крупности зерен. Более грубые пески 
содержат заметно большее количество обломков пород по сравнению 
с ассоциирующими с ними тонкозернистыми песками [2, 269].

Таким образом, в среднем речной песок содержит около 22% по
левых шпатов, 20% обломков пород и 58% кварца. Как отмечено вы
ше, аллювиальные пески образуют крупнейшую отдельную категорию, 
следовательно, в среднем современные пески являются незрелыми 
(или, по крайней мере, недозрелыми) как  по составу, так и в структур
ном отношении.

Т а б л и ц а  7-1

Модальный состав современных песков

Компоненты А Б в г Д

Кварц 86 15 64 17,6 64
Калиевый полевой шпат \  5 / 5 7 10,3 53*
Плагиоклаз 1 5 \  28 4 7 ,5 21*

Обломки пород 8 36 19 57 ,2 29s*
Прочие легкие минералы 1 — 4 3,1* —
Тяжелые минералы 4 ,7 6 (4)** 6 ,8 —
Пироксен, амфибол, слюда --- 8 Р 6 ,8

* «М атрикс».
** Не учиты вается в итоге.
3* «Кислый» полевой шпат.
4* «Основной» полевой шпат.

Вклю чает 2% кремнистых сланцев, 17% «кварцевы х агрегатов» и 10% других частиц по
роды.

A. Песок р. О гайо, вблизи Кэйро, ш тат И ллинойс, США [97] (сублитаренитовы й песок).
Б. О садок р. Колумбия (песок и крупнозернистый алеврит). Бопневпль, ш тат Ваш ингтон, 

США [318]. Лититовы й аренит, предш ественник граувакки .
B. Река М иссисипи вблизи М ексиканского зали ва  [259]. Лититовы й аренит.
Г. П есок из небольш их ручьев, зап адн ое Ч и уауа, М ексика. Смесь семи проб [313]. В улканс- 

кдастический лититовый аренит.
Д . Песок из Рейна, Рурский бассейн [164, рис. 2]. Значения взяты  с рисунка. Лититовый 

аренит.

Представительные модальные анализы современных песков даны 
в табл. 7-1.

Химический состав современных песков отражает, как и следовало 
ожидать, минеральный состав. Представительные анализы приведены 
в табл. 7-2. Из-за отсутствия цемента общий состав современных тер- 
ригенных песков характеризуется несколько меньшим содержанием
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кремнезема, заметно меньшим содержанием С 0 2 и СаО по сравнению 
с их древними аналогами.

Какие выводы можно сделать из этого краткого обзора современ
ных песков? Они отличаются от древних песков по ряду важных па
раметров. В отличие от граувакк геологического прошлого, они, по 
существу, лишены матрикса; это отличие дает основание полагать, что 
матрикс имеет диагенетическое или постседиментационное происхож
дение. Современные пески по составу обычно недозрелы или незрелы. 
Исключением служат пески, образующиеся непосредственно при разру
шении древних сверхзрелых песчаников. Д л я  древних пород обычно

Т а б л и ц а  7-2

Химические анализы современных песков

Компоненты А Б в Г д Е

S i 0 2 67 , 7 8 6 , 1 73,50 99,72 31,10 76,70
Т Ю 2 0 , 8 0 , 74 0, 34 — Следы —

А 1.0 , 13,6 5,45 13,3 0 , 27 4, 06 13,48
Fe 2 0 3 \  
FeO / 5 , 1 / 1 , 2 0  

1 1,41
1,55 \ 
0 , 56  /

0,08 0 , 79 0,92

МпО 0 , 1 0,06 0 , 04 — — —
MgO 1,9 0,61 0 , 56 0 . 0 2 1 , 2 0 0,74
СаО 3, 4 0 , 98 1 , 1 2 0 , 06 30,55 1,40
N a20 2 , 8 0 ,55 2,34 0 , 09 1,51 1,75
К20 2, 1 0,96 4,01 0 , 0 1 1,07 3,41
Н 20 +
н2о-

Не опр. 1,10 \  
0 , 27  / 1,80 — 3,25 —

Р .О , — 0, 14 0 , 0 2 — Следы Следы
С 0 2
п  _ п

Не опр. 0 , 58 0 , 1 2 — 25,20 »
11. п. П.
S — 0 , 0 2 - — — —

С у м м а 97,5
i

100,17
1

99,27 100,25 98,73

А. Усредненный образец, р. Колумбия — песок и крупнозернисты й алеврит [318]. Лититовый 
ареннт, предш ественник гр аува кки .

Б. Песок р. Огайо, Кэйро, ш тат Иллинойс, С Ш А  [97]. Сублититовым аренит.
В. Современные реки, Западная Ч иуауа, М ексика  [313]. В улканом иктовы й аренит.
Г. Пляж евые пески (смесь 22 проб), восточная часть побережья М ексиканско го  залива [150]. 

Ортокварцитовый песок, второй цикл.
Д . Д ю нны й песок С ент-Кастл (северное побережье Ф ранции) [41]. Обогащен обломками ра

куш е к, кварцем и небольшими количествами полевого ш пата и биотита.
Е. Речной песок, р. Л уара , Ф ранция [44]. С одержит детритовый кварц, полевой ш пат, крем

нистый сланец >и немного глауконита.

присутствие чистых кварцитов (ортокварцитов), которые, по-видимому, 
сейчас не образуются. Отмечено также, что скопления современных 
песков в большинстве своем характеризуются линейной конфигураци
ей; обширные покровные образования, присущие прошлым геологиче
ским эпохам, в общем отсутствуют. Наконец, структура и состав со
временных песков слабо отраж аю т условия осадконакопления, но вза
мен этого они более тесно связаны со структурой и составом исходных 
пород. Воздействие течений улучшает сортировку, но установление раз
личий между дюнными, пляжевыми и речными песками на базе грану
лометрии в лучшем случае неопределенно. Определяющим фактором 
состава современных песков является область питания.
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Свойства песчаников
Строение

Песок состоит в первую очередь из каркаса, слагаемого детрито- 
вым материалом, и пустот, которые образуют систему пор или пустот
ное пространство между элементами каркаса. Пустоты, или поры, в 
древних песчаниках могут быть частично или полностью заполненными. 
Поэтому изучение песка или песчаника направлено на исследование 
каркаса, его состава и микрогеометрии, а такж е характера и объема 
пор и материала, заполняющего поры.

Каркас, по определению, слагается материалом, имеющим размер 
песка, т. е. от 1/16 до 2 мм в диаметре. Обычно это плотно упакован
ные зерна, сгруппированные таким образом, что каждое зерно находит
ся в сцеплении с соседними, при этом каркас в целом представляет 
собой механически устойчивую в гравитационном поле Земли структу
ру. В отличие от зерен изверженных и метаморфических пород, кото
рые образуют протяженные контакты друг с другом, контакт зерен 
песка имеет только тангенциальный характер. Концентрация напряж е
ния при таких контактах может привести к растворению и отложению 
растворенного материала в другом месте, что приводит к увеличению 
площади соприкосновения зерен и уменьшению порового пространства. 
Конечным продуктом такого воздействия является порода с протяжен
ными контактами между зернами и с нулевой пористостью. Эти постсе- 
диментационные изменения в строении песка рассматриваются в р аз
деле, посвященном диагенезу песчаников.

Некоторые пески характеризуются не столь простым соотношением 
каркаса и пустот. Вместо детритового каркаса с системой пор, частич
но или полностью заполненных осаждающимся цементом, порода мо
жет представлять собой сплошной агрегат зерен размерностью от пес
ка до алеврита и глины. Это в а к к и, из которых наиболее известны 
граувакки. Здесь нет явной границы между крупнозернистой фракцией 
песка и мелкозернистым материалом. М атериал размера песка поме
щен в м а т р и к с .  Произвольная грань, проводимая между зернами и 
матриксом, является, однако, важной отличительной особенностью для 
целей интерпретации. Эту границу можно поместить на рубеже Vie мм 
(0,0625), или 0,05 мм, или даж е опустить ее до 0,03 мм. Каково должно 
быть соотношение матрикса и песка, чтобы отнести породу к вакке? 
Некоторые исследователи придерживаются мнения, что матрикса д о лж 
но быть 15%, другие допускают меньшую его долю [74, 323].

Происхождение матрикса не вполне определенное; он может либо 
иметь первично седиментационный характер, либо быть продуктом пост- 
седиментационного диагенеза. Поскольку большинство современных 
песков не содержит матрикса, представляется более вероятным, что 
интерстициальный тонкий материал является вторичным, т. е. диагене- 
тическим продуктом.

Каркас обычного песка или песчаника может быть описан исходя из 
его геометрии и состава. Геометрия определяется свойствами зерен 
или элементов каркаса — размером, сортированностыо, формой, окатан- 
ностыо, поверхностными структурами и характером их упаковки и ориен
тировкой. Гранулометрические особенности можно устанавливать ста
тистическими измерениями крупности или однородности размера. Эти 
особенности связаны со специфическим гидравлическим режимом, кото
рый определял осаждение песка, и с размерностью материала, который 
может переноситься и осаждаться потоком. Д л я  грубого замера сорти-
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рованности достаточно определить соотношение крупнейшего и наи
меньшего зерен. В хорошо отсортированных песках это соотношение 
меньше 10, в слабо сортированных песках оно может превышать 100. 
Зерна песка характеризуются большим разнообразием формы и степе

ни окатанности. Вопросы интерпретации гранулометрических особенно
стей и другие геометрические свойства уже рассматривались выше 
(см. гл. 3).

Пески имеют тенденцию к плотной упаковке. Зерна несферической 
формы обычно располагаются так, чтобы длинные оси были параллель
ны поверхности осадконакопления, в некоторых случаях они характе
ризуются черепитчатым расположением. В большинстве случаев в зер
нах в срезе, параллельном плоскости напластования, видна слабая ори
ентировка, соответствующая направлению течения осаждающего пото
ка. В редких случаях отмечается беспорядочная ориентировка, 
обусловленная постседиментационным перемещением, часто вызывае
мым живыми организмами (биотурбацией).

Пустоты обычно занимают 30—35% объема песчаника. В резуль
тате образования матрикса или отложения цемента объем пор умень

шается. В «среднем» песчанике пористость близка к 15%, в исключи
тельных случаях она может приближаться к нулю. Цемент может от
лагаться как кристаллографическое продолжение обломочных зерен 
(например, кварц на кварце, кальцит на кальците), но может также 
отлагаться на обломочных зернах в виде друзовой «рубашки», или в 
виде микрокристаллической мозаики в пустотах. Только карбонатный 
цемент может иметь крупнокристаллическую структуру и включать од
но или более обломочных зерен в такой кристаллический индивид 
или «песчаный кристалл» (см. рис. 12-3). Некоторые виды цемента, 
особенно карбонатный цемент, вторгаются в каркас и частично замеща
ют его. Свойства цементирующих материалов, их строение и связь с 
зернами каркаса, а такж е вопросы их происхождения более детально 
рассматриваются ниже (с. 304).

Пески варьируют в широких пределах по степени зрелости. Конеч
ным продуктом процессов формирования осадка является такой осадок, 
в котором содержатся зерна только одного минерала (наиболее устой
чивы й— кварц), одного размера (совершенная сортированность) и ха
рактеризующиеся полной окатанностью. Таких песков не существует, 
но некоторые приближаются к идеалу достаточно близко. Концепция 
зрелости как структурной, так и по составу представляется весьма 
важной, и для выяснения степени зрелости песка не следует жалеть 
усилий [89].

Текстуры

Песчаникам присуще большое разнообразие осадочных текстур, 
которые лучше всего видны в обнажениях. Большое значение имеют 
внутренние текстуры отдельных пластов. Часто в песчаниках видна 
косая слоистость, масштаб которой считают функцией как крупности 
зерен, так и мощности слоя осадков. Одним пескам свойственны мелкие 
знаки ряби, другим — внутренняя градационная текстура. Как уже от
мечалось, градационная (ритмическая) и косая слоистости (определен
но крупномасштабная косая слоистость) являются взаимоисключаю
щими текстурами и считаются характерными для двух различных фа
циальных типов песчаников. Сортированная слоистость — это показа
тель осадконакопления ниже волновой базы и свойственный главным
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образом глубоководным песчаникам. Некоторые песчаники (возможно, 
большинство) не имеют ни той, ни другой текстуры; в других, по-види
мому, отсутствует любая внутренняя текстура. Однако исследование 
рентгеновскими лучами показывает, что в большинстве случаев эти 
кажущиеся массивными песчаники характеризуются той или иной 
слоистостью [131]. Более детально осадочные текстуры описаны в гл. 4.

Минералогия

Расшифровка истории песчаника опирается на тщательное изучение 
его минерального состава. Однако одного лишь перечня содержащихся 
в нем минералов недостаточно. Необходимо распределить компоненты 
песчаников на несколько групп, отвечающих обоснованным генетиче
ским категориям: группу первичных обломков, группу цементирующих 
минералов и группу минералов, происхождение которых связано с пост- 
седиментационными преобразованиями. Такое подразделение предпола
гает интерпретацию и суждение, основанные на деталях, доступных 
наблюдению (преимущественно структурных), и на взаимоотношении 
зерен минеральных компонентов. Некоторые минералы, например 
кварц, могут быть представлены в нескольких категориях. Кварц мо
жет быть и обломочным компонентом, и цементирующим материалом.

Перечень первично обломочных минералов, встречающихся в пес
ках, очень длинный. Если исходные породы подверглись неполному вы
ветриванию и транспортировка была короткой, почти все известные 
минералы размера песка, содержащиеся в исходной породе, могут быть 
обнаружены в песках. Д л я  более детального ознакомления с распрост
раненными обломочными минералами рекомендуем классические рабо
ты Милнера [217], Крамбейна и Петтиджона [165], Тикела [296], Дюп- 
ле [75] и Рассела [260].

Хотя перечень возможных минералов длинный, в практике встре
чается относительно небольшое их число, а в большинстве шлифов ко
личество видов минералов еще более ограничено. В большинстве пес
чаников преобладающим минералом является кварц, часто его доля до
стигает 90% от всей обломочной фракции. Полевые шпаты, хотя и 
являются распространенными минералами, играют здесь, в отличие от 
изверженных пород, подчиненную роль. Кроме кварца и полевого ш па
та, только слюда, при условии ее содержания в исходной породе, мо
жет стать существенной составной частью обломочной фракции нор
мального песчаника. В некоторых песчаниках присутствуют обломки 
пород, иногда они встречаются в изобилии.

Кварц, опал и халцедон. Кварц, самый распространенный минерал 
песков, главный компонент многих песчаников. Обычный песчаник на 
две трети сложен кварцем. Являясь первично обломочным минералом, 
кварц может быть такж е аутигенным, образуя во многих случаях на
растания на обломочных зернах, в этом качестве он играет роль це
ментирующего материала.

Обломочный кварц песчаников имеет диаметр зерен менее 1 мм, а 
обычно — менее 0,6 мм [61]. Зерна крупнее 1 мм обнаруживают тен
денцию быть сложными, п о л и к р и с т а л л  и ч е с к и м  и, в отличие от 
более распространенных м о н о к р и с т а л л и ч е с к и х  зерен. Величина 
кварцевых зерен определяется главным образом размером кварцевых 
зерен в исходной породе. Первоначальным источником почти всего об
ломочного кварца являются содержащие кварц изверженные породы, 
преимущественно граниты. Дейк [61] показал, что эти породы редко
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дают зерна крупнее 1 мм. Крупные зерна в этой исходной породе 
настолько растресканы и разбиты, что только 9% кварца в изученных 
Дейком породах было крупнее 1 мм. Размер 20% зерен превышал 
0,6 мм.

Форма кварцевых зерен весьма разнообразна, но в основном она 
близка к сферической. Зерна часто слегка продолговатые и по длине 
обычно совпадают с направлением кристаллографической оси с. Уэй- 
ланд [312] объясняет это векторной абразией, обусловленной незна
чительными различиями в твердости кварца по оси с и по оси а. Од
нако Ингерсон и Рамиш [154] установили, что кварцевые зерна извер
женных, метаморфических пород и даж е  гранита стремятся иметь 
удлиненную форму в направлении, параллельном оси с, что является 
выражением призматического габитуса кварца. Поэтому конечная фор
ма осадочного кварца отображает первоначальную его форму. 
Блосс [23] и Мосс [220] экспериментально установили, что кварц обла
дает несовершенной призматической и ромбоэдрической спайностями, 
поэтому при раскалывании образуются зерна, вытянутые либо парал
лельно оси с, либо под определенным углом к ней. При установлении 
области сноса была использована удлиненность зерен: кварц метамор
фических пород характеризуется большей удлиненностью, чем кварц 
магматического происхождения. Это подтверждается данными 
Бокмана [25], установившего, что средний коэффициент удлиненности 
(отношение длинной и короткой осей) равен 1,43 для гранитов и 
1,75— для кристаллических сланцев.

Большая часть обломочного кварца содержит включения. Они 
обычно мелкие, беспорядочно расположенные в зерне, хотя и проявля
ют тенденцию к упорядочению по плоскостям. Включениям как сред
ству выяснения происхождения кварца уделялось большое внимание. 
Макки [196] разделил обломочный кварц по характеру включений на 
4 группы: с игольчатыми, правильными, неправильными включениями, 
без включений. Примером игольчатых включений являются иглы рути
ла. Правильные включения образуют минералы, имеющие кристалло
графическую огранку. Неправильные включения составляют заполнен
ное флюидом пространство с пузырьками газа или без таковых. На
блюдения Макки привели к выводу, что игольчатые и неправильные 
включения характерны для кварца изверженных пород; кварц кристал
лических сланцев и гнейсов содержит правильные включения. Основы
ваясь на более полных наблюдениях, Келлер и Л итлфилд [159], по- 
видимому, разделяют эту точку зрения, хотя подчеркивают, что ни 
один тип включений не является диагностическим ни для изверженно
го, ни для метаморфического кварца.

Погасание кварца варьирует от резкого до волнистого. Кварц, под
вергшийся воздействию деформирующих усилий, характеризуется «за
тененностью напряжения» или «волнистым погасанием», наблюдаемым 
при скрещенных николях. В связи с этим считалось, что кварц мета
морфических пород характеризуется заметным волнистым погасанием, 
что не свойственно кварцу изверженных пород. Однако наблюдения по
казывают, что крупнозернистый кварц определенных гранитов обладает 
большей напряженностью, чем мелкозернистый отожженный кварц 
некоторых метаморфических пород. Сделан вывод, что волнистое пога
сание является ненадежным критерием при определении области сно
са [22].

На основании тех или иных особенностей обломочного кварца пред
принимались неоднократные попытки его классификации с тем, чтобы
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выделенные группы указывали на источник сноса. Сорби [281], наряду 
с Макки [196], был одним из первых исследователей кварца в осадоч
ных породах. Позже появились работы Крынина [168, 173], в которых 
выделены такие разновидности кварца, как и з в е р ж е н н ы й  (вклю
чая глубинномагматический, вулканогенный и гидротермальный кварц), 
м е т а м о р ф и ч е с к и й  (включая давленый и инъекционный кварц) и 
о с а д о ч н ы й  (может быть аутигенной оболочкой обрастания или з а 
полнять жилы и пустоты). Классификация Крынина трудна для приме
нения частично из-за того, что признаки, используемые для разделе
ния, перекрывают границы групп, а частично из-за недостаточной изу
ченности кварца в исходных породах. Хотя среднестатистические ве
личины для нескольких типов исходных пород могут иметь различия, 
однако часто бывает невозможно отнести конкретные зерна к тому или 
иному классу*.

Несмотря на то, что во всех случаях отличить изверженный кварц 
от метаморфического невозможно, часто удается распознать вулканоген
ный кварц (т. е. кварц, образовавшийся из эффузивных изверженных 
пород, особенно из кварцевых порфиров). Такой кварц является пре
имущественно ненапряженным и характеризуется простым погасанием; 
зерна его могут иметь изрезанные или округлые очертания, обуслов
ленные резорбцией магмой, а в отдельных случаях демонстрировать 
прямые грани гексагональных бипирамидальных кристаллов. Вулкано
генный кварц часто образует ассоциации с обломками кислых пород, 
а иногда — с зернами полевых шпатов зонального строения. В исклю
чительных случаях кварц вулканического происхождения слагает зн а 
чительную часть как молодых [313], так  и древних песков [298].

Более важную роль играет поликристаллический кварц, зерна ко
торого представлены двумя или более кристаллами. Во многих песках 
поликристаллический кварц имеет такое же распространение, как  и мо- 
нокристаллический. Составные зерна кварца могут быть сложены мик
рокристаллическим кремнистым сланцем, тонкозернистым кварцитом 
или более грубозернистым кристаллическим кварцем либо магматиче
ского, либо метаморфического происхождения. Недавние исследования 
грубозернистого кристаллического кварца [22, 21, 52, 306] показали, 
что, чем крупнее зерно, тем больше шансов у него быть поликристал- 
лическим. Отмечено также, что соотношение поли- и монокристалличе- 
ского кварца наименьшее в более зрелых песках; возможно это проис
ходит из-за меньшей стабильности поликристаллических форм. Поли- 
кристаллические зерна разнообразны по размеру и строению составля
ющих их элементов. Одни из них полигональные, т. е. с прямыми про
стыми границами, обычно сходящимися под углом 120°; в других слу
чаях границы сложно-сутурные. Предполагается, что первые возникают 
при «статическом отжиге», а вторые — при «холодной обработке» 
[306].

Распространенность кварца в песках, естественно, объясняется его 
высокой стабильностью. В среднем содержание кварца в изверженных 
породах колеблется от 12 [46] до 20,4% [186] тогда как  песчаник, ве
дущий происхождение от изверженных пород, в среднем содержит

* В нашей стране разработана  вероятностная методика определения источников 
сноса по кварцу, позволяю щ ая по сумме типоморфных признаков (включениям мине
ралов и минералообразующей среды, а т ак ж е  оптически определимым структурным 
дефектам зерен) с той или иной степенью надежности отнести каж дое  конкретное 
зерно кварца к определенному генетическому типу — И. М. Симанович «Кварц песча
ных пород» [1978 г.]. — П р и м .  р е д .
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67—70% кварца [186]. Такое обогащение предполагает высокую сте
пень механической и химической устойчивости кварца. Он не является 
совершенно нерастворимым, и при определенных условиях, как это 
имеет место в некоторых почвах, несет заметные следы коррозии и ока
танности [57, 47]. Однако в песчанике кварц не только стабилен, но и 
возрастает в объеме, что доказывается вторичным разрастанием. Он 
заметно устойчивее кремня, который обычно подвержен внутрисловно
му растворению [279].

Кварц обладает большой механической прочностью. Добре [65], 
опираясь на эксперименты, установил, что кварц теряет лишь 0,0001 
объема при транспортировке на 1 км. Изучение процесса абразии Ти
лем [293] и Кюненом [178, 180, 181] подтверждает факт медленного 
абразионного разрушения кварца.

Рис. 7-1. Увеличение размеров кварцевых зерен в результате регенерации.
Точечный контур показы вает границы песчаного зерна; сплош ные линии — грани кристаллов после 
вторичного роста. По И рвингу и Ван-Х айзу [155]

Кварц играет такж е важную роль как цементирующий материал 
песчаников. Он является преобладающим цементом во многих песча
никах, особенно палеозойских и более древних. К варц  как  цемент во 
многих случаях появляется в результате вторичного разрастания (ре
генерации) обломочных кварцевых зерен. Такое разрастание описано 
Сорби [281]. Вскоре после него Ирвингом и Ван-Хайзом [155] описаны 
многочисленные примеры регенерации кварца в образцах из разрезов 
Северной Америки. Это явление широко распространенное и, может 
быть, универсальное для всех песчаников, в которых цементом служит 
кристаллический кварц. В слабосцементированных песчаниках кварце
вые зерна могут быть легко отделены и исследованы под бинокулярным 
микроскопом. При разрастании кварца восстанавливается его основная 
форма и симметрия кристалла (рис. 7-1). Д а ж е  в макроскопическом 
образце можно установить такое разрастание по блеску, видному при 
ярком солнечном освещении и обусловленному отражением света от 
многочисленных граней вновь образованных кристаллов. В шлифе 
можно видеть, как зона разрастания отделяется от обломочного ядра 
полоской примесей, очень четкой, если обломочное зерно перед разра
станием было покрыто рубашкой окислов железа  (см. рис. 7-20). Одна
ко во многих сливных кварцитах граница между обломочным ядром и 
зоной разрастания менее четкая, а в некоторых случаях ее установить 
невозможно. Если шлиф исследуется с применением катодной люмине
сценции, содержащийся в кварце редкий элемент вызывает флюоре
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сценцию, которая дает возможность дифференцировать ядро и зону 
разрастания [277] *.

Опал и халцедон такж е широко распространены в песчаниках и в 
качестве компонентов обломочных зерен кремня и (более редко) как 
цемент. Опал никогда не содержится в очень древних песчаниках, так 
как он подвергается девитрификации и кристаллизуется в виде халце
дона. Халцедоновый цемент обычно облекает обломочные зерна и х а 
рактеризуется волокнистостью. При этом волокна располагаются пер
пендикулярно поверхности зерна.

Полевые шпаты, являясь самой распространенной группой минера
лов изверженных пород, в песчаниках играют подчиненную роль по от
ношению к кварцу. Однако в некоторых современных песках их содер
жится больше, чем кварца. Среднее содержание полевых шпатов, вы
веденное по 404 образцам современных песков Северной Америки, 
равно 15,3% [238], что аналогично значению, полученному по 435 об
разцам песчаников (от докембрийских до четвертичных) Русской плат
формы [256]. Среднее (но не средневзвешенное) значение по 98 песча
никам Северной Америки составило 10,2%.

Идентификация полевых шпатов и установление различий между 
их разновидностями — дело трудное, особенно при модальном анализе, 
когда требуются данные по каждому зерну. Единственным удовлетво
рительным методом является окрашивание [258, 185].

Полевые шпаты в песчаниках включают калиевые полевые шпаты, 
часто микроклин и плагиоклазы, обычно близкие по составу к альби
ту. Зональные кристаллы полевых шпатов распространены ограничен
но, их происхождение часто связывается с вулканическими источника
ми, где полевые шпаты представлены ограненными кристаллами или их 
обломками. Обломочные полевые шпаты могут быть прозрачными или 
с частичным или полным помутнением, связанным с появлением продук
тов изменения.

Предпринимались попытки проследить связи разнообразных поле
вых шпатов с потенциальными исходными породами [251]. Волнистая 
зональность указывает на вулканическое или гипабиссальное проис
хождение [239]. Полевые шпаты кислых вулканических пород чаще все
го представлены санидином, в глубинных магматических породах пре
обладает ортоклаз или микроклин. В пирокластических породах 
полевые шпаты содержатся в виде эвгедральных или разбитых эвгед- 
ральных кристаллов, иногда с оболочкой из стекла или раскристалли- 
зованного стекла.

Очевидно, полевые шпаты отличаются меньшей стабильностью по 
сравнению с кварцем: поэтому остаточные продукты выветривания 
глубинных изверженных пород обеднены полевыми шпатами и обогаще
ны кварцем. Обеднение является результатом распада полевых шпа
тов по профилю выветривания, оно может быть усилено их разруше
нием в процессе абразии при транспортировке.

Хотя полевые шпаты считаются более подверженными механиче
скому разрушению, чем кварц, данные на этот счет противоречивы. 
Макки [196] отмечал уменьшение содержания полевых шпатов с 42 до 
21% в песках р. Файндхорн в Шотландии при их транспортировке на 
расстояние 48—64 км; он считал, что это обусловлено абразией. Плам-

* В упомянутой работе рассмотрено постседиментационное преобразование обло
мочного кварца и структур кварцевых песчаных пород на разных стадиях его измене
ния — от диагенеза до метаморфизма амфиболитовой фации включительно. — П р и м .  
ред.
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ли [271] выявил аналогичное уменьшение вниз по течению во фракции 
грубозернистого песка на р. Батл в Южной Дакоте. Но, с другой сто
роны, он же обнаружил, что содержание полевых шпатов в песках 
р. Чейен уменьшилось незначительно (29— 24%) на расстоянии 240км, 
а, как отметил Рассел [259], содержание полевых шпатов в песках 
р. Миссисипи изменилось от 25% близ Кэйро, штат Иллинойс, до 20% 
в Мексиканском заливе, т. е. отмечено весьма незначительное умень
шение при транспортировке на расстояние 1770 км. Эти ограниченные 
данные позволяют предполагать, что содержание полевых шпатов 
снижается достаточно быстро в турбулентных, переносящих гравий, 
высокоэнергетических потоках, а в крупных реках это снижение проис
ходит медленно. Возможно, существенным фактором уменьшения содер
жания полевых шпатов в песке является интенсивное протекание пляж
ных процессов.

Химическая неустойчивость полевых шпатов проявляется легко. 
Данные Голдича [114] по профилям почв свидетельствуют, что устой
чивость различных видов полевых шпатов разная: разновидности, со
держащие кальций, значительно менее устойчивы, чем щелочные, осо
бенно микроклин. Устойчивость полевых шпатов в песчаниках имеет 
иной характер, чем в почвах. Во многих песчаниках обломочные поле
вые шпаты характеризуются вторичным разрастанием. Поскольку раз
растание происходит почти исключительно за счет калиевых или нат
риевых полевых шпатов, по-видимому, эти разновидности являются 
устойчивыми в условиях низкого давления, низкой температуры и вод
ной среды, т. е. в условиях, преобладающих в поровом пространстве 
песчаников.

Роль обломочных полевых шпатов служила предметом длительной 
дискуссии «аркозовой проблемы». Устойчивость полевых шпатов, по-ви- 
димому, является функцией как  интенсивности процессов разрушения, 
так и длительности этих процессов. Там, где рельеф характеризуется 
большими перепадами, а эрозия протекает быстро, полевые шпаты не 
подвергаются полному распаду и присутствуют в песках; там же, где 
рельеф сглаженный, а эрозия замедленная, полевые шпаты разрушают
ся. Роль климата представляется второстепенной, но определенно, раз- 
рушение полевых шпатов замедляется в условиях исключительно 
сухого и очень холодного климата. Эта проблема и факты, связанные 
с нею, более детально рассматриваются в разделе, посвященном арко- 
зам (с. 273).

На полевых шпатах, как и на кварце, проявляются вторичные раз
растания, которые, хотя и в малой степени, могут такж е служить це
ментом. В песчаниках можно легко отличить обломочные ядра и вто
ричную оболочку обрастания (см. рис. 7-29). Ядра обычно округлые и 
каолинизированные или измененные иным способом, так что наблюда
ется контраст между помутневшим ядром и прозрачной регенерацион
ной оболочкой. В процессе своего роста периферический материал име
ет тенденцию формировать грани кристалла и принимать правильную 
кристаллическую форму, обычно форму простого ромбического кри
сталла. К ак правило, аутигенные полевые шпаты, в отличие от вторич
ного кварца, слагают лишь небольшую часть объема породы.

Ядра большинства зерен представлены полевыми шпатами три- 
клинной сингонии (микроклином). Оболочки чаще всего сложены не- 
сдвойникованными кристаллами калиевых полевых шпатов. Известна 
такж е регенерация обломочных плагиоклазов. Зоны вторичного обра
стания таких ядер сложены чистым натриевым полевым шпатом (аль
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битом). Хотя оболочка разрастания является кристаллографическим 
продолжением ядра, все-таки отмечается небольшая разница в углах 
погасания, что свидетельствует о некотором, хотя и слабом, различии 
в составе (см. рис. 7-29). Аутигенные полевые шпаты почти всегда 
представляют собой чистые щелочные полевые шпаты. По петрографи
ческим и экспериментальным данным известно, что смешанные поле
вые шпаты, т. е. натриево-калиевые и калиево-натриевые, образуются 
только при высоких температурах. Осадочные, низкотемпературные 
полевые шпаты представляют собой наиболее чистые из известных 
полевых шпатов [18] *.

Рис. 7-2. Оптические соотношения обломочных зерен и регенерационных каемок по
левых шпатов. По Голдичу [113].
Слева — плоскость (001), в центре — плоскость (010), справа — плоскость (001) зерна с двум я зо 
лами вторичного обрастания

Вторичное разрастание происходит после отложения обломочных 
зерен полевых шпатов. Однако в некоторых случаях отмечаются приз
наки нескольких циклов вторичного разрастания (рис. 7-2). П ервона
чальная оболочка может быть стерта до последнего по времени прояв
ления вторичного разрастания полевошпатового зерна [113].

Условия образования аутигенных полевых шпатов до конца не 
изучены. Большинство исследователей признают диагенетическое про
исхождение и отвергают метаморфическое или гидротермальное их об
разование [113], хотя есть подтвержденные случаи существования свя
зи между вторичными полевыми шпатами и магматическими интрузия
ми [138]. Было отмечено, что для образования вторичных полевых 
шпатов необходима морская вода, поэтому такие полевые шпаты несут 
доказательства морского происхождения [58].

Обломки пород. Грубозернистые породы, как изверженные, так и 
метаморфические, не представлены в обломочных зернах среднезерни
стых кластических осадков. Эти осадки ведут свое происхождение 
преимущественно от разрушающихся глубинномагматических пород. 
С другой стороны, обломки тонкозернистых пород могут присутство
вать в песках; в некоторых из них (лититовых аренитах) они являются 
основным компонентом, превосходя даж е  кварц. Средний современный 
песок, полученный по 85 пробам, содержит 20% обломков пород [238]. 
Пески р. Огайо в среднем (по 187 пробам) содерж ат 31% обломков 
пород [97]. В 13 палеозойских песчаных формациях центральных Аппа
лачей содержание обломков пород колеблется от 0 до 33%. составляя

* Чистый калиевый полевой ш пат (санидин) с очень низким содержанием альби- 
товой молекулы установлен как  продукт вторичного преобразования в океанических 
базальтах. — П р и м .  р е д .
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в среднем 13% [238]. Позднемезозойские песчаники долины Сакрамен
то содержат от 20 до 75% обломков пород [69].

Число разновидностей пород различно, но может быть достаточно 
большим. Около 19 типов пород было установлено в граувакках Куль
ма в горах Гарца (Г Д Р) [207].

Содержание обломков пород зависит от размерности материала. 
Оно больше в грубозернистых песчаных фракциях, однако обломки 
можно обнаружить и в тонкозернистых песках. По мере уменьшения раз
мера зерен идентификация становится более трудной и субъективной [24]. 
Определение мелких зерен пород весьма затруднительно. Диккинсон 
[70] предлагает использовать для классификации обломков пород опе
ративные критерии, главным образом структурные. Он выделяет: 1) об
ломки вулканических пород, имеющие структуру изверженных афани- 
тов, 2) обломки кластических пород с обломочной структурой, 3) тек
тонические обломки с сланцеватым или полусланцеватым строением( 
4) микрогранулярные обломки, т. е. обломки, состоящие из приблизи
тельно равновеликих зерен, и 5) обломки карбонатных пород. Эти ка
тегории могут быть подразделены более дробно: вулканические зерна 
разбиваются на фельзитовые, микролитовые, лейстовые и стекловатые; 
кластические могут быть алеврито-песчаными или глинистыми, или 
вулканокластическими; тектонические бывают либо метаосадочными, 
либо метавулканическими; микрогранулярные подразделяются, хотя н 
с трудом, на гипабиссальные, роговиковые и осадочные виды. Д ля де
тального ознакомления с критериями классификации рекомендуем ра
боту Диккинсона.

Д ве проблемы идентификации заслуживают специального обсуж
дения. Значительные трудности может представлять очень важное раз
личие между обломками фельзитов и кремней. Фельзиты обычно раз
личаются по присутствию микрофенокристов, осколкам стекла (как в 
спекшихся туф ах), слабому внутреннему рельефу (связанному с раз
личием показателей преломления кварца и полевых шпатов) и окраске 
полевых шпатов в шлифах в красный или желтый цвет. Кремни могут 
■содержать реликты сликул, радиолярий или диатомей или иметь ооли
товую структуру. Проблема различия между фельзитами и кремнями 
обсуждалась Вольфом [325].

Другой трудностью идентификации является проблема установления 
различий между обломками разрушенных и перенесенных микритовых 
карбонатов и интракластами и другими карбонатными материалами, 
образовавшимися внутри данного бассейна. Последние характерны для 
калькаренитов. Обломочные карбонаты обычно представлены грубозер 
нистыми доломитами, им такж е больше свойственно образовывать асе? 
циапии с другими терригенными обломками пород.

Обломки пород характеризуются разной стойкостью к разруше
нию. Кремнистые или фельзитовые обломки устойчивы к воздействию 
процесса абразии, в то же время обломки кристаллических сланцев 
легко подвергаются разрушению [38]. Следовательно, подразумевается, 
что пески, в изобилии содержащие такие обломки, были перенесены 
на небольшое расстояние.

Слюды. Слюды обломочного происхождения встречаются в песчани
ках, особенно лититовых песчаниках, граувакках и аркозах. Благодаря 
своей тонкопластинчатой форме обломки слюд, несмотря на высокую 
плотность и крупные размеры, часто ассоциируются с мелкозернисты
ми песчаниками и алевритами. Обычно они не встречаются вместе с 
хорошо промытыми песками.
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Широко распространены и биотит, и мусковит; биотит во многих 
случаях преобразован в хлорит или, в редких случаях, в глауконит 
[105].

Слюды встречаются как в виде четких пластинок, так и тонко 
расщепленных чешуй и мелких частиц. Находясь в контакте с более 
жесткими зернами, крупные пластинки в результате уплотнения песка 
изгибаются или деформируются. Чешуйки обычно ориентированы п а 
раллельно плоскости напластования и, следовательно, друг другу. Они 
более многочисленны в тонкозернистых прослоях, а в некоторых поро
дах концентрируются на отдельных плоскостях напластования, кото
рым придают блеск и, возможно, увеличивают первоначальную слан
цеватость напластования.

По мнению Крынина [168], пластинки слюды могут быть хорошо 
окатанными, что указывает на специфическое воздействие медленных 
течений, характеризовавшихся слабым возвратно-поступательным дви
жением воды. Шестиугольные пластинки биотита отличной сохранно
сти, встреченные в некоторых осадках, как  предполагается [168], вы
пали с вулканическим пеплом.

Обломочные слюды ведут происхождение от слюдосодержащих гра
нитов и гнейсов и особенно часто от слюдистых кристаллических слан
цев. Много их в филларенитах. Слюдам иногда [184] придавалось 
диагностическое значение при определении континентальных или лито
ральных условий осадконакопления, но возможно, такая  связь объяс
няется тем, что аллювий и дельтовые осадки крупных рек представле
ны главным образом лититовыми песчаниками со смешанными, осадоч
ными и метаморфическими источниками сноса. Слюды известны в 
турбидитных осадках; их значительно больше в отдаленных частях 
подводных конусов выноса, чем в проксимальных [190].

Тяжелые минералы. Среди минералов исходной породы, подверг
шейся разрушению, выделяются так называемые «тяжелые минералы». 
Эти встречающиеся в небольших количествах в песчаниках акцессор
ные минералы отличаются повышенной плотностью (большей, чем 
плотность бромоформа — 2,85). Составляя в редких случаях больше 1 % 
породы, а обычно не более 0,1%, тяжелые минералы ведут происхожде
ние от акцессорных минералов исходной породы; реже они представ
ляют собой сохранившиеся остатки достаточно распространенных, 
но неустойчивых мафических компонентов исходных пород. Примером 
устойчивых акцессорных минералов является циркон. Представителем 
более распространенных, но неустойчивых мафических компонентов 
материнских пород может служить роговая обманка. Число видов и 
концентрация тяж елых минералов в породе колеблются в широких пре
делах: от 2—3 до 20 и более и от нескольких сотых процента до тех 
исключительно высоких концентраций, которые встречены в ряде рос
сыпей. В большинстве песчаников они составляют менее 1%.

Если тяжелые минералы являются новообразованиями при разру
шении кристаллических пород, то им свойственна слабая  выветрелость. 
Минеральная ассоциация характеризуется присутствием фрагментов 
кристаллов, ограниченных плоскостями спайности, и более или менее 
правильных кристаллов (рис. 7-3). Если ж е тяжелые минералы обра
зуются из более древних осадков, менее устойчивые виды обычно от
сутствуют, а сохранившиеся устойчивые разновидности демонстрируют 
заметную окатанность (рис. 7-4).

Тяжелые минералы встречаются настолько редко, что в шлифе 
можно наблюдать обычно не больше 1—2 зерен. Д л я  исследования их
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необходимо сконцентрировать и отделить от ассоциированных с ними 
легких минералов. Методы такого разделения рассматриваются в обыч
ных руководствах по осадочной петрографии [165, 217, 296, 221, 41].

Изучение выделенных тяжелых минералов представляется полезным 
в некоторых случаях для стратиграфической корреляции, поскольку 
теоретически каждое стратиграфическое подразделение в какой-то сте
пени отличается от любого другого по характеру и количеству акцес
сорных минералов [28, 217]. В общем, справедливость этого положения 
подтверждалась многократно и оно служит основой «петрографической

Рис. 7-3. Т яж елы е  минералы. Без анализатора, Х120.
П р е и м у щ е с т в е н н о  э в г е д р а л ь н ы й ,  м е с т а м и  с л е г к а  к о р р о д и р о в а н н ы й  циркон

Рис. 7-4. Т яж елы е  минералы из песчаника Сент-Питер (ордовик).  Без анализатора. 
Х 60.
М но го  .хорошо о к а т а н н ы х  з е р е н  ц и р к о н а  (Z) и т у р м а л и н а  (Г)

корреляции». Успех такой корреляции зависит не только от установле
ния характерной ассоциации минералов, но и от специфичности разно
видностей, а такж е от меняющегося во времени соотношения минераль
ных компонентов. Такие различия обусловливаются последовательной 
денудацией разнообразных толщ пород. К аж дая  новая вскрываемая 
эрозией толща добавляет к отлагающемуся осадку новые типы или 
разновидности минералов или меняет уже сложившееся соотношение 
видов. Корреляция усложняется переработкой древних осадков, так как 
новые осадки содержат многие тяж елые минералы, общие с отложе
ниями, при разрушении которых они образовались.

Проблема изучения комплекса тяжелых минералов еще более ос
ложняется избирательным растворением, которому подвергалась ас
социация минералов после осадконакопления. Поэтому современная 
минеральная ассоциация является функцией как состава исходных по
род, так и устойчивости минералов (и, следовательно, способности со
храняться и в условиях почвенных слоев, и на стадии существования 
самого осадка). Вопросы устойчивости и внутрислойного растворения 
служат предметом длительных дискуссий [28, 232, 6, 8, 317].

Оказалось, что набор тяжелых минералов показателен при опре
делении типа исходной породы, из которой образовался данный песок
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[28, 86]. Некоторые минералы являются диагностическими для опре
деленных исходных пород. Другие, подобно кварцу, более универсаль
ны и содержатся почти во всех возможных источниках материала. 
В этом случае для определения исходной породы используются такие 
изменчивые характеристики, как включения или цвет. Работа Крынина 
по турмалину [172], в которой он выделяет 13 разновидностей или 
подтипов, а такж е исследования Вайтениджа [305] по циркону — при
мер использования таких изменчивых параметров. (Вопрос о тяжелых 
минералах и источниках сноса рассматривается дополнительно в г л . 13).

Площадное распределение характерной ассоциации тяжелых мине
ралов определяется как  о с а д о ч н а я  п е т р о г р а ф и ч е с к а я  п р о 
в и н ц и я .  Картирование таких провинций существенно помогает нам 
изучать палеотечения и палеогеографическую обстановку. Д л я  деталь
ного рассмотрения этой темы рекомендуем обратиться к исследованию 
Поттера и Петтиджона [244] и работе Фюхтбауэра [101], посвящен
ной песчаникам Германской молассы, как  примерам использования тя
желых минералов в данном аспекте. (Дальнейш ее развитие этой те
мы — в гл. 14).

Кальцит, доломит и сидерит. Карбонаты широко распространены 
в песчаниках в качестве цемента, они могут быть представлены обломка
ми пород или кальцитом, а такж е слагать окаменелости и обломки ске
летов организмов.

Кальцит как цемент является столь ж е  распространенным, что и 
кварц в мезозойских и кайнозойских песчаниках [290]. В слабо сцемен
тированных песчаниках кальцит наблюдается под микроскопом в виде 
оторочки песчаных зерен. Однако в большинстве песков с карбонатным 
цементом кальцит образует кристаллическую мозаику, заполняющую 
пространство между зернами. К аж д ая  пора содержит один, самое боль
шее два или три кристалла (см. рис. 7-30). В некоторых песчаниках 
кристаллы кальцита очень крупные — в диаметре 1 см или более. 
В этом случае говорят, что песчаники обладают п я т н и с т ы м  б л е с 
к о м .  Неполная цементация таких песчаников приводит к формирова
нию крупных кальцитовых эвгедральных кристаллов, обычно скалено- 
эдров, с включениями обломочного песка (см. рис. 12-3). (Более де
тальное описание этих кристаллов и кальцитовых конкреций в 
песчаниках приводится в гл. 12).

В некоторых песчаниках зерна кварца пространственно разобщены 
и как бы плавают в массе карбонатного вещества (см. рис. 7-30,в). 
Такие песчаники рассматриваются как первичная смесь обломочного 
кварца и о б л о м о ч н ы х  к а р б о н а т о в ,  причем последние перекри- 
сталлизованы и ныне не содерж ат никаких следов кластического про
исхождения.

В качестве цемента некоторых песчаников известен такж е доломит. 
Иногда он служит обломочным компонентом и представлен как в ви
де частиц, так и крупных обломков ромбоэдрических кристаллов [262].

В некоторых песчаниках присутствует сидеритовый цемент, но из- 
за неустойчивости и легкой окисляемости его можно наблюдать только 
в кернах или других свежих образцах и почти никогда — в естествен
ных обнажениях.

Глинистые минералы и другие силикаты. Наиболее распространен
ные глинистые минералы, такие как  каолинит и монтмориллонит, 
хлориты, разнообразные цеолиты, глауконит, содержатся во многих 
песчаниках. Некоторые из них характеризуются первичным обломочным 
происхождением, большинство же — диагенетические.

265



Каолинит встречается в порах некоторых песчаников в виде хоро
шо кристаллизованного «блокового» цемента. Очевидно, что этот ми
нерал был осажден из раствора [110].

Существенными компонентами матрикса песчаников класса вакк 
являются с е р и ц и т  и х л о р и т  — вещества, рассматриваемые одни
ми исследователями как кристаллизованные глинистые осадки, отло
жившиеся одновременно с ассоциирующими песками, а другими — как 
аутигенные материалы, образовавшиеся при разрушении неустойчивых 
частиц породы.

Разнообразные цеолиты часто присутствуют в вулканокластиче- 
ских песках или песках, которые содержат вулканические примеси 
(например, вулканическое стекло). Наиболее часто встречаются в пес
чаниках такие цеолиты, как  анальцим, ломонтит, гейландит, клинопти- 
лолит, морденит, которые являются диагенетическими и образуются в 
значительной степени из вулканических материалов, включая стекло 
[134].

Г л а у к о н и т  в малых количествах присутствует во многих песча
никах, но лишь в некоторых из них (гринсендах) он составляет суще
ственную часть. Он встречается главным образом в каркасе песчаников 
в виде гранул песчаной размерности. Обычно гранулы имеют почти 
сферическую форму, являются многолопастными по контуру, под мик
роскопом образуют микрокристаллическую массу от желтовато-зеле
ной до травянисто-зеленой по цвету. Минералогия глауконита изуча
лась Грюнером [125], Беретом [34] и Фостером [94]. Берет, в частно
сти, показал, что вещество, именуемое «глауконитом», весьма 
разнообразно по составу и кристаллической структуре. Он выделил че
тыре его подвида, некоторые из них характеризуются незначительным 
содержанием калия. Содержание железа в глауконите зависит от его 
концентрации в среде осадконакопления, как  и содержание калия, 
при этом низкое содержание калия указывает на незрелость или дегра
дацию [94].

К о л л о ф а н .  Некоторые песчаники содержат фосфаты. Фосфат
ное соединение коллофан — сложный аморфный карбонат-фтор-аппа- 
тит — встречается в виде рассеянных фосфатосодержащих обломков 
костей, а такж е в виде стяжений или гранул, реже — оолитообразных 
частиц. В некоторых фосфоритоносных песчаниках коллофан встреча
ется в больших количествах и в виде зерен каркаса, и как цемент 
[35, 54], который либо образует друзовидную оболочку на зернах 
кварца, либо служит микрокристаллическим выполнением пор.

Химический состав

Состав песчаника можно выразить через его валовой химический 
состав. Анализ валового химического состава очень полезен. Пески 
(как и другие осадки) являются в известном смысле продуктом проис
ходящих в широком масштабе процессов химической и механической 
дифференциации, которые, несмотря на некоторое несовершенство, 
часто приводят к удивительно хорошим результатам. Эти процессы, при 
условии их достаточной продолжительности, разделяют элементы на 
более или менее химически однородные конечные продукты. Для того 
чтобы полностью понять геохимические процессы и эволюцию различ
ных типов осадков или дифференциатов, требуются химические ана
лизы. Эти данные обеспечивают нормативный состав или «репер» для 
изучения высокометаморфизованных продуктов, для изучения привноса
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и выноса, если процессы не изохимичны, а такж е для установления' 
происхождения конечных продуктов, когда первоначальные осадочные 
структуры и текстуры уже неопределимы. Анализы полезны такж е в 
случае тонкозернистых песков или песков с.тонкозернистым цементом, 
модальный анализ которых произвести трудно. Химические данны е: 
особенно усредненные, нужны для исследования баланса массы и дви
жения вещества в процессе общей эволюции Земли.

Результаты анализа химического состава песка (как и большинст
ва других пород) обычно выражаю тся в окислах. Содержание самого 
кислорода фактически не определяется, так  что практика выражения 
состава через окислы основывается на допущении, что определяемые 
элементы соединяются с кислородом в стехиометрическом соотношении 
(допущение не всегда верное). Например, если присутствуют сульфиды 
железа, очевидно, будет неправильным показывать железо в виде FeO 
и серу — как S 0 3. К счастью, в большинстве осадков сульфиды до
вольно редки и подобные исключения не имеют большого значения.

Химические анализы в отношении надежности и полноты сильно 
варьируют. Д л я  оценки и применения анализов требуются здравый 
смысл и хотя бы минимальные сведения о том, как они производятся. 
Вашингтон [311] провел исключительное исследование по вопросу пол
ноты химических анализов, а такж е методов их оценки. Многие анали
зы характеризуются отсутствием полноты, вследствие чего д аж е  содер
жание основных компонентов нельзя определить раздельно. Некоторые 
аналитики, например, говорят о «потерях при прокаливании». Это мо
жет касаться свободной и связанной воды, углекислого газа, сульфид
ной серы и углерода или органического вещества. Можно пропустить 
наличие такого важного компонента, как титан. Будучи не определен
ным, он входит в одну группу с алюминием (А120 3), вследствие чего 
сильно завышается цифра содержания последнего. Во многих осадках 
не определяются раздельно щелочные металлы N a20  и КгО. Обычно 
пропускаются менее распространенные компоненты, такие как МпО, 
Р 20 5, BaO, S 0 3 и даж е  С 0 2. Такие неполные анализы безусловно з а 
трудняют исследование осадков.

Окислы, которыми оперируют при анализах, обычно не присутству
ют как таковые; они соединяются с другими окислами, образуя мине
ралы. Следовательно, химический анализ песка даст надлеж ащ ие ре
зультаты, только если что-то известно о его минеральном составе. Сле
дует также напомнить, что при валовом химическом анализе песчаника: 
не устанавливается различий между компонентами каркаса и цемента.. 
По этой причине анализы песчаников нельзя сравнивать с анализами 
современных песков. Следует помнить и о другой особенности: мине
ральный, а, следовательно, и химический состав пластических осадков 
зависит от их размерности. Постепенное уменьшение размера зерен 
приводит к уменьшению содержания кварца и соответствующему уве
личению содержания глинистых минералов. Это означает уменьшение 
содержания S i 0 2 и повышение А120 3 и К2О (это хорошо видно из табл. 
8- 1) .

В отличие от изверженных пород, минералы песчаников не образу
ют равновесных ассоциаций и поэтому невозможно подсчитать «норма
тивный» состав по валовому химическому анализу, как это делается 
при анализе изверженных пород.

В табл. 7-3 приведены вариации среднего химического состава 
обычных терригенных песков. В таблице содержится «средняя извержен
ная порода», так что можно видеть пределы фракционирования пес
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ков. Ясно, что кварцевые арениты (ортокварциты) дифференцированы 
в наибольшей степени, они обогащены кремнеземом и существенно 
обеднены другими компонентами. Менее зрелые пески могут содержать 
неразрушенные полевые шпаты и другие минералы. Очевидно поэтому 
песчаники в зависимости от степени зрелости могут обладать разнооб
разным химическим составом. Более того, пески демонстрируют боль
шее разнообразие состава, чем глины. Это объясняется тем, что пески 
являются грубозернистым неизмененным остатком исходных пород, 
тогда как глины представляют собой тонкозернистый конечный продукт 
при процессах разрушения. Но если первичная химическая природа 
песка определяется полнотой сформировавшего его процесса выветри-

Т а б л  и ц  а  7-3
Средний состав основных классов песчаников. По Петтиджону [237]

Компонент
Ортоквар

цит*
Лититовый
аренит**

Г pay- 
вакка3* Аркоз4* Компонент Ортоквар

цит*
Лититовый

аренит**
Г рау- 
вакка3* Аркоз4*

S i 0 2 95 ,4 6 6 , i 66 ,7 77,1 К 20 0 ,2 1,3 2 ,0 2,8
Т Ю 2 0 ,2 0 ,3 0 ,6 0 ,3 н2о+ 0 ,3 3 ,6 2 ,4 0 ,9
А 1 .0 , 1,1 8,1 13,5 8 ,7 н2о- — 0 ,7 0 ,6 —
F e 2O a 0 ,4 3 ,8 1,6 1,5 Р А — 0,1 0 ,2 0,1
F eO 0 ,2 1,4 3 ,5 0 ,7 со2 1,1** 5 ,0 1,2 3,0
MnO — 0,1 0,1 0 ,2 so3 — — 0 ,3 —
MgO 0,1 2 ,4 2,1 0 ,5 S — .— 0, I —

СаО 1,6 6 ,2 2 ,5 2 ,7 с — — 0,1 —

N a 20 0,1 0 ,9 2 ,9 1,5
С у м м а 100,7 100,0 100,4 100,0

* По 26 анализам .
** По 20 анализам .
э* По результатам  61 анализа, вклю чая 28 новозеландских граувакк  (палеозойских и мезо

зойских). опубликованны х Ридом [248].
4* По 32 анализам .
Г|* О ценивается по СаО.

вания и обусловлена степенью механической дифференциации (промы
вания), сопровождавшей транспортировку и осадконакопление, то ко
нечный состав песка изменился вследствие различных диагенетических 
процессов, а именно из-за осаждения порового цемента.

Химическая характеристика всех основных классов песчаников и 
их анализы приводятся в различных частях данной главы.

В заключение отметим, что валовой химический состав песчаника 
зависит от цементации. Состав отдельных видов или классов песчани
ков, кроме того, контролируется особенностями, присущими каждому 
классу.

Классификация песчаников

Проблемы классификации осадочных пород впервые серьезно за
тронуты Грабау [119]. Интерес к ним вновь пробудили Крынин [174], 
Петтиджон [234, 236], Ш рок [271, 272] и Роджерс [255]. В последние 
годы появилась обширная литература, посвященная классификации 
песчаников. Обзоры классификаций песчаников сделаны Клейном [162], 
Мак-Брайдом [192], Окадой [227] и совсем недавно Петтиджоном, 
Поттером и Сивером [238]. В этих работах содержится как историче
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ский обзор предмета, так  и философское обоснование классификации 
и номенклатуры песчаников.

Оказывается, что песчаники лучше всего описаны и классифициро
ваны с точки зрения их структуры и минералогического состава. Н аи
более целесообразным критерием оказался состав: за небольшим ис
ключением, он послужил основой всех классификаций. Все исследова
тели подчеркивают различия между цементирующими минералами и 
минералами, слагающими каркас, и рассматривают обломочную часть 
как важнейший параметр при выделении различных классов песчани
ков. Исследование любого песчаника (или современного терригенного 
песка) показывает, что его основными компо-| 
нентами являются кварц, полевые шпаты и 
обломки пород; последние представляют со
бой частицы (песчаной размерности) тонко
зернистого изверженного материала (напри
мер, фельзитов), материалов осадочного (кре
мень, микритовый известняк) и метаморфиче
ского (сланцы) происхождения. Другие обло
мочные компоненты имеют малое распро
странение, и только в порядке исключения 
могут быть основной составной частью (на
пример, глауконит в зеленом песке и магне
тит в черных песках). Поэтому состав кар ка
са может быть выражен через три вышена
званных компонента, содержание каждого из 
них показывается графически с помощью рав
носторонней треугольной диаграммы (рис.
7-5). По соотношению этих главных состав
ных частей можно выделить основные классы или ряды песчаников. 
Площадь треугольника можно соответствующим образом подразделить 
с требуемой для любого случая детальностью.

Н азванная система пригодна для обычных песков, которые об
ладают четко выраженными каркасом и поровым пространством. П ри
менение ее к пескам со значительным объемом матрикса (ваккам) 
вызывает трудности. Поэтому многие исследователи для целей кл ас
сификации предложили разделить пески на две группы — пески с мат
риксом и без него, — а затем подразделять каждую из этих групп. 
Такое разделение терригенных песков на две упомянутые группы под
верглось критике [70] не только из-за трудностей оперативного выде
ления матрикса, но такж е вследствие многообразного происхождения 
матрикса и возникающих отсюда проблем интерпретации. Несмотря на 
указанные трудности, в этой книге используется схема, предложенная 
Петгиджоном (236) и модифицированная Доттом [74]. Она показана 
на рис. 7-6.

Хотя в целом существует единодушное мнение, что такой подход 
к классификации песчаников является наиболее практичным и осмыс
ленным, при его применении есть много вариантов. Существуют р аз
личия в установлении границ между группами песчаников, в их 
наименовании. В качестве примера можно привести работу Дикинсона 
[70]. Сохраняется такж е неопределенность в таком вопросе: относить 
ли поликристаллический кварц, особенно такие его формы, как кре
мень, к облймкам породы или объединять с кварцем?

Наибольшую запутанность и противоречивость в вопросах систе
матики несет в себе термин г р а у в а к к а .  Крынин и Фолк исполь

0

Рис. 7-5. Треугольная д и а 
грамма, о т р аж аю щ ая  трех
компонентный состав пе
ска.
Q —. кварц, F — полевые ш паты , 
R x  — обломки пород
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зовали его для обозначения класса песчаников, который в настоящее 
время относится к л и т и т о в ы м  п е с ч а н и к а м .  От использования 
этого термина в целом отказались, и ныне термин «граувакка» боль
шинством исследователей используется в его более классическом 
смысле, т. е. применительно к темно-серым песчаникам со значитель
ным содержанием матрикса.

Необходимо отметить, что обычно (и в данной работе) выбор 
минералов-параметров как основы классификаций определяется не 
только возможностью с их помощью описать и разделить по катего-

Рис. 7-6. Классификация терригенных песчаников; по Д о т ту  [74], с изменениями fa): 
к. — кварц , П. ш. — полевой ш пат, О. п. — обломки пород, С. а. — субаркоз, К. ар. — кварцевый 
аренит, С. л. ар. — сублитаренит, К. в. — к варц евая  вакка , А. в. — аркозовая  вакка , П .ш .г .  — 
полевош патовая граувакка , JT. г. — лити товая граувакка . П одразделен и е лититовых аренмтов: по 
Ф олку [92] (б): О. — осадочны е, В .  — вулканические, М. — метам орф ические, В .  м. ар. — вулкане- 
миктовый арен иг, Ф. - -  филларепит, Ка. — кальклитит, Кр. ар. — кремниевы й аренит

риям большинство песчаников; классификация должна иметь также 
генетический смысл. Отношение Q / ( F + R x )  (где Q — содержание квар
ца, F — полевых шпатов, R x  — обломков пород) приблизительно отра
ж ает зрелость состава. Это отношение показывает степень эволюции 
породы в направлении конечного продукта — чистого кварцевого песка. 
Отношение F/ Rx  характеризует источники сноса, показывает соотноше
ние исходного материала глубинного происхождения и супракрусталь- 
ного материала. Супракрустальные породы, будь то изверженные, ме
таморфические или осадочные, обычно тонкозернистые и поэтому дают 
обломки размера песка. Грубозернистые магматические породы произ
водят только минеральные зерна песчаной фракции, часто полевошпа
тового состава. Отношение (Q +  F + R x ) /  матрикс (соотношение зерен и 
матрикса) интерпретировать труднее. Осадки с преобладанием мат
рикса являются, по-видимому, продуктом квазижидкой смеси или
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течения илисто-песчаной массы; обычная разбавленная суспензия от
лагает лишенный матрикса песок. Поэтому когда-то это явление рас
сматривалось как и н д е к с  т е к у ч е с т и .  Но если матрикс может 
быть постседиментационным продуктом (возможно диагенетическим), 
данное соотношение имеет различное значение, оно может, в частно
сти, отраж ать степень разрушения элементов каркаса.

На рис. 7-6,а видно, что классификация, используемая в данной 
работе, сравнительно проста. По соотношению обломочного кварца, 
полевых шпатов и обломков пород, а такж е с учетом наличия или 
отсутствия порового матрикса выделено несколько классов. Породы, 
в которых матрикс составляет 15% и более, представляют собой вакки; 
при содержании матрикса менее 15% порода является «обычным» 
(орто) песчаником. В классе песчаников, лишенных матрикса, или с не

значительным его содержанием, выделяются три вида: 1) песчаники, 
в которых кварц составляет 95% каркаса или более — к в а р ц е в ы е  
а р е н и т ы  (ортокварциты); 2) песчаники, содержащие 25% или более 
полевых шпатов, при условии меньшего содержания обломков пород — 
а р  к о з ы :  3) песчаники, характеризующиеся наличием в составе 25% 
и более обломков пород — л и т и т о в ы е  п е с ч а н и к и  (лититовые 
арениты). Иногда целесообразно выделять и именовать подклассы, 
группы пород, переходные между главными видами, например с у- 
б а р к о з ы или с у б л и т и т о в ы е  п е с ч а н и к и ,  или а р е н и т ы .  
Класс лититовых аренитов, в свою очередь, можно достаточно обосно
ванно подразделить с учетом характера содержащихся в породе об
ломков пород, как показано на рис. 7-6,6. Наиболее распространенной 
разновидностью является песчаник, в котором преобладают обломки 
слабометаморфизованных пород глинистого состава, таких как аспид
ные сланцы, филлиты, слюдистые сланцы. Песчаники с такими листо
ватыми обломками называются ф и л л а р е н и т а м и  [92]. Термин 
к а л ь к л и т и т  предложен [92] для терригенных песчаников, содер
жащих большое количество обломочных известняковых и доломитовых 
частиц, с целью отделить этот тип песков от к а л ь к а р е н и т о в ;  
последний термин, предложенный Грабау, обозначает карбонатный пе
сок, образовавшийся в результате химического и биохимического 
осаждения. К лититовым аренитам относятся такж е к р е м н е в ы й  
а р е н и т ,  в котором преобладают кремневые обломочные частицы, 
и в у л к а н о м и к т о в ы й  а р е н и т ,  в котором обломки представлены 
вулканическими породами, разрушенными в процессе обычного вывет
ривания и эрозии.

Вакки такж е можно систематизировать, например, как показано на 
рис. 7-6,а. Преобладающими являются г р а у в а к к и ,  у которых р аз
личаются две основные подгруппы: л и т и т о в ы е  г р а у в а к к и ,  где 
обломки пород превалируют над полевыми шпатами, и п о л е в о ш п а 
т о в ы е  г р а у в а к к и ,  в которых отмечается обратное соотношение. 
Кварцевые вакки образуют относительно немногочисленный и редкий 
класс внутри группы вакк.

Изложенная классификация основывается преимущественно на 
минеральном составе и, по существу, не зависит от обстановки осадко
накопления. Кварцевые арениты, например, могут отлагаться в усло
виях пляжей, субаэральных дюн или потоками. Аркозы могут накап
ливаться в условиях субаэральных конусов выноса или на морском 
шельфе. И поскольку основным фактором, определяющим минеральный 
состав, является характер исходных пород, то данная классификация 
в значительно большей мере отраж ает минеральный состав источников
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сноса, чем любые другие условия. Таким образом, как некогда отметил 
Крынин [171], она косвенно связана с тектоникой.

Полная классификация песчаников должна учитывать структурные 
особенности, а такж е характер цемента. Эти аспекты могут быть 
учтены с помощью дополнительных определений типа: отсортированный 
известковый субаркоз, или плохо отсортированный кремнистый филла- 
ренит.

Д ля  характеристики разнообразных типов песчаников, встречаю
щихся в природе, используют большое количество названий. Некоторые 
из них, например грит, ганистер, флагстон (камень-плитняк), железис
тый песчаник, пришли из обиходного языка и вы раж аю т некоторые 
специфические свойства или особенности использования. Многие на
звания не имеют петрографического значения. Другие термины созданы 
специально, с целью дать более точное определение петрографического 
типа породы, например известковый филларенит. К  сожалению, терми
ны имеют тенденцию множиться безгранично, в настоящее время наш 
язык перегружен обилием терминов. В этой работе мы постараемся 
удержаться в разумных границах. Д ля  определения редких типов по
род рекомендуем словари терминов в ранней работе Аллена [4] и бо
лее свежей сводке Петтиджона, Поттера и Сивера [238], посвященные 
исключительно систематике песчаников.

Петрография песчаников
Петрография песчаников в значительной мере зависит от состава 

материнской породы или комплекса пород. Это особенно справедливо 
по отношению к незрелым песчаникам. Поскольку кварц, несомненно, 
преобладающий компонент песков, первоначальным источником боль
шинства песков должны быть содержащие кварц породы глубинно
магматического происхождения — граниты, кварцевые монцониты п 
близкие к ним гнейсы. Крупный класс песков — а р к о з ы  — являются 
продуктом механического разрушения (без существенного химического 
разложения) этих же пород. Пески, обогащенные обломками пород — 
л и т и т о в ы е  а р е н  и т ы  — формируются преимущественно за счет 
супракрустальных, а не плутонических пород. Кварц этих пород ведет 
происхождение от более древних песчаников, а частицы — от тонкозер
нистых осадочных, метаморфических и эффузивных пород. В зрелых 
песках, особенно в ортокварцитах или к в а р ц е в ы х  а р е н и т а х  
влияние петрографического состава пород области сноса существенно 
уменьшается. Поскольку все пески эволюционируют в направлении 
этого конечного типа, становится все более трудной задачей определить 
и непосредственный, и отдаленный источник сноса.

Помимо упомянутых основных классов песчаников, приходится 
иметь дело с в а к к а м и  (в большинстве случаев с г р а у в а к к а м н ) ,  
которые также составляют значительный класс песчаников. Мы рас
смотрим их отдельно.

Петрографическое изучение песчаников следует проводить путем 
тщательного исследования и анализа соответствующим образом ото
бранных образцов и шлифов. Начинающему исследователю надлежит 
такж е обратиться к крупным работам в этой области знаний, таким 
как монографии Кайе [44] и Хаддинга [127], к более поздним работам 
[238]. Кроме того, существуют другие обширные петрографические 
исследования песчаников определенных географических районов или 
характерных толщ, например классическая работа Крынина [168], по

272



священная третьей песчаной свите Брэдфорд (девон) штата Пенсиль
вания. Аннотированный перечень таких работ опубликован [238], 
а различные примеры из них приведены в данном разделе главы.

Полевошпатовые песчаники и аркозы

Определения. Термин п о л е в о ш п а т о в ы й  п е с ч а н и к  отно
сится только к тем песчаникам, в которых существенную часть обло
мочного материала составляют полевые шпаты, обычно они содержатся 
в таком количестве, что легко определяются невооруженным глазом. 
Термин а р  к о з  обозначает специфический класс полевошпатовых 
песчаников. Это старый термин, происхождение которого точно не уста
новлено; его приписывают [229] Броньяру, который написал одну из 
первых работ по аркозам и их геологическому значению [32]. П ерво
начальный смысл этого термина изменился очень мало. Это грубозер
нистый и угловатый песчаник, в большинстве случаев средней сорти- 
рованности, состоящий главным образом из кварца и полевых шпатог 
и предположительно образующийся при разрушении гранитов и пород 
сходных с ними по составу. Обычно преобладающим минералом слу 
жит кварц, однако в некоторых аркозах преобладают полевые шпаты 
Другие компоненты имеют подчиненное значение.

Аркоз. Общего мнения о минимальном содержании полевых шпатов 
в породе, необходимом, чтобы она оставалась аркозом, не существует. 
Аллен [4] определяет нижнюю границу в 25%; Крынин некогда опре
делил ее в 30% [168], но позднее [174] предложил 25%- Петтиджон 
[235] принял за нижний предел 25% и предложил относить термин 
п о л е в о ш п а т о в ы й  п е с ч а н и к  к песчаникам, содержащим в об
ломочной фракции 10—25% полевых шпатов. Д ля  этой группы песча
ников в настоящее время общепринятым считается термин с у б а р- 
к о з. Новое определение аркозу дано Петтиджоном [236], как  песча
нику, характеризующемуся наличием 25% неустойчивых компонентов 
(полевых шпатов и обломков пород), из которых на долю полевых 
шпатов приходится не менее половины. При таком определении аркозы 
могут содержать всего лишь 12,5% полевых шпатов.

Вышеприведенное определение аркоза не позволяет разграничить 
истинные аркозы и полевошпатовые граувакки, которые иногда содер
ж ат  25% полевых шпатов и более. Граувакки, по определению, х ар ак 
теризуются значительным содержанием матрикса, в то время как 
нормальные аркозы содержат осажденный минеральный цемент, часто 
кальцитовый. Но некоторые аркозы содержат такж е поровые глины. 
Как провести границу между ними и полевошпатовыми граувакками?
В целом аркозы фактически образуются при разрушении гранитных 
пород, они обогащены калиевыми полевыми шпатами, в то время как 
для граувакк характерны натриевые полевые шпаты. В отличие от 
аркозов, граувакки содержат многочисленные и разнообразные обломки 
пород различного происхождения. Кроме того, в целом матрикс грау
вакк хлоритовый, тогда как поровые глины а р к о з о в  ы х  в а к к  
преимущественно каолинитовые и обычно из-за железистого пигмента 
красноцветные. Различия в составе часто сопровождаются отличиями 
в характере залегания и в особенностях внутреннего строения или 
текстуры. Соотношение нескольких основных типов песков показаны на 
диаграмме (рис. 7-7).

Структура и состав. Аркоз — типичная грубозернистая порода, 
состоящая главным образом из кварца и полевых шпатов (см. рис. 7-9).
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Она бывает розовой или красноватой, цвет породе придают полевые 
шпаты или, в отдельных случаях, красные глины матрикса. Некоторые 
аркозы образуются из гранитных и гнейсовых пород, содержащих 
серые или белые полевые шпаты, в этом случае они сами имеют серо
вато-белую окраску, если только не присутствуют красные железистые 
вещества.

Преобладающим минералом аркозов является кварц, хотя, как 
исключение, им может быть полевой шпат. В грубозернистых разностях 
большая часть кварца является поликристаллической, некоторые слож
ные зерна состоят из полевого шпата и кварца. Обычно зерна слабо- 
окатанные. З а  редким исключением, полевые шпаты представлены

Рис. 7-7. К лассификация полевошпатовых песчаников

микроклином. Его зерна бывают либо совсем свежими, либо заметно 
выветрелыми (каолинизированными), либо образуют смесь этих типов. 
В аркозах, сцементированных кальцитом, полевые шпаты характери
зуются различной степенью замещения: от простой коррозии граней 
до полного замещения. В других аркозах наблюдается регенерация 
полевых шпатов, т. е. нарастание прозрачного несдвойникового поле
вого шпата на обломочное ядро. Д ля  аркозов характерны крупные 
обломки слюды, как  мусковита, так  и биотита (в том числе хлорити- 
зированного биотита). Чешуи слюды залегают параллельно плоскости 
напластования. Обычно они изогнуты или деформированы в результате 
давления прилегающих зерен. Биотит может быть хлоритизирован или 
окислен. Аркозовые песчаники, образовавшиеся из нескольких источ
ников питания, могут содержать обломки пород и постепенно перехо
дить в грубозернистые лититовые арениты.

Наиболее распространенным цементом молодых аркозов является 
кальцит. В некоторых древних аркозовых песчаниках отмечается реге
нерация как полевошпатовых зерен, так  и кварцевых. Значительная 
степень такого разрастания приводит к образованию очень плотной 
породы, по внешнему виду напоминающей гранито-гнейсы, за которые 
они могут быть ошибочно приняты. В некоторых аркозах осажденный 
минеральный цемент отсутствует, вместо него они содержат каолини- 
товый глинистый матрикс, часто красноцветный из-за пигментации 
окислами железа. Это — р е д  с т о у н  Крынина [175].

Модальные анализы аркозов приведены в табл. 7-4, химические 
анализы показаны в табл. 7-5.
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Минеральный состав субаркозов и аркозов, %

Т а б л и ц а  7-4

Компонент А Б В г д Е Ж 3 и

К варц 60 57 60 71 35 37,7 57 51 53,1
Микроклин
Плагиоклаз

34
л 13 25 59* /  0 , 7  

\  45,4
24

6
30
1 1

18,5
0 , 4

Слюды — Следы — — 4 , 2 3 1 6 , 9
Глина — — 5 _ — 1 2 , 0 9 7 17,0
Карбонаты — — — — 2 — Следы** Следы** —
Прочие 6 3* 14 8 4 4 1 * 1 4,1

Модл.тьмос содерж ание полевого ш пата у М экки [198] равно 60.
** П рисутствует в количестве, меньш ем 1%.
3* Хлорит.
4* Окислы ж елеза  (гем атит и каолин).
А — спарагм ит (докем брий), Н орвегия [16].
Б — иотний (докем брии), Ф инляндия [276].
В — субарко:*, песчаник Л ам отт  (кем брий), ш тат М иссури [223].
Г — субаркоз, песчаник П отсдам (кем брий), ш тат Н ью -Й орк [321].
Д  — нижний древний красный песчаник (девон), Ш отландия [198].
Е — аркоз (пермь), Овернь, Ф ранция [152]. Н ормативны й или расчетный состав. 
Ж — палевы й аркоз (триас), ш тат К оннектикут [175].
3  — красный аркоз (гриас), ш тат К оннектикут [175].
И — аркоз (олигоцен), Овернь, Ф ранция [152]. *

Валовый химический состав аркоза отраж ает их минеральный 
состав. У аркозов, срстоящих преимущественно из кварца и полевых 
шпатов, преобладают S i 0 2, А120 3 и К 20 .  При кальцитовой цементации 
существенными компонентами становятся СаО и С 0 2. Типичный аркоз 
отличается от кварцевого аренита (ортокварцита) более низким содер
жанием S i 0 2 и более высоким — А120 3 и К20 ,  от граувакки его отли
чает обогащенность КгО и малое содержание N a20 .  Это видно на 
рис. 7-8.

В отличие от аркозов, граувакки обогащены MgO и железом 
(часто FeO).

Разновидности и характер распространения. Аркозы встречаются 
либо в виде маломощного плащеобразного остаточного покрытия 
в основании осадочной серии, перекрывающей гранитный фундамент, 
либо в виде очень мощных клиноподобных осадочных тел, переслаива
ющихся с более грубозернистыми конгломератами, содержащими гра
ниты и в меньшем количестве красноцветные алевролиты и глинистые 
сланцы.

Б а з а л ь н ы е  а р к о з ы  из-за малой мощности и несплошного 
залегания редко образуют тела большого объема. Вверх по разрезу 
они могут быстро переходить в обычные пески с невысоким содержа
нием полевых шпатов. Известным примером служит нижняя часть 
кембрийского песчаника Л амотт плато О зарк в штате Миссури, где 
эта толща залегает на докембрийских гранитах [223]. Базальный 
аркоз представляет собой слегка переработанный остаточный полево
шпатовый продукт выветривания. Переработку аркозового покрова вы
звало вторжение моря на территорию распространения гранитных 
пород. Переработанный и лишенный разрушенных и тонких фракций 
полевошпатовый остаток после консолидации может быть назван (в з а 
висимости от содержания полевых шпатов) аркозом или субаркозом.
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to
■<1
сэ Химические анализы аркозов и субаркозов. По [237], с изменениями

Т а б л и ц а  7-5

Компоненты А Б в г Д Е Ж 3 и К л

S i 0 2 79,30 75,80 80,89 73,32 59,24 69,94 92,13 87,02 85 ,74 72,21 76 ,6
ТЮ 2 0,22 0 ,15 0 ,40 — — — — — 0 , 383* 0 ,22 0 ,6
А120 3 9 ,94 11,74 7,57 11 ,31 6 ,65 13,15 4,42 2 ,86 6,84** 10,69 12,4
Fe20 3 1, СО 0 ,5 9 2 ,90 3 ,54 2 ,02 \ 2 48 /  0 ,37 0 ,49 0 , 79s* 0 ,80 0 ,7
FeO 0,72 I ,31 1,30 0 ,72 0,31 / \  0 ,3 3 0 ,29 — 0 ,72 0 ,2
M nO 0,02 0 ,05 — — 0,50* 0 ,70 0,24* — — 0 ,22 —

M gO 0,56 0 ,5 4 0 ,0 4 0 ,2 4 0 ,12 Следы 0,14 0 ,2 0 1,11 1,47 0 ,3
СаО 0,38 1.41 0 ,04 0 ,75 16,04 3,09 1,27 3,41 0 ,4 9 3 ,85 0 ,4
N a20 2,21 2 ,40 0 ,63 2 ,3 4 0, 19 5,43 0,11 0 ,0 0 1,16 2 ,30 0 ,3
K20 4,32 4,51 4 ,75 6 ,16 2,30 3,30 0 ,72 1,98 2, 19 3 ,32 3 ,8
H 20 +
н2о-

0 ,55
0,41

0 ,8 6  \  
0 ,0 3  / 1,11 0 ,30 |  1,26 — _ I

1,46 \  
0 ,0 8  / 2 ,7

р205 0 ,05 0 ,60 — — — — --- --- 0,01 0, 10 0 , 2
со2 _ Следы — 0 ,92 12,16 — Нет --- — 2 ,66 —
П. п. п. — — — 1,01 0 ,42 3 ,35 1.12 — —

С у м м а 99,68 99,99 99,63 99,60 100,79 99,10 100,15 99,65** 99,83 100,10е* ■ 100,6

* П риведено как М п 0 2.
** В клю чает 0,06% S.
3* С одерж ит Z r 0 2 и  V 2 O 5 .
4* С одерж ит М п 0 2.
5* Суммарное ж елезо.
** В оригинале сумма 99,90. „
д  иотнии (докем брий) Кёйлиё, М уурунмпки, Ф инляндия, аналити к К. Винк [276]; 44% нормативны х полевых шпатов.

Б — торридонокий песчаник (докем брий), Кинлок, Скай, аналитик М. Керр [160]; 53% нормативны х полевых шпатов.
В — спарагм ит (нижний кем брий), Э нгердален, Н орвегия [16]; 33,5% нормативных полевых шпатов.
Г — нижний древний красны й песчаник (девон), Фойерс, Л ох-Н есс, Ш отландия [198); 52% нормативных полевых шпатов.
Д  — известковый аркоз, древний красный песчаник (девон), Ред-К рагс, Ф охаберс-он-Спей, Ш отландия [198]; 16% нормативны х полевых ш патов и 28 А»

нормативного кальц ита. ____  гл.
Е — песчаники П ортленд (свита Н ы оарк, три ас), П ортленд, ш тат К оннектикут, США [214]; 74% нормативных полевых шпатов.

^  — субаркоз из песчаников Розбрей (девон), Розбрей , Элгин, Ш отландия [198]; около 12% нормативных полевых шпатов.
3 — известковый субаркоз (кембрий или ордовик), округ Б астард , провинция О нтарио, К ан ада  [158]; около 12% полевых ш патов и 7 /•> кальцита.
И — субаркоз Уайтхорс (перм ь), ш тат К ан зас [287].
К — молассопый аркоз (олигоцеп), Уитерстерп, кантон Ц уг, Ш вейцария; аналитик Ф. Кервон [Niggli et al, 1930].
Л — а р к о з  ( о л и го ц ен ) ,  О ве р н ь ,  Ф р а н ц и я  [1521; 19% по л ев ы х  ш п ато в .



Такой материал приурочен к основанию серии или к языкообразным 
гранитным развалам , образовавшимся в результате разрушения близ- 
расположенных погребенных гранитных структур. В некоторых случаях 
такой остаток характеризуется столь малой переработанностыо и сла
бой степенью разложения, что после литификации порода выглядит 
как естественный гранит. В этом случае она называется восстановлен
ным, или преобразованным гранитом. Такие породы в полевых усло
виях (в небольших обнажениях, а такж е  в шламе или керне при 
бурении) могут быть неправильно определены. При бурении нередко 
трудно решить, достигнут ли гранитный «фундамент» или вошло ли 
бурильное долото в породы гранитного развала. Д а ж е  в обнажениях, 
в частности в некоторых выходах докембрия, где породы в результате 
метаморфизма стали сливными, 
возникают противоречивые мнения 
в отношении того, чем в действи
тельности является метааркоз: ар- 
козовым осадком, гранитом или 
гранитизированным образованием.
Контакт гранитов и перекрываю
щих их остаточных аркозов мо
жет быть постепенным, такой слу
чай при истинно осадочном их про
исхождении описывается как « г р а 
д а ц и о н н о е  н е с о г л а с и е » .
Примером служит контакт архей
ских аркозов с гранитами оз. Са- 
ланага на границе провинции О нта
рио и Миннесоты, описанный Гран
том [324] и Клементом [48].

Критерии, по которым можно от
личать настоящие граниты от вос
становленных эквивалентов, много
численны, но обычно трудноприме
нимы. Настоящий гранит может 
иметь слабовыраженную гнейсовую 
листоватость, которая теряется при полном механическом разрушении 
и даж е незначительной переработке. Кроме того, истинные граниты 
рассечены аплитовыми и другими сопряженными дайками. Восстанов
ленные граниты при тщательном исследовании обнажения обычно 
содержат обломки или гальку гранитов или слабовыраженную слоис
тость. Под микроскопом в восстановленном граните отмечается не
обычно широкий диапазон размеров зерен. Это свойство восстановлен
ного гранита находится в резком контрасте с равнозернистой природой 
гранита или с порфировой структурой некоторых интрузивных пород. 
Аркозы, претерпевшие лишь незначительную транспортировку или не 
подвергшиеся переносу совсем, — о с т а т о ч н ы е  а р к о з ы  — яв
ляются, по существу, несортированными и обычно содержат обогащен
ный глиной матрикс, часто красноцветный; он может составлять 20% 
и более объема породы (рис. 7-9). К этим аркозовым ваккам приме
няется термин р е д с т о у н  [175, 151]. Восстановленная порода со
держит больше кварца, чем обычный гранит. Возможна также легкая 
окатанность полевых шпатов (их можно ошибочно принять за резорби- 
рованные ф енокристаллы). Ш лам при проходке скважин не позволяет 
использовать много критериев, в этом случае полезными могут быть

Рис. 7-8. Отношение NagO/KsO в арко- 
зах  и граувакках.
Сплош ные черные круж ки  — граувакки . п у 
стые круж ки  — аркозы . А — средняя гр ау в ак 
ка , Б — осредненная граувакка  из Новой З е 
ландии  [248], В — средний аркоз [237]
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такие признаки, как легкая окатанность и повышенное содержание 
в осадке кварца.

Аркозовые осадки могут такж е быть связанными с гранитными 
выступами. Аркозы, приуроченные к таким воздымающимся и разру
шающимся гранитным плутонам, образуют мощные конусообразные 
скопления, обычно весьма грубозернистые, часто с конгломератами. 
Широко известными примерами аркозов этого типа служат аркозовые 
отложения Ныо-Хейвен, Портленда и другие аркозы серии Ньюарк 
(триас) в Коннектикуте и соседних восточных штатах [175], аркозо
вые слои пенсильванских формаций Лайонс и Фаунтин Передового

Рис. 7-9. Аркоз Ш угарлоф из серии Н ью арк  (триас).  По [238]. Гора Тош, штат 
Массачусетс, США. Скрещенные николи, Х22.
Г р у б о з е р н и с т ы й  к р а с н о ц в е т н ы й  а р к о з ,  с о с т о я щ и й  из  п л о х о  с о р т и р о в а н н о й  см ес и  у г л о в а т ы х  зерен 
к в а р ц а  и п о л ев ы х  ш п а т о в  и н е б о л ь ш о го  к о л и ч е с т в а  сл ю д ы ,  п о м е щ е н н ы х  в к р а с н ы й  ж елезистый 
гл ин исты й  м а т р и к с

Рис. 7-10. Аркоз Фаунтин (пенсильваний), штат  Колорадо, США. Скрещенные н ико 
ли, X 20.
Г р у б о з е р н и с т ы й  к р а с н о в а т ы й  п ес ч ан и к ,  со с т о я щ и й  из  у г л о в а т ы х  и с л а б о о к а т а н н ы х  зер ен  кварца 
(с в е т л ы е )  и п о л е в ы х  ш п а т о в  ( з а т е м н е н н ы е ,  п о л и с и н т е т и ч е с к и  с д в о й н и к о в а н н ы е )

хребта Колорадо [151], древний красный песчаник Шотландии [197] 
и части разреза третичной молассы юга Ф РГ и Швейцарии. Такой 
аркоз показан на рис. 7-10. Аркозы для подвижных поясов нетипичны, 
в этом случае они содержат натриевый, а не калиевый полевой шпат. 
Это отмечено для некоторых архейских аркозов [308] и для широко
известных аркозов Суок (палеоцен) в штате Вашингтон [95]. Более 
полное перечисление аркозовых отложений всех возрастов и типов 
содержится в классическом исследовании Бартона [17].

Территория щитов сложена преимущественно гранитами и поэтому 
потенциально является крупнейшим источником аркозового песка. К ар- 
козам, бесспорно связанным с областями щитов, относятся позднедокем- 
брийские иотнийские песчаники Финляндии [276] и Швеции [118], 
спарагмиты Норвегии и Швеции [127], раннемеловые (предаптские) 
пески Западной Венесуэлы, снесенные с Гайанского щита, докембрий- 
ская свита Казан группы Дибаунт Северо-Западных территорий Ка
нады [72], нижняя часть гуронских кварцитов Лоррен в Онтарио [129].

Происхождение и геологическое значение. Результаты полевых 
наблюдений и минеральный состав определенно указывают на тесную
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связь аркозов с областями питания, где развиты граниты. Распростра
нение аркозовых песчаников ограничено локальными бассейнами или 
участками, где происходило накопление всего обломочного материала, 
воздымавшегося и подвергавшегося денудации гранитного блока, 
а такж е территорией, прилегающей к гранитному щиту.

Обширные водосборные бассейны петрографически разнообразны, 
и в них не происходит накопления аркозовых песков. Пески крупных 
рек, хотя и могут содержать несколько повышенное количество поле
вых шпатов, аркозами не являются; обычно это — лититовые пески. 
Следовательно, аркозы имеют ограниченное распространение как 
в пространстве, так  и в вертикальном геологическом разрезе.

Однако обогащенные кварцем пески, кварцевые арениты также 
имеют области питания, связанные с гранитами. Действительно, прак
тически весь кварц песчаников образовался, в конечном итоге, из 
кварцсодержащих плутонических -пород — «гранитов» в очень широком 
и свободном смысле этого слова. Однако почему одни песчаники х а 
рактеризуются высоким содержанием полевых шпатов, а другие — нет?

Значение обломочных полевых шпатов достаточно противоречиво. 
Присутствие большого количества полевых шпатов в некоторых песча
никах (аркозах) привело к созданию и широкому распространению 
теории о том, что для обеспечения сохранности и накопления полевых 
шпатов в осадке требуются специфические климатические условия, 
препятствующие их разложению [197]. В соответствии с теорией по
стулировалась необходимость очень сухого климата (отсутствие воды, 
обусловливающее задерж ку химического разложения) или очень холод
ного климата (значительное замедление химических реакций). К н а
стоящему времени накоплено достаточное количество доказательств, 
вызывающих необходимость изменения теории сурового климата. Кры- 
нин [166] наблюдал образование аркозов в условиях влажного тропи
ческого климата, где средняя годовая температура составляет 26°С, 
а годовое количество осадков 300 см. Накопление полевых шпатов 
в таких условиях — не единственное доказательство; данные, опровер
гающие связь полевых шпатов с суровыми климатическими условиями, 
получены в процессе критического изучения древних полевошпатовых 
отложений. Например, Рид [249] заметил, что в эоценовых песчаниках 
Калифорнии, содержащих почти 50% полевых шпатов, найдены остатки 
флоры, которая могла существовать только в теплых гумидных усло
виях. Песчаники Катахула в Техасе, такж е предположительно эоцено- 
вого возраста, содержат прибрежные тропические растения, хотя кон
центрация в них полевых шпатов приближается к 50% [115]. Как 
отмечено Бартоном [17], аркозовые песчаники, образовавшиеся в гу
мидных условиях, характеризуются высоким содержанием выветрелых 
или частично выветрелых полевых шпатов. Смешение исключительно 
свежих зерен полевых шпатов с несколько помутненными и изменен
ными зернами в одном осадке можно объяснить быстрой эрозией глу
боко изрезанных нагорий, сложенных содержащими полевые шпаты 
породами, в условиях теплого климата. Аркозы, образовавшиеся 
в суровых климатических условиях, практически не содержат вывет
релых полевых шпатов.

Если содержание полевых шпатов не зависит от климата, в чем 
тогда их значение? Д л я  выветривания полевых шпатов требуется не 
только подходящая климатическая обстановка, но также достаточное 
время. И н т е н с и в н о с т ь  процесса разложения обусловливается 
климатом, однако п р о д о л ж и т е л ь н о с т ь  этого процесса опреде



ляется рельефом. Районы с высоким рельефом претерпевают быструю 
эрозию, поэтому полевые шпаты не успевают разрушиться и включают
ся в процесс осадконакопления. В условиях низкого рельефа эрозия 
происходит медленно, и при соответствующей климатической обстанов
ке полевые шпаты могут полностью разрушиться. Следовательно, при
сутствие или отсутствие полевых шпатов является результатом равно
весия между скоростью выветривания и скоростью эрозии. Таким 
образом, аркозы являются показателем как сурового климата, так и 
тектонической активности. Одно лишь присутствие полевых шпатов не 
может свидетельствовать в пользу того или иного фактора, для решения 
этого вопроса следует привлекать другие критерии.

Лититовые песчаники и субграувакки

Определения. Песчаники, в которых количество обломков пород 
превышает количество обломочных полевых шпатов, называются л и- 
т и т о в ы м и  п е с ч а н и к а м и  [236], лититовыми аренитами [323] 
или литаренитами [192] аналогично тому, как  туфы, содержащие мно
гочисленные обломки пород, называются литокластическими туфами. 
Содержание обломков пород в песчаниках колеблется в широких пре
делах. Песчаники, содержащие 25% и более, могут быть названы соб
ственно лититовыми песчаниками. Песчаники, содержащие 10—25%, 
образуют промежуточный класс, который именуется с у б л и т а р е -  
н и т а м и  [192] или протокварцитами (термин предложен Крыниным 
[230]).

Крынин применял термин г р а у в а к к а  как к классического типа 
грауваккам гор Гарца, так и к лититовым песчаникам. Фактически 
термин в его первоначальном определении Крыниным [168] мог быть 
отнесен только к лититовому песчанику; позднее, в 1945 г., Крынин 
модернизировал термин и выделил два типа граувакк: высокого ранга 
(с полевыми шпатами) и низкого ранга (с малым количеством поле
вых шпатов или без них). В этом определении граувакка низкогс 
ранга соответствует лититовому песчанику. Такое толкование термина 
на время принял Фолк [90], но в настоящее время он отказался от 
него и применил к этому классу пород термин л и т а р е н и т  [93].

Термин с у б г р а у в а к к а  первоначально использовался для 
обозначения пород, промежуточных между кварцевыми аренитами и 
граувакками [235]. По первому определению, порода долж на была 
содержать менее 10% полевых шпатов и более 20% матрикса. В новом 
определении [236] это песчаник, содержащий менее 15% матрикса, но 
25% нестойких зерен, среди которых обломки пород преобладают над 
полевыми шпатами. В этом определении порода, по существу, является 
лититовым аренитом. Субграувакка (и лититовый аренит в целом) 
внешне похожа на граувакку, особенно по цвету и содержанию облом
ков пород.

Общее описание и разновидности. Лититовые арениты обычно 
представляют собой светло-серые, цвета «соли с перцем» песчаники со 
значительным содержанием обломков пород, особенно осадочных и 
слабометаморфизованных (рис. 7-11). Зерна кварца от угловатоокатан
ных до окатанных; очень многочисленны чешуйки слюды, тогда как по
левые шпаты редки или отсутствуют. Песок в целом характеризуется 
средней степенью сортированности, он скрепляется химически осажден
ным цементом, в большинстве случаев представленным кварцем или 
кальцитом. Обломочный матрикс обычно отсутствует, хотя его место
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может занимать псевдоматрикс, образованный раздробленными части
цами глинистых сланцев или аутигенно осажденной глиной (рис. 7-12).

Обломки пород в лититовых аренитах не только многочисленны, 
но и весьма разнообразны. Некоторые лититовые арениты могут содер
жать более десятка разновидностей. В одних наблюдается множество 
обломков вулканических пород, в других преобладают обломки с л а- 
б о м е т а м о р ф и з о в а н н ы х  и о с а д о ч н ы х  пород. Песчаники, 
обогащенные обломками вулканических пород, представляют собой 
вулканомиктовые или вулканокластовые арениты; их не следует сме-

Рис. 7-11. Песчаник Викииг или Кардиум «В» (мел),  провинция Альберта. Канада. 
По [238].  Николи скрещены, Х53.
Л и т н т о гш й  пес чан ик ,  с о с то я щ и й  из с р е д н е с о р т и р о в а н н о й  см ес и  п о л у у г л о в а т ы х  н о к а т а н н ы х  зерен  
к в а р ц а  и к р е м н я ,  при этом  к р е м е н ь  с о с т а в л я е т  почти  т р е т ь  к а р к а с а  песка

Рис. 7-12. Формация Потсвилл (пеисильваний), Потсвилл, ш тат Пенсильвания, США. 
Николи скрещены, Х20.
Г р у б о з е р н и с т ы й ,  п л о х о  с о р т и р о в а н н ы й  л и т и т о в ы й  аре нит ,  с о с т о я щ и й  из  к в а р ц а  и  о б л о м к о в  пород, 
л о с л е д и и е  ча сти чн о  п р е д с т а в л е н ы  м я г к и м и  гл и н и с ты м и  с л а н ц а м и  и а л е в р о л и т а м и ,  о б р а з у ю щ и м и  
п с е в д о м а т р и к с

шивать с пирокластическими аренитами, которые образовались непо
средственно при вулканических извержениях. В целом в породе более 
заметны обломки кислых вулканических пород, обломки основных маг
матических пород бывают нередко настолько изменены, что переходят 
в матрикс. Большинство лититовых аренитов содержит значительное 
количество слабометаморфизованных пелитовых пород, в частности 
аспидных сланцев, филлитов, серицитовых кристаллических сланцев. 
Последние были названы с л а н ц е в ы м и  а р е н и т а м и  [167]. При
меняется такж е термин ф и л л а р е н и т ы  [92], по-видимому, из-за 
обилия в песчаниках слюды, содержащейся как в обломках пород, так 
и в виде фрагментов чешуек в самих песках. Многие лититовые пески 
обогащены такж е обломками пород осадочного происхождения. Спе
циального рассмотрения заслуживают две разновидности. Одна из 
них — к р е м н е в ы й  а р е н и т  (см. рис. 7-11). Кремни составляют, 
например, от 20 до 90% песчаника К ат-Банк мелового возраста в ш та
те Монтана [279]. Описаны такж е [286] исключительно богатые крем
нем юрские пески в Монтане. Следует, однако, различать обломочный 
кремень и частицы раскристаллизованной риолитовой породы, что не 
всегда является легкой задачей. Богатые кремнем пески, вероятно,
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указывают на локальное происхождение при разрушении кремнистых 
известняков в условиях влажного климата либо стратиформных отло
жений кремня.

В некоторых лититовых аренитах встречаются карбонатные обло
мочные частицы. Песчаники этого типа названы к а л ь к л и т и т а м и  
[92], в отличие от к а л ь к а р е н и т о в ,  понятия, обычно обозначаю
щего карбонатные пески, зерна которых представлены обломками 
фауны, оолитами и другими образованиями, сформировавшимися 
в н у т р и  бассейна осадконакопления (рис. 7-13). Обломочные карбо
натные пески терригенного происхождения распространены сейчас ши-

Рис. 7-13. Кальклитпт, формация Точатви, группа Кристи-Бей (нижний протерозой), 
Большое Невольничье озеро, Северо-Западные территории, К анада.  Без анализатора, 
Х20.

К р у п н ы е  п о л и к р и с т а л л и ч е с к и е  о б л о м к и  к а р б о н а т н ы х  по р о д  и м е н ь ш е г о  р а з м е р а ,  х у д ш е й  окатан
ности  з е р н а  к в а р ц а

Рис. 7-14. Молассовый песчаник (нижний миоцен, аквитанский ярус).  32 км к востоку- 
северо-востоку от Брегенца, Боденское озеро, Ф РГ. Николи скрещены, Х20.
О б р а т и т е  в н и м а н и е  на о б и л и е  о б л о м к о в  к а р б о н а т н ы х  пород

роко, но в древних геологических разрезах относительно редки. Много
численные обломочные доломиты встречены в меловых песчаниках 
в Западном внутреннем бассейне США [262]. Обломочными зернами 
доломитов и известняков насыщены некоторые молассовые песчаники 
северных Альп [103]. Пример приведен на рис. 7-14. Поскольку разру
шение большинства известняковых толщ обычно происходит путем их 
растворения и единственными остаточными продуктами являются гли
ны и кремни, кальклититам для их образования требуются быстрая 
эрозия и высокий рельеф. В то ж е время кремневые арениты указы
вают на низкий рельеф и вынос известняка в растворенном виде. Каль- 
клитит представляет собой песчаной размерности аналог карбонатного 
галечника и конгломерата. Кроме кремня и микритового известняка 
или доломита, лититовые арениты содержат частицы тонкозернистых 
пелитовых пород, таких как глинистые сланцы, аргиллиты, алевролиты. 
Ввиду того что их зерна не обладают достаточной твердостью, их при
сутствие свидетельствует о транспортировке материала на короткое 
расстояние или даж е  о внутриформационном происхождении. Более 
того, подвергаясь деформации, связанной с геостатическим давлением, 
зерна глинистых пород (особенно глинистых сланцев) раздавливаются
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и выжимаются в поровое пространство так, что они напоминают выпол
нение пор матриксом [2]. В этом случае их трудно определить как 
обломки пород. Настоящий матрикс заполняет все поры, тогда как 
описанный псевдоматрикс — лишь часть их; остальные поры заполнены 
осажденным минеральным цементом. Кроме того, поскольку частицы 
пород не являются одинаковыми, предполагаемое выполнение разных 
пор будет различным.

Т а б л и ц а  7-6

Минеральный состав лититовых песчаников и протокварцитов (сублитаренитов). 
По Петтиджону [237], табл. 3, с добавлениями

Компоненты А Б в Г Д Е Ж 3

Кварц 50 60— 65 78 КЧ 4 32 ,0 71 3 0 ,9 27
Полевые шпаты 3— 5 1,5 3 о О , т 2 ,2 8 10,0 2
Обломки пород 40 30 15 10,6 43,0** 223* 3 3 , 0 ‘* 465*
Слюда — 2— 3 — — 0 , 2 Следы 0 ,5 —
„Глина, или матрикс 10 5 - 6 4 6 ,8 6 ,9 2 5 ,5 5
Кремнистый цемент _* — — 11,9 Следы — — —
Кальцитовый цемент --- 2— 18 — 8 ,5 13,0 — 19,2 20

* По наблю дениям автора, 5—10%.
** Вклю чает 28% кремня.

Вклю чает 5% кремня.
л* Вклю чает 15% кремня.
'•* Вклю чает 3% кремня, 12% известняка и 17% доломита.
А — песчаник Осуиго (ордовик), ш тат П енсильвания, США [169].
Б — песок Б радф орд  (девон), П енсильвания [168].
В — ф орм ация Д и з (пенсильваний), ш тат О клахом а [156].
Г — пачка Солт-Уош формации М оррисон (ю ра), плато К олорадо, США. Среднее по 22 ш ли

ф ам  [123].
Д  — «известковая граувакка» (м ел), Торок, А ляска. Среднее из 3 образцов [230].
Е — базальны й песок Клэйборн (эоцен), ш тат Техас, США [298].
Ж  — песчаник «Фрио» (олигоцен), площ адь Силигсон, округа Д ж им -У элс и Клеберг, ш тат 

Техас, США. Среднее из 22 образцов [222].
3  — третичный молассовый песчаник, Ф РГ [101].

Учитывая вышеизложенное, можно сказать, что лититовые арениты 
представляют собой группу разнообразных песков, характеризующихся 
значительными колебаниями состава. Это находит отражение как в мо
дальных анализах (табл. 7-6), так и в валовом химическом составе 
(табл. 7-7). Модальный анализ не дает возможности воссоздать пол
ную картину, если только не удастся выделить в категории «обломки 
пород» составляющие их виды. Распознавание видов пород в очень 
мелких обломках — дело достаточно сложное и требует большого 
опыта. Особенности структуры пород в крупных зернах сохраняются 
лучше, но их можно видеть и в мелкозернистой породе, и даж е  в тонко
зернистой [24]. Очевидно, основной составной частью лититовых аре- 
нитов является кварц. Он может быть вулканического происхождения, 
как это наблюдается в вулканомиктовых песках [313]. В филларе- 
нитах, по-видимому, кварц осадочного происхождения, образовавшийся 
из песчаных осадков, связанных с обломками осадочных пород. В этом 
случае в нем может наблюдаться унаследованная от предшествующих 
циклов окатанность и даж е  стертые оболочки вторичного кварца. 
Кварц подлинных филларенитов, характеризующихся обломками слабо 
метаморфизованных пород, бывает заметно волнистым и поликристал' 
лическим значительно чаще, чем кварц вулканомиктовых или обычных, 
осадочных аренитов. Эти арениты содержат такж е большое количество
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обломочной слюды (чешуйки ее залегаю т параллельно напластова
нию), которая во многих случаях, скапливаясь на определенных пло
скостях напластования, образует блестящую поверхность. Чешуйки 
слюды часто несут следы искривления и деформаций, вызванных 
уплотнением песка.

Лититовые арениты обычно сцементированы кальцитом (это отно
сится к аренитам мезозойского и кайнозойского возраста) или кварцем. 
Матрикса практически нет, хотя в некоторых аренитах присутствует 
псевдоматрикс, образовавшийся при раздавливании частиц глинистых 
сланцев. Часть лититовых аренитов содержит новообразованные гли
нистые минералы или даж е  цеолиты.

Т а б л и ц а  7-7

Представительные химические анализы лититовых песчаников (субграувакк) 
и протокварцитов (сублитаренитов). По Петтиджону [237] ,

Компонен
ты А Б в г д Е Ж 3

S i 0 2 84,01 65 , 0 56, 80 51, 52 92,91 47,75 40,35 74,45
ТЮ2 0, 05 — 0,10 0,32 _ 0,20 0 , 30 0,50
А1гО, 2,57 9, 57 8, 48 5 , 77 3,78 6,41 7 , 43 10,83
Р е 20 3 0, 17 1,59 1,67 2 , 43 Следы 2 , 39 3, 27 4,62
F e 0 2 0, 26 1,08 — — 0,91 _ —
МпО 0, 04 — — 0 , 14 _ _ —
MgO 0 , 67 0 , 4 1,24 0,95 Следы 4,48 10,28 1,30
СаО 5,41 10,1 15,25 16,96 0,31 18,75 12,00 0,35
N a20 0, 17 2, 14 1,31 1,32 0 , 34 1,20 0, 54 1,07
К 20 0,86 1,43 1,46 1,90 0,61 1,02 0, 93 1,51
Н20 + 0 ,5 4 0 , 82 0 , 50 2 , 2 5  \ Г 1,32 6, 75 4,95
н 2о - 0, 19 0 , 23 — 2 , 54  / 1,19

\  - _ —
Р .О , 0, 04 — Следы 0,10 _ 0,10 _ Следы
С 0 2 4,65 6 , 9 12,95 13,34 _ 17,78 17,80
S 0 3 — 0 , 04 — 0, 52 _ _ _ _
S 0,02 0 , 16 — — -- - -- —

С у м м а 99,73* 99,54** 99,76 100,06 100,05 101,40s* 99,65 99,58

* В клю чает С1 — 0,02, F  — 0,01, ВаО — 0,05.
** В клю чает С — 0,06, Си — 0,002, V — 0,017, Zn <  0,03, Сг — 0,003.
3* В оригинале сумма 99,40.
А протокварцит, пачка Солт-Уош, ф орм ация М оррисон (ю ра). С редняя проба из 96 немине- 

рализованны х образцов, плато К олорадо. А налитик В. Смит (неопубл. анализы  Геологич. Служ
бы СШ А). См. табл. 7-6,Г.

Б известковая граувакка  (лититовый аренит). «Фрио» (олигоцен), площ адь Силигсон, штат 
Техас, США. Среднее из 10 образцов [222]. См. табл. 7-6,Ж-

В — известковая субграувакка, акви тан ская  м оласса, Л озан на, Ш вейцария [44].
, ^  известковая субграувакка , моласса Грёихен, Б ургхальде, кантон A apav, Швейцария.

А налитик Я. Якоб [Niggli et al, 1930].
. _ Д  протокварцит из песчаников Б ерн а (миссисипий), Б ерна, ш тат О гайо, США. Аналитик 

А. И кинс [Bull. U. S. Ged. Surv., 60].
^' — известковая субграувакка (?), бурди гальская  м оласса, Ворен, И зер, Ф ранция [44].
Ж  “—песчаник (известковая субграувакка?) из угленосной толщ и (карбон ), Вестфальский 

угольный бассейн, Ф ранция — Б ельгия [44].
сейн^[44]песчаник С у б гр ау вакка?) из угленосной толщ и (карбон ), В естф альский угольный бас-

Химический состав этих пород отраж ает разнообразие состава как 
каркаса, так и цемента выполнения. Н адлеж ащ ее истолкование данных 
химического анализа возможно только при учете минерального состава. 
Так, высокое содержание СОг и СаО может означать наличие в породе 
и кальцитового цемента, и обломков раковин, и обломочных частиц 
известняка. Повышенное содержание S 1O 2 может указывать на боль-
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шое количество обломочного кварца или обломочного кремня, на при
сутствие кремнистого цемента или на все три фактора вместе. В отли
чие от граувакк, большинство лититовых аренитов характеризуется 
низким содержанием N a20 и MgO и высоким — КгО. П равда, есть 
исключения: обломочные доломиты обогащены MgO.

Распространение и значение. Лититовые песчаники, возможно, яв 
ляются наиболее распространенными из всех песчаников (см. 314). 
Многие (если не большинство) палеозойские песчаники Центральных 
Аппалачей представлены лититовыми песчаниками. Ими же сложены 
ордовикская формация Осуиго 
[176] (рис. 7-15), девонский песча
ник Б радф орд-III, описанный в 
классической работе Крынина 
[168], миссисипские формации По- 
коно [231] и Мок-Чанк [149, 211], 
пенсильванская формация Потсвилл 
[211]. Эти песчаники богаты квар
цем и бедны полевыми шпатами; 
они сцементированы кварцем и со
держ ат большое количество облом
ков пород, слабо метаморфизован- 
ных или осадочных по происхо
ждению.

К лититовым аренитам отно
сятся многие юрские и меловые 
песчаники Скалистых гор. Это бо
гатые кремнем арениты Монтаны 
[279, 286] и Альберты [188]. Л ити
товыми аренитами представлена 
также меловая формация Чико в 
Калифорнии [323].

Большинство третичных песча
ников Молассового бассейна юга 
Ф РГ и Швейцарии является лити
товыми аренитами (см. рис. 7-14), 
многие из них содержат обломоч
ные зерна микритовых карбонатов [101, 107]. Не все лититовые арени
ты связаны своим происхождением с орогеническими поясами. Многие 
третичные пески побережья Мексиканского залива представлены лити
товыми аренитами. Хорошо известны олигоценовая формация «Фрио» 
[222], миоценовые песчаники Оквилл [92] и формация Уилкокс [323].

Весьма распространенными являются протокварциты или субли- 
тарениты. Примерами могут служить некоторые кварциты Тускарора 
(силур) Центральных Аппалачей [328], пенсильванские песчаники 
Анвил-Рок в Иллинойсском бассейне [147].

Вероятно, большинство песков современных крупных рек являются 
лититовыми. Так, средняя проба из 187 образцов песков р. Огайо со
держит 62% кварца, 31% обломков пород и 6% полевых шпатов [97].
Это — типичный лититовый аренит.

Весьма многочисленны древние лититовые арениты; они, возможно, 
являются наиболее распространенным типом песчаников. На основе 
изучения средней пробы по 121 образцу песчаников различного воз
раста и условий залегания Петтиджон [237] подсчитал, что лититовые 
арениты охватывают 26% всех песков, тогда как аркозы составляют

Рис. 7-15. Песчаник Осуиго (ордовик).  
Гора Болд-Игл, близ Стейт-Колледж, 
ш тат  Пенсильвания. США. Николи скре
щены, Х15.
Ф о р м а ц и я  с о д е р ж и т  50% к в а р ц а  или более ,  
30—40% о б л о м к о в  пород .  П е р в о н а ч а л ь н ы е  
о ч е р т а н и я  з е р е н  к в а р ц а  в и д н ы  п лохо ,  в т о 
ричным к в а р ц  д е л а е т  г р а н и ц ы  м е ж д у  з е р н а м и  
в з а и м о п р о н и к а ю щ и м и ,  су т у р н ы м и .  О б л о м к и  
по р о д  п р е д с т а в л е н ы  г л а в н ы м  о б р а з о м  а л е в р о 
л и т о м ,  т о н к о зе р н и с т ы м  п е с ч а н и к о м ,  т о н к о з е р 
нис ты м  к в а р ц и т о м  и с л а б о  м е т а м о р ф и з о в а н -  
ны м ф и л л и т о м .  П о л е в ы е  ш п а т ы  о ч е н ь  р е д к и  — 
всего  1—2%
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только 15%. Лититовые арениты типичны для разрезов меловых и тре
тичных отложений. Из 718 образцов меловых, палеоценовых и эоцено- 
вых песчаников Западной Венесуэлы 400, или около 56%, оказались 
лититовыми или сублититовыми [6]. Только 79, или 11%, были арко- 
зами или субаркозами. Лититовые арениты в какой-то степени играют 
ту же роль, что и граувакки в разрезах  древнего флиша, однако они 
распространены как в пределах геосинклиналей, так и вне их. Типич
ный молассовый песчаник, вероятно, является лититовым аренитом.

Лититовые арениты представляют собой незрелые пески, в которых 
большая часть обломков пород механически или химически неустойчи
ва. А вот какая часть песка образовалась за счет тонкозернистых 
пород, точно не известно. При дезинтеграции грубозернистых пород без 
их химического разложения образуется песок, но можно ожидать, что 
тонкозернистые породы при разрушении будут поставлять частицы 
алевритовой размерности. Механически непрочные компоненты пород, 
по-видимому, легко разрушаются на участках с интенсивной абразией, 
например, в волноприбойной зоне. Химически неустойчивые частицы 
пород разрушаются в процессе диагенеза с образованием вещества 
матрикса. Возможно, лититовые арениты являлись предшественниками 
граувакк в древних геологических разрезах. Д л я  образования аркозов 
требуется ограниченная область питания, по-видимому, в пределах 
небольшого водосборного бассейна. Формирование лититовых аренитов 
в целом связано с более обширной областью питания, с более крупным 
водосборным бассейном, который может быть сложен разнообразными 
по литологии породами. Поэтому лититовые арениты могут формиро
вать аллювиальные и дельтовые отложения крупных рек; наиболее 
характерны они для миогеосинклиналей, хотя и не ограничиваются 
ими.

Граувакки и родственные им породы

Учитывая возможную связь между лититовыми песчаниками и 
граувакками, рассмотрим песчаники, к которым был применен термин 
г р а у в а к к  а. Сам термин породил много противоречий не только 
в отношении происхождения названных так пород, но и в понимании 
этого термина. Этим вопросам посвящено огромное количество работ. 
Хорошая обобщающая работа по проблемам номенклатуры была вы
полнена Доттом [74]. П озж е эти вопросы рассматривались Окадой 
[227] и Петтиджоном с соавторами [238]. Граувакка — это старый 
термин, который, очевидно, был впервые применен к песчаникам верх
недевонской— нижнекаменноугольной толщи гор Гарца. Эти породы 
подверглись новому тщательному изучению в последние годы [141, 
207]. Их отличительными особенностями являются темно-серая окраска, 
заметная литифицированность, обилие полевых шпатов и обломков 
пород, отсутствие обычного порового цемента, вместо которого пред
ставлен матрикс, состоящий из тонких прорастающих кристаллов сери
цита и хлорита, смешанных с зернами кварца и полевых шпатов 
алевритовой размерности. Эти породы, в отличие от аркозов, заметно 
обогащены FeO, MgO и N a 20 .  Хотя при попытке точного определения 
граувакк возникли некоторые трудности, все же существует достаточно 
однородная группа пород, сходных по всем основным параметрам 
с классическими граувакками Гарца, которую по традиции называют 
граувакками. Присутствие темноцветного мелкозернистого м а т р и к с -  
является существенным признаком этих пород.
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Как отмечено на с. 280, термин был использован и в более широ
ком значении, с включением в эту группу пород, определяемых ныне 
как лититовые арениты. Хотя они внешне сходны с граувакками, но 
отличаются от них отсутствием матрикса, наличием пор и осажденного 
минерального цемента. От такого расширенного понимания термина 
г р а у в а к к а  в основном уже отказались.

Матрикс является основой проблемы граувакк как в части опре
деления, так и при интерпретации. Каково же количество матрикса и 
каков верхний предел его размерности? По мнению Окады [227], про
центное содержание матрикса, отделяющее вакки (важнейшим классом

Рис. 7-16. Граувакка  Кулыча (карбон),  горы Гарца, Г Д Р .  Николи скрещены, + 2 2 .
Т и п и ч н а я  или « к л а с с и ч е с к а я »  г р а у в а к к а ,  с о с т о я щ а я  г л а в н ы м  о б р а з о м  из  у г л о в а т ы х ,  очень  плохо 
с о р т и р о в а н н ы х  зер ен  к в а р ц а ,  по л ев ы х  ш п а т о в  и о б л о м к о в  по р од ,  п о м е щ е н н ы х  в то н к о з е р н и с т ы й  
х л о р и т о в ы й  м а т р и к с

Р и с .  7-17. Граувакка  Кускоквнм (мел), район Кускоквим, Аляска. Николи скрещены, 
Х22.

Г р а у в а к к а  х а р а к т е р и з у е т с я  н и з к и м  с о д е р ж а н и е м  к в а р ц а ,  б о л ь ш и м  к о л и ч ест в о м  п о л ев ы х  ш п а т о в ,  
в з н а ч и т е л ь н о й  ч а сти  п р е д с т а в л е н н ы х  ги п и д и о м о р ф н ы м и  к р и с т а л л а м и ,  а т а к ж е  б о л ь ш и м  к о л и 
чеством  о б л о м к о в  а ф а н и т с т ы х  по р о д  со с т р у к т у р а м и  т е ч ен и я .  О чень  п л о х а я  с о р т и р о в ан н о с ть .  
Это  — г р а у в а к к а  со з н а ч и т е л ь н ы м  привно со м  в у л к а н и ч е с к о г о  м а т е р и а л а

которых служат граувакки) от «чистых» песчаников, варьирует от 5 до 
25%. Дотт [74] и Гилберт [323] принимают за рубеж 10%- Большин
ство исследователей (в том числе и автор этой работы) придерживают
ся величины 15%. Верхний предел размерности такж е колеблется. 
Окада [227] отмечает, что большинство авторов принимают его р ав 
ным 20 мкм. В данной работе, как и в более ранней [238], используется 
величина 30 мкм.

Строение и состав. В целом граувакки представляют собой темно
серые или черные крепкие породы, обычно без признаков внутренней 
слоистости или слоеватости; они часто, хотя и не всегда, характери
зуются градационной слоистостью. В небольшом обнажении или образ
це их можно ошибочно принять за основную изверженную породу. 
Под микроскопом граувакка имеет вид микробрекчии, сложенной 
острыми, угловатыми и призмовидными зернами кварца, а также угло
ватыми зернами полевых шпатов и частицами пород, погруженными 
в пастообразную массу, которая в некоторых случаях по объему равна 
или превосходит суммарное количество крупных обломочных зерен 
(рис. 7-16). Эта пастообразная масса или матрикс представляет собой
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микрокристаллический агрегат кварца, полевого шпата, хлорита и сс- 
рицита и местами замещается мозаичными карбонатами. При скрещен
ных николях различие между матриксом и тонкозернистыми частицами 
пород почти полностью исчезает, фактически их трудно отличить. 
С этим связано предположение [26], что объем матрикса в граувакка,. 
сильно завышают. В некоторых граувакках отмечается линейное зале
гание чешуек серицита и хлорита, которое предшествует сланцеватости. 
Но в большинстве этих пород строение матрикса хаотичное.

Т а б л и ц а  7-8

Модальные анализы граувакк

Компоненты А Б в г Д Е Ж 3 и К

Кварц 4 24 56 33 9 Следы 26 33 27 30
Полевые шпаты 10 32 37 15 43 30 5 21 19 12

Обломки пород 50 19 7 3 10 13 26 7 30 16
«Матрикс» 32 * * * 45 25 45 43 33 21 39
С люда и хлорит — 16 — — 4 — — 6 — 3
Прочие 2 8 — — 43* 10э* — 3

* О тдельно не отмечен; 38% породы составляю т «глина и алеврит».
** О тдельно не отмечен.
3* Роговая обм анка и пироксен.
А — лититовая граувакка  (девон), А встралия, среднее из 5 анализов [55].
Б — полевош патовая граувакка  Таннер (девон — нижний карбон ), Г арц  [141].
В — полевош патовая граувакка , ф ран ци скан ская  ф орм ация (ю ра?), ш тат К алифорния, США. 

Среднее из 17 анализов [259].
Г — полевош патовая граувакка  (докем брий), провинция О нтарио, К ан ада . Среднее из 3-х ана

лизов [233].
Д  — граувакка  П урари (м ел), П апуа . С реднее из 4-х анализов [78].
Б — туф огениая граувакка  Ауре (м иоцен), П апуа. С реднее из 2-х анализов [77].
Ж  — лититовая граувакка  М артннсберг (ордовик), ш тат П енсильвания, США [191].
3 — граувакка  (нижний м езозой), район П орирура, Н овая З елан ди я  [W ebby, 1959, New 

Z ealand lour. Ged. Geophys. v 2].
И — граувакка  (кульм ), Гарц 207.
К — ф орм ация Беруош  (архей), Й еллоунайф , С еверо-Западн ы е территории. К ан ада [142].

Состав граувакк достаточно изменчив. Чащ е всего основным ком
понентом является кварц. В составе большинства граувакк он форми
рует меньше половины песчаной фракции, во многих граувакках кварца 
содержится не более 1/4, иногда он составляет лишь 1/10 (табл. 7-8). 
Почти повсеместно зерна кварца сильно угловаты, обычно им свойст
венно четкое волнистое погасание. Как исключение, граувакки могут 
содержать вулканогенный кварц; при увеличении доли обломков вул
канических пород, зональных кристаллов полевых шпатов и раздроб
ленных эвгедральных кристаллов эти граувакки (рис. 7-17) незаметно 
переходят в отложившиеся под водой туфы и туфогенные песчаники. 
В граувакках обычно присутствуют полевые шпаты; в отдельных слу
чаях их содержится столько же, сколько и кварца, или д аж е больше 
(рис. 7-18). Обычно они представлены плагиоклазами, часто натрие
выми, близкими к альбиту. Этим объясняется высокое содержание 
N a20  при валовых химических анализах. Возможно, полевые шпаты 
когда-то содержали больше кальция; освободившийся при деанорти- 
тизации плагиоклаза кальций проявляется в породе в виде кальцито- 
вы.х пятен замещения. Калиевые полевые шпаты во многих граувакках 
полностью отсутствуют, этот факт трудно объяснить. Это может быть 
связано с особенностями области питания, например, когда источники 
сноса представлены кварцевыми диоритами или натриевыми гранитами,
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а такж е может объясняться некоторыми диагенетическими или низко
температурными метаморфическими изменениями [112].

Обломочная слюда, представленная и мусковитом, и биотитом 
(и хлоритизированным биотитом) — обычный, но не очень распростра
ненный компонент.

Многочисленны и разнообразны обломки пород. М аттиат [207], на
пример, выделил 19 различных типов пород в граувакках кульма гор 
Гарца. Они составляют в среднем 26% песчаной фракции. Среди об
ломков пород были установлены эффузивные породы как кислого, так 
и основного состава, несколько типов слабометаморфизованных пород 
(включая кварциты, слюдистые, 
серицитовые и хлоритовые сланцы) 
и немного обломков осадочных по
род (включая несколько типов пес
чаников и аспидных сланцев).

Граувакки можно сгруппиро
вать в два крупных класса: п о л е 
в о ш п а т о в ы е  г р а у в а к к и  и л и 
т и т о в ы е  г р а у в а к к и ,  х ар ак
теризующиеся относительным пре
обладанием полевых шпатов или 
обломков пород. К ак отмечено вы
ше, граувакки переходят в вулкано
генные граувакки, отмеченные при
сутствием вулканогенного кварца, 
зональных полевых шпатов, разру
шенных фенокристаллов, а такж е 
увеличенным количеством облом
ков вулканогенных пород. Многие 
вулканогенные вакки характеризу
ются очень низким содержанием 
кварца (см. рис. 7-17). Эти породы 
постепенно переходят в туфы, отло
жившиеся под водой. К породам 
с исключительно высоким содерж а
нием кварца применяется термин 
к в а р ц е в а я  в а к к а .  Эти относительно редкие породы своим про
исхождением связаны с осадочными исходными породами.

Граувакки, за небольшим исключением, характеризуются доста
точно определенным валовым химическим составом (табл. 7-9). 
Как видно из этой таблицы, граувакки обогащены А120 3, FeO, M gO и 
N a20 .  Высокое содержание N a20  отраж ает альбитовую природу поле
вых шпатов, высокое содержание MgO и FeO в этих породах обуслов
лено обогащенностыо хлоритового матрикса железом. Граувакки отли
чаются от аркозов преобладанием N a20  над КгО, M gO над СаО и FeO 
над Fe20 3. По валовому химическому составу граувакки мало отлича
ются от гранодиоритов. Об исходных пород пески обычно отличаются 
увеличением доли S i 0 2 и уменьшением А120 3, железа, щелочей и щелоч
ных земель. Сходство химического состава граувакк и гранодиоритов 
указывает на сильное подавление процессов выветривания и сортиров-» 
кп. Современные пески реки Колумбия характеризуются очень близ
ким к грауваккам валовым химическим составом [319]. Их минераль
ный состав свидетельствует о смешанной, гранитно-вулканической об
ласти питания.

Рис. 7-18. Ф ранцисканская  граувакка  
(верхняя юра) .  Близ  Сан-Франциско, 
ш тат Калифорния, США. Николи скре
щены, Х22.
Т и п и ч н а я  п о л е в о ш п а т о в а я  г р а у в а к к а ,  с о с т о я 
щ а я  п р е и м у щ е с т в е н н о  из  к в а р ц а ,  а  т а к ж е  п о 
л е в ы х  ш п а т о в  и  о б л о м к о в  пор о д ,  п о м е щ е н н ы х  
в т о н к о з е р н и с т ы й  х л о р и т о в ы й  и  се р и ц и т о в ы й  
м а т р и к с .  О б р а т и т е  в н и м а н и е  на  п л о х у ю  о к а 
т а н н о с т ь  и н е д о с т а т о ч н у ю  со р т и р о в а н н о е гъ  
м а т е р и а л а
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Проблема матрикса. К ак  заметил Камминс [59], матрикс является 
«сутью граувакковой проблемы». М атрикс интерпретировали по-разно
му. Поскольку он имеет общий состав с аспидным сланцем, его считали 
продуктом перекристаллизации первичнообломочного глинистого ма
териала в условиях слабого метаморфизма. Если это так, то проблема 
заключается в том, чтобы объяснить одновременно отложение песка и 
глины. Обычно в водных потоках осадки сортируются, песчаная и гли-

Т а б л и ц а  7-9

Химические анализы граувакк

Компоненты А Б В Г Д Е Ж 3 И К

S i 0 2 60,51 66,24 76,84 69,11 68,85 74 ,43 6 0 ,6 71,1 68,84 65,65
тю2 0 ,87 0 ,64 — 0,60 0 ,7 4 0 ,8 3 0 ,7 0 ,5 0,25 0,46
А 1 ,0 , 15,36 15,28 11,76 11,38 12,05 11,32 13,5 13,9 14,54 13,89
Ье20 3 0 ,7 6 0 ,7 0 0 ,55 1,41 2 ,7 2 0,81 2 ,2 Следы 0,62 0,74
Г-еО 7 ,6 3 4 ,53 2 ,88 4,64 2 ,0 3 3 ,88 1,6 2 ,7 2,47 2,60
МпО 0,16 0 ,06 Следы 0 ,17 0 ,0 5 0 ,0 4 0,1 0 ,05 Не обн. 0,11
MgO 3 ,39 2 ,74 1,39 2 ,06 2 ,96 1, 20 1,6 1,3 1,94 1,22
Са 2, 14 1,70 0 ,70 1,15 0 ,50 1,17 1, 3 1,8 2,23 5,'62
N a20 2 ,5 0 3, 12 2 ,57 3 ,20 4 ,87 1,63 2 ,9 3 ,7 3,88 3.13
К20 1,69 1,91 1,62 1,76 1,81 1,74 1,6 2 , 3 2,68 1,41
Н 20 + 3 ,38 2 ,4 9 1,87* 4, 13 2 ,3 0 2, 15 2 ,8 1 ,9 1,60 2,30
н„о- 0 ,15 0 ,08 — 0,05 0 ,77 0 ,20 0 ,3 0 ,26 0,35 0,28
р.;о5 0 ,27 0 ,12 — 0,03 0 ,0 6 0 ,18 0 ,2 0 ,10 0,15 0,08
ZrO., 0 ,05 —
С 0 2' 1,01 0 ,38 — — 0,08 0 ,48 0 ,6 0 ,12 0,14 2,83
so3 _ _ _ _ — _ _ _ 0,15 —
S 0 ,4 2 — — — 0,08 0, 12 — Следы — 0,05
Ва — — — — Следы — — — 0,04 —
С — — — — 0,07 0, 17 — 0 ,09 — —

С у м м а
СМоо

99 ,99 1С0,18 99,69 99,94 1С0,45 100,0 99 ,8 99,93 99,77

* П отеря при прокаливании.
А — архей, оз. М аниту, провинция О нтарио, К ан ада . А налитик Б. Брюнн [235].
Б — среднее из трех образц ов граувакк  ф орм ации Беруош  (архей), зали в  Й еллоунайф, Севе*

ро-Зап адны е территории, К ан ад а . А налитик Л . Сеймур [142].
В — сланцы Т айлер (аним ик), Херли, ш тат Висконсин США. А налитик X. Стокс [71].

Г — ордовик (? ), Ренселер, близ С иенсертауна, ш тат Нью -Йорк. А налитик X. Уиик [15].
Д  — граувакка  Таннер (верхний девон — нижний карбон ), Ш варцф ельд, ГД Р. Аналитик 

Р. Х емиболд [141].
Е — граувакка  из сланцев С тэнли (карбон ), близ М ины, ш тат А рканзас, США. Аналитик 

Б. Брюнн [236].
Ж  — средняя проба из б образцов граувакки  К ульма из О бергарца, ГД Р. [207].
3  — средняя проба (нижний м езозой), приготовленная смеш ением равны х частей из 20 об

разцов граувакк, отобранны х в обн аж ен иях  вдоль берега м еж ду П алм ер Хед и Уэ-Те-Така, Вел
лингтон, Н овая Зелан ди я. А налитик Д ж . Ричи [248].

И — ф ран ци скан ская ф орм ация (ю ра?), карьер  компании О кленд-П ейвинт, Пидмонт, штат
К алифорния. А налитик Д ж . Хайсон [67].

К — эоцен, близ С олдака, горы Олимпик, ш тат Ваш ингтон, США. А налитик Б. Брюнн [235].

нистая фракции накапливаются отдельно. Д а ж е  в реках, переносящих 
преимущественно ил, отлагаются сравнительно «чистые» (без примеси 

глин) пески. Вудленд [326], один из первых исследователей этой проб
лемы, предполагал, что электролиты морской воды могут коагулиро
вать глинистые частицы так, что они осаждаются вместе с песчаной 
фракцией. Однако современные прибрежные мелководноморские пески 
вряд ли могут свидетельствовать в пользу предположения Вудленда.

Матрикс граувакк такж е связывают со способом их переноса и от
ложения. Кюнен и Мильорини [183], например, отмечали, что «все ис-
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ключительные и труднообъяснимые особенности типичных серий сорти
рованных граувакк можно легко объяснить деятельностью мутьевых 
потоков высокой плотности». Такие потоки взвешенного тонкого гли
нистого материала способны переносить песок вниз по подводному 
•склону в пределы глубоководных участков, где, в местах запруживания, 
отлагают совместно груз песка и тонкого глинистого материала, об
разуя сортированную граувакку с очень богатым глиной матриксом. 
Накопление таких песков в глубоководных морских впадинах могло бы 
объяснить, почему не удается обнаружить современных аналогов древ
них граувакк. Однако таких отложений на глубоководных морских 
участках, по-видимому нет. Совре
менные пески этих участков имеют 
предположительно турбидитное 
происхождение и характеризуются 
•отсутствием матрикса [145]. Теоре
тические соображения [182] также 
дают основание считать, что в этих 
отложениях содержание глинистого 
матрикса не превышает 10%.

Еще одно объяснение происхо
ждения матрикса связывает его с 
постседиментационной инфильтра
цией глинистого материала, вызван
ной перемещением поровых вод из 
перекрывающих и подстилающих 
слоев [80, 162].

В любом случае очевидно, что 
матрикс представляет собой перек- 
рпсталлизованный материал и что некоторые его реакции с обломоч
ным песком происходили давно. Первоначальные грани кварцевых зе
рен, созданные в водной среде, полностью исчезают, их место заним а
ют своеобразные рогатки (shevaux-de-fris) зеленых кристаллов хлори
та, вдающихся в светлые зерна кварца. Это явление впервые наблюдал 
Гринли [121], позднее оно было подтверждено другими исследовате
лями [168]. Ирвинг и Ван-Хайз [155] рассматривали матрикс как 
продукт «. . . слюдистого изменения полевых шпатов». П озж е Камминс 
[59] относил все (или почти все) матриксы к продуктам диагенеза. 
Он отмечал, что большинство третичных и современных турбидитов не 
•обладает таким обильным матриксом, какой встречается в сопостави
мых палеозойских и более древних турбидитах. Последние предполо
жительно подвергались глубокому погребению и начальному мета
морфизму, который привел к изменению неустойчивых компонентов, 
главным образом неустойчивых обломков пород и полевых шпатов 
(рис. 7-19). В современных песках, химически сходных с граувакками, 
при температуре 250°С и давлении воды 100 М П а формируется матрикс 
и образуется синтетическая граувакка [133]. Эти эксперименты, до
полненные наблюдениями Бренчли [30], установившего, что матрикс 
некоторых ордовикских вулканогенных граувакк, обычно составляющий 
40—60% всей породы, отсутствует там, где присутствует кальцитовый 
цемент, свидетельствуют о диагенетическом происхождении матрикса. 
Очевидно, раннее осаждение кальцитового цемента препятствовало об
разованию матрикса.

Можно сделать вывод, что образование матрикса происходит р а з 
личными путями. Как отмечает Диккинсон [70], существуют и р о т о-

Псэсзэя

Рис. 7-19. Схема предполагаемого пост- 
седимептационного происхождения м ат 
рикса граувакк. По Камминсу [59], с и з 
менениями.

I — устойчивы е песчаны е зерн а, II — сравни- 
тельно неустойчивые песчаны е зерн а, 111 
очень неустойчивы е песчаны е зерна
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м а т р и к с ,  о р т о м а т р и к с ,  э п и м а т р и к с  и п с е в д о м а т р и к с .  
Первый — это захваченная в поры обломочная глина, второй — пере- 
кристаллизованный материал, третий — продукт диагенетического из
менения зерен песчаной размерности, а четвертый — образован в ре
зультате деформации и раздавливания мягких обломков глинистых 
пород. Хотя в породе возможен матрикс любого типа, однако в боль
шинстве древних граувакк он представлен эпиматриксом, что связано 
с глубоким погружением пород и со слабым метаморфизмом или 
интенсивным диагенезом; все это вместе названо Кюненом [182] 
г р а у в а к к и з а ц и е й .

Проблема Na20 . Высокое содержание N a 20  в граувакках объяс
нялось по-разному [82]. По-видимому, оно обусловлено первично 
высоким содержанием его в альбитовых полевых шпатах. Например, 
в граувакке Таннер [141] содержится 3,5% N a20 .  Д л я  этого количества 
требуется 30% альбитового полевого шпата, эта оценка подтверждает
ся наблюдаемым фактическим 30— 40% содержанием полевых шпатов, 
85— 90% которых имеют состав А п3_ю.

Полевые шпаты являются обломочным компонентом. Однако неяс
но, имеет ли их альбитовая природа первичный характер или она 
определяется диагенетическими особенностями. Тесная ассоциация эвгео- 
синклинальных граувакк с зеленокаменными породами (спилитами) 
позволяет предполагать, что эта проблема связана с происхождением 
спилитов [301]. Существуют такж е признаки постседиментационной 
альбитизации. Граувакки содержат неправильные включения кальцита, 
замещающего обломочные компоненты, а такж е жеоды и прожилки 
этого минерала. Возможно, СаО появляется в результате альбитизации. 
Но если альбит является первичным компонентом, то почему ассоции
рующиеся и переслаивающиеся с граувакками аспидные сланцы также 
не обогащены натрием? Так, пелитовые слои, переслаивающиеся с не
которыми мезозойскими граувакками Новой Зеландии, имеют нор
мальное отношение N a20 / K 20 ,  при котором КгО значительно больше, 
чем N a20 .  В то ж е время в сингенетичных граувакках преобладает 
обратное соотношение [248]. С другой стороны, магматические породы 
многих эвгеосинклинальных поясов заметно обогащены N a 20 ,  и неко
торые ассоциирующие с ними пелитовые слои характеризуются повы
шенным содержанием N a20  [308]. Как уже отмечено, отсутствие 
калиевых полевых шпатов является характерной особенностью грау- 
взкк. Оно объясняется постседиментационным растворением и удале
нием КгО [112].

В общем проблема Na остается нерешенной.
Распространение и геологическое значение. Большинство граувакк 

представлено в геологических разрезах преимущественно палеозойских 
и более древних пород, в основном они составляют часть флишеподоб- 
ных толщ. Обычно они ассоциируют с зеленокаменными породами 
[302] и являются характерными песчаниками эвгеосинклинальных 
складчатых поясов. Эвгеосинклинальные граувакки часто обогащены 
полевыми шпатами и имеют постепенный переход в вулканические 
вакки. Примерами докембрийских граувакк служат архейские толщи 
Канадского щита [233, 73, 308], Фенноскандии [275], древний докемб
рий Южной Африки [11]. Широко известны палеозойские граувакки 
Уэльса [326, 226], южных нагорий Ш отландии [309], граувакки Гарца 
[88, 141, 207] и Нового Южного Уэльса в Австралии [55]. Подробно 
описаны мезозойские граувакки Новой Зеландии [248], францискан-
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ской формации в Калифорнии [67, 289, 14], граувакки Кускоквим 
(мел) на Аляске [189].

Граувакки встречаются такж е в геосинклинальных областях, где 
вулканизм не проявлялся или проявился очень слабо. Примерами т а 
ких граувакк в докембрии служат граувакки сланцев Томсон близ 
Дулута, штат Миннесота [266], песчаников Челмсфорд в районе С ад
бери, провинция Онтарио, К анада [322]. Примерами палеозойских 
граувакк являются граувакки формации Мартинсберг (ордовик) 
в Центральных Аппалачах [191], граувакки сланцев Норманскилл 
(ордовик) в Нью-Йорке [314] и формации Хеймонд (пенсильваний) 
в Техасе [193]. Более молодые граувакки представлены меловыми 
граувакками Японии [269, 224, 225], а такж е большей частью песча
никами с градационной слоистостью Апеннин в Италии [267]. Все эти 
граувакки из миогеосинклинальных областей характеризуются зам ет
ным преобладанием частиц пород над полевыми шпатами.

Граувакки (в принятом в данной работе определении) охватывают 
от 1/5 до всех песчаников (см. с. 314), они широко распространены 
в палеозойских и более древних орогенических поясах и отсутствуют 
в недислоцированных разрезах стабильных областей кратонов или щи
тов. Граувакки морского происхождения, как предполагается для при
веденных выше примеров, представлены турбидитными песками фли- 
шевых фаций. Однако ни флишевые пески, ни турбидитные пески 
нельзя отождествлять с граувакками.

Кварцевые арениты (ортокварциты)

Определения. Все терригенные пески обогащены кварцем, тольк.р 
в немногих кварц не является преобладающим компонентом. Следо
вательно, почти все песчаники могут быть названы кварцевыми. О д
нако некоторые разновидности песков почти полностью сложены 
кварцем. Такие пески названы Тиежем [297] о р т о к в а р ц и т а м и ;  
этот термин популяризировал и более строго определил Крынин [171], 
который применял его к пескам, полностью сложенным кварцевыми 
зернами, сцементированными кремнеземом. В традиционном смысле 
истинные кварциты — это те породы, в которых при раскалывании 
трещины не обходят зерно, а рассекают его. Но это осадочные квар 
циты — ортокварциты, а не м е т а к в а р ц и т ы .  Как отметил Крынин 
[174], многие из них содержат примесь карбонатного цемента как 
дополнительного конечного продукта; по мере увеличения количества 
этого несиликатного материала ортокварциты становятся менее слив
ными. Так как термин «ортокварцит» распространили и на эти менее 
сливные породы и д аж е  на рыхлые или современные кварцевые пески, 
это порождает определенную путаницу и противоречия, поскольку 
отрицает давно сложившееся представление о кварците как об очень 
твердой, плотной породе [205]. Поэтому были предложены другие 
термины — к в а р ц е в ы й  а р е н и т  [323] или к в а р ц а р е н и т  
[192]. Хотя термин о р т о к в а р ц и т  широко использовался на про
тяжении длительного времени, в современной литературе рекомендуется 
постепенно заменять его на к в а р ц е в ы й  а р е н и т .

Строение и состав. Под кварцевыми аренитами в этой работе под-. 
разумеваютс,я пески, обломочная фракция которых н а  9 5 %  и л и  б о л е е  
состоит из кварца. Обычно они сцементированы кварцем, отложив
шимся одновременно с обломочным кварцем, так, что являются настоя
щими ортокварцитами (рис. 7-20). Но иногда они сцементированы
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кальцитом или рыхлые и несцементированные совсем. Сцементирован
ные кварцем разновидности, являясь истинными кварцитами и будучи 
устойчивыми к эрозии, слагают вершины высоких холмов, а при 
дислокациях формируют высокие гряды. Многие кварцевые арениты 
слагают относительно маломощные, но обширные по площади пласты, 
встречаются и мощные (иногда более 1000 м) толщи, как в некоторых 
докембрийских формациях. Д л я  многих пород характерны знаки ряби 
и косая слоистость.

Рис. 7-20. Кембрийский песчаник, гора Айрон, 
ш тат Мичиган, США. Николи скрещены, Х40. 
П ы л е в и д н а я  к а е м к а  о т м е ч а е т  п е р в о н а ч а л ь н ы е  ко н ту р ы  
зе р ен  к в а р ц а .  К в а р ц и т  о б р а з о в а л с я  при ц ем е н т а ц и и  
к в а р ц е в ы м  ц е м е н т о м ,  п р о д о л ж а ю щ и м  к р и с т а л л о г р а ф и 
че ску ю  о р и е н т и р о в к у  о б л о м о ч н ы х  зе р ен  к в а р ц а

Кварц в ортокварцитах преимущественно монокристаллический, 
так как поликристаллические зерна менее устойчивы и в основном 
уничтожаются [21]. По этим же причинам для таких песков характер
но нормальное, а не волнистое погасание [22]. Кварцевые зерна 
хорошо сортированы и превосходно окатаны. Поэтому многие из этих 
песков и в структурном отношении, и по составу отличаются наиболь
шей зрелостью. Другие компоненты весьма немногочисленны; могут 
встречаться хорошо окатанные зерна кремня или столь же устойчивые 
кварцитовые обломки. Фракция тяжелых минералов очень ограничена 
и представлена главным образом хорошо окатанными зернами турма
лина и циркона, возможно, с некоторым количеством рутила и ильме
нита (или замещающего их лейкоксена).

Обычно цементом служит кремнезем. Как правило, это кварц, от
ложившийся оптически и кристаллографически единообразно с окатан
ными обломочными зернами кварца. В песках, не полностью заполнен
ных цементом, обрастания образуют правильно оформленные грани 
кристаллов, отражающих свет таким образом, что порода на ярком 
свету сверкает. Регенерированные кристаллы кварца (см. рис. 7-20)
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ограничивают поры песчаника; во многих рыхлых песках видны хорошо 
оформленные пирамидальные верхушки кристаллов (см. рис. 7-1). Н а 
блюдения показывают, что они приблизительно совпадают с длинными 
осями обломочных ядер. Конечным результатом процесса разрастания 
является сокращение порового пространства, смыкание каемок обрас
тания друг с другом, образование взаимопроникающей мозаики кварца, 
внутри которой можно различить по тонкой линии включений округлые 
очертания первичных обломочных зерен (см. рис. 7-20). В некоторых 
кварцевых аренитах это «пылевидное кольцо» почти не видно или пол
ностью отсутствует. Оно хорошо заметно в том случае, если обломочные 
зерна имеют оболочки из окислов железа.

Д ля  многих ортокварцитов характерны явления растворения под 
давлением, например, хорошо развитые стилолитовые швы [137], 
микростилолитовые контакты зерен, особенно между зернами кремня. 
Растворение под давлением способствует превращению кварцевого 
песка в кварцит. Этот процесс детально описан Сколником [278] и вос
произведен экспериментально: рыхлый кварцевый песок подвергался 
воздействию высокого давления и повышенной температуры при н а
личии соответствующих поровых растворов [208, 83]. Однако иссле
дования ортокварцитов методом люминесцентной микроскопии показы
вают, что во многих случаях, когда предполагалось растворение под 
давлением, мы наблюдаем не что 
иное, как конечную картину реге
нерации кварцевых зерен [277].

Некоторые кварцевые арениты 
сцементированы такими разновид
ностями кремнезема, как  опал и 
халцедон. Они образуют оболочку 
на зернах (см. рис. 7-24). Халцедо
новый цемент иногда проявляет 
микроволокнистую структуру, при 
этом волокна располагаются пер
пендикулярно к поверхности зер
на. Опаловый цемент характерен 
лишь для очень молодых песчани
ков. В более древних он подвергся 
девитрифкчкации и ныне стал х ал 
цедоновым.

Карбонатный цемент, кальци- 
товый или реже доломитовый, обыч
но присутствует в виде примеси в 
кварцевом цементе. Однако во мно
гих случаях, особенно в молодых 
песчаниках, он может быть основ
ным цементом. Обычно каж дая по
ра заполнена (полностью или ч а
стично) одним кристаллом карбоната. В исключительных случаях кар
бонатные кристаллы крупные и охватывают несколько обломочных зс-* 
рен. Они образуют так  называемые песчаники с пятнистым блеском 
(рис. 7-21). Как отмечено ниже (с. 305), карбонатный цемент может 
внедряться в обломочные зерна кварца и корродировать их.

С появлением в составе полевых шпатов кварцевые арениты по
степенно переходят в субаркозы или, при достаточно большом содер
жании обломков пород, в прОтокварциты (сублитарениты). Переходная

Рис.  7-21. Формация  Да к о т а  (мел) ,  Л и н 
кольн,  штат  Канзас,  США. Николи скре
щены,  Х84.
И з в е с т к о в и с т ы й  к в а р ц е в ы й  а р е н и т ,  о б н а р у 
ж и в а ю щ и й  п я т н и с ты й  б л е с к  в о б р а з ц е ;  со
стоит из  о к а т а н н ы х  зе р ен  к в а р ц а ,  з а м е т н о  
и з ъ е д е н н ы х  и к о р р о д и р о в а н н ы х  с в я з ы в а ю щ и м  
их к а р б о н а т н ы м  ц е м е н то м .  Ц е м е н т  к р у п н о к р и 
с т а л л и ч е с к и й  и его е д и н и ч н ы е  кр и с т а л л ы  
в к л ю ч а ю т  н е с к о л ь к о  о б л о м о ч н ы х  зерен  кв ар ц а
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порода характеризуется увеличением количества поликристаллических 
зерен кварца и менее совершенной их окатанностью.

Ортокварциты и близкие им песчаники редко содержат окамене
лости. Хорошо сохранившиеся карбонатные раковины редки, если 
только они не сильно известковистые. Могут встречаться отдельные 
агрегаты кальцита; их присутствие объясняется растворением и повтор
ным выпадением в осадок вещества раковин. Результат частичного 
растворения раковин, в частности их утонение, а такж е полная цемен
тация песка кальцитом в н у т р и  раковины отмечены Крыниным [168].

Т а б л и ц а  7-10
Химические анализы ортокварцитов (кварцевых аренитов). По [237]

КсАШОНСШ'Ы А Б в Г Д Е ж 3 и К

SiO, S3,87 95,32 97,58 97,36 98,91 83,79 99,54 99,40 97,30 93,13
тю[ — — — 0, 05 0 , 05 — 0, 03 0, 02 0,28 —
А ) Д 0,41 2,85 0, 03 0 , 73 0 , 62 0,48 0,35 0, 20 1,40 3,86
F e A 0,08 0,05 1,20 0 , 63 0 , 09 0,063 0, 09 0,01 0, 30 0,11
FeO 0,11 — — 0, 14 _ — ._ — — 0,54
Мп Э — — — 0,01 --- — — Следы 0,003 —
MgO 0,  Г 4 0 / 4 0,10 0,01 \ п по /  0 , 03 0, 06 0,01 0, 03 0,25
СаО — Следы 0, 14 0 , 0 4 / и , UZ

\  8,81 0, 19 < 0,01 < 0 , 0 5 0,19
N a20 0, 08, П Qfl / 0 , 10 0,08 0,01 — 0, 08 < 0 , 0 5 —
К гО 0, 15 / U, OU \ 0 , 0 3 0 , 19 0, 02 — — Следы 0,20 —
Н 20 + — — — 0, 54 — — 0, 25 0 , 04 — —
н2о- 0,17 — — 0, 14 — — — 0,01 — —
р 2о 5 — — — 0,02 — — — Нет — —
Z r 0 2 — — — — — — — < 0,01 0, 06 —
СО, — — — — — 6,93** — — — —
П. и. п. — 1,44 0, 03 — 0,27 — — 0 , 28 — 1,43

С у .м м а 99,91 100,СО 99,62* 99,94 99,99 100,13 я* о о С
П О о о С
П ** * 99,57 99,51

* Вклю чает 0,13 S 0 3.
**  По расчету.
г>* Вклю чает 0,006 органического  вещества.

Вклю чает 0,00008 Сг^Оэ, ВаО и SrO отсутствую т, N iO  менее 0,0001; СиО менее 0,00027, СоО 
менее 0,0002. г

А  — кварциты  М еснард (докембрий). О кр у г  М аркетт, ш тат М и чиган , С Ш А . Аналитик
Р. Холл [187].

Б — кварциты  Лоррен (докембрий), район Пламмер, провинция Онтарио, Канада. Аналитик 
М. Коннер [50].

В — кварциты  сиу (докембрий), С иу-Ф олс, Ю ж ная Д ак о та  [257].
Г — песчаники Л аухавуори  (кем брий?). Тиилихарью , Ф инляндия. А нал итик П . Оянперя [276]. 

Расчетный минеральный состав кварц  70—75%. полевые ш паты  0,1—1,4%, облом ки пород 0,1—5,6%, 
силикатны й цемент 18—20%.

Д  — песчаники С ент-Питер (ордовик), М ендота, ш тат М иннесота, С Ш А . Аналитик 
А. Уильям [294].

Е — песчаники Симпсон (ордовик), К у л -К р и к , О клахом а [36].
Ж  — песчаники Тускарора, Хайндмен, ш тат Пенсильвания, С Ш А  [Fettke, 1918].
3 — песчаники О рискани (девон), карьер Беркли-Спринге. А налитики  ком паний Пенсильвания 

Гласс-Сэнд и Ш а рп-Ш ур тц .
И  — песчаники Мэнсфилд (низы Пенсильвания), о кр у г  Кроуф орд, ш тат И ндиана, СШ А. Ана

литики М. Коллер, Р. Л ейнингер, Р. Блэкли. Расчетный минеральный состав: кварц  95,3%, орто
клаз 1,2%, каолин 3,0%, ильменит 0,3% [M u rra y  and P a tton , 1953].

К  — песчаники Берна (миссисипий), Берна, ш тат О гайо, С Ш А . А нал итик Н. Лорд Поото- 
кварцит [60]. к

К ак можно видеть из табл. 7-10, кварцевые арениты и близкие 
к ним песчаники исключительно богаты SiCb; других окислов они могут 
содержать менее 1%. Эти песчаники представляют собой одно из самых 
крупных известных скоплений чистого кремнезема. Они являются про
мышленным источником кремнезема, а в случае низкого содержания 
железа из кварцевых аренитов изготовляют стекло. Песчаники с кар
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бонатным цементом содержат значительные количества СаО и С 0 2, 
а иногда и MgO, при этом концентрация S i 0 2 соответственно умень
шается. Тонкозернистые разновидности и песчаники, приближающиеся 
к субаркозам и протокварцитам, содержат заметное количество АЬОз 
и К 2О.

Распределение во времени и пространстве. Ортокварциты известны 
во многих местах, они имеют различный возраст, но в большинстве 
своем, по-видимому, приурочены к позднему докембрию и раннему п а
леозою. Древнейшие докембрийские толщи (архейские), вероятно, не 
содержат много ортокварцитов. Широко известны и детально описаны 
докембрийские толщи ортоквар
цитов Северной Америки: квар 
циты Сиу в Миннесоте, Айове и 
Южной Д акоте [257], кварциты 
Барабу и Ватерлоо в Висконсине 
[31], кварциты Стерджон в рай
оне Меномини и кварциты Мес- 
нард в районе Маркетт в штате 
Мичиган, кварциты Палме в рай 
оне Гогебик в Висконсине и Ми
чигане, кварциты верхней части 
формации Лоррен на северном 
берегу озера Гурон, Онтарио 
[129], формация Оджик близ з а 
лива Коронейшн на Северо-За
падных территориях [144]. Эти 

толщи имеют большую мощность, 
часто превышакэщую 1000 м, 
обычно им свойственны косая 
слоистость и знаки ряби. Про
слои пелитовых отложений или 
редки, или отсутствуют. К этим 
породам относятся такж е песча
ники Сибли группы Кивино в 
районе залива Тандер на побе
режье озера Верхнего и песча
ники Хинкли в Миннесоте [294].
Кварцевыми аренитами поздне- 
докембрийского возраста слож е
на формация Атабаска в Северном Саскачеване [84], распространен
ная на площади 104 000 км2, а такж е близкая к ней по характеру и 
условиям залегания формация Телон на Северо-Западных территори
ях [72].

Нижнепалеозойские толщи Северной Америки изобилуют кварце
выми аренитами (рис. 7-20, 7-22, 7-23). В отличие от докембрийских 
пород, они гораздо хуже сцементированы, менее мощные, но имеют 
широкое площадное распространение. В верховьях долины Миссисипи 
развиты кембрийско-ордовикские кварцевые арениты. Они представ-* 
лены кембрийскими песчаниками Дресбах, Франкония и Д ж ордан  [120] 
и ордовикскими песчаниками Нью-Ричмонд и Сент-Питер [61, 292]. 
Кварцевыми аренитами сложены кембрийские формации Гейтсберг и 
Чиккиз и девонская формация Орискани в Центральных Аппалачах. 
Ортокварцитами являются такж е песчаники Тулин-Крик (ордовик) гор 
Арбакл в Оклахоме (см. рис. 7-23), песчаники Блейкли и Кристал-

Рис. 7-22. Конгломератовый кварцевый 
аренит из сланцев Колдуотер (д е в о н ) , штат  
Мичиган, США. Николи скрещены, Х14.
Г а л ь к а  ж и л ь н о г о  к в а р ц а  (к р у п н ы й  о б л о м о к )  
п р е д с т а в л я е т  собой х ор о ш и й  п р им е р  пол [(кри
с т а л л и ч е с к о г о  к в а р ц а :  к в а р ц ,  к а р б о н а т н ы е  о б 
л о м к и  ( « п ы л е в а т ы е » )  и к р е м е н ь  ( м и к р о к р и с т а л 
л и ч е с к и е  а г р е г а т ы )  с ц е м е н т и р о в а н ы  к а р б о н а т а м и .  
А у ти г ен н ы й  п и р и т  о б р а з у е т  к о л ь ц е о б р а з н ы е  к а е м 
ки  в о к р у г  к а р б о н а т н ы х  о б л о м к о в
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Маунтин в районе Уошито. Н а западе Соединенных Ш татов кварцевые 
арениты представлены кварцитами Флэтхед (кембрий) в Вайоминге, 
кварцитами Юрика (орде ник) в Неваде и кварцитами Суон-Пик 
в Айдахо [161]. Примерами позднепалеозойских кварцевых аренитов 
служат песчаники Тенслип в Вайоминге и их фациальный аналог — 
формация Каспер п кварциты Уибер в Юте.

Кварцевыми аренитами являются такж е песчаники Д акота  (мел) 
(см. рис. 7-21) Великих равнин и некоторые близкие к ним маломощ
ные третичные пески, например пески Коханси в Ныо-Джерси [40].

Рис. 7-23. Песчаник Тулин-Крик (ордовик),  ш тат Оклахома. США. Николи скреще
ны, Х55.
З р е л ы й  песок ,  с л а б о  с ц е м е н т и р о в а н н ы й  к а р б о н а т н ы м  ц е м е н т о м ,  в с л е д с т в и е  ч е го  и м е е т  высокую 
пор исто сть

Рис. 7-24. Песчаник с опаловым цементом из «кварцита» О галлала  (плиоцен), штат 
Канзас, США. Без анализатора ,  Х20.
Г р у б о з е р н и с т ы й  п ес ч ан и к ,  с о с то я щ и й  из к в а р ц а  и н еб о л ь ш о г о  к о л и ч е с т в а  по л ев ы х  ш п а т о в ,  сцемен
т и р о в а н н ы х  о пал о м

Примерами кварцевых аренитов в Европе служат песчаники Хар- 
деберга в Швеции [127], кварциты М алверн (кембрий) в Англии, 
песчаники Лаухавуори в Финляндии [275], некоторые песчаники мело
вого возраста, такие как песчаник Квадер в Гарце [252], а также 
третичные песчаники Фонтенбло во Франции [44].

Из перечисленных примеров становится ясно, что кварцевые аре
ниты распространены очень широко (возможно, они составляют одну 
треть всех песчаников), что они имеют преимущественно позднедокемб- 
рийский и раннепалеозойский возраст (наиболее мощные толщи — до- 
кембрийские) и что они наиболее характерны для стабильных кратон- 
ных областей. Многие кварцевые арениты встречаются вместе 
с известняками и доломитами, в большинстве из них отсутствуют гли
нистые прослои. Хотя ортокварциты являются типичными для стабиль
ных участков щитов, они иногда распространяются в пределы окраин
ных участков миогеосинклинальных поясов. Предполагается, однако, 
что пески образовались в стабильных областях. Ортокварциты почти 
не известны в эвгеосинклиналях, но есть и несколько исключении. Так, 
Кетнер [161] описал ордовикские ортокварциты (формация Вальми) 
в эвгеосинклинальной области Невады, где они ассоциируются с зеле
нокаменными породами и пластовыми кремнями.
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Происхождение и геологическое значение. Значительное содержание 
кварца, исключительная сортированность и окатанность, обнаруживае
мые ортокварцитами, указывают на высокую степень их структурной 
и минералогической зрелости. Эти породы являются конечным продук
том продолжительного процесса выветривания, сортировки и абразии. 
Д ля достижения этого результата необходимо достаточно длительное 
время, чтобы области питания и осадконакопления характеризовались 
тектонической стабильностью или чтобы пески проходили через не
сколько циклов осадконакопления. П реобладает точка зрения, основан
ная как на экспериментальном изучении абразии песков [180], так и 
на исследовании песков крупных рек, например Миссисипи [261, 259], 
что кварцевые арениты того типа, который встречается в геологических 
разрезах, вряд ли когда-либо могли образоваться в результате пере
носа реками, сколь продолжительным ни был бы этот перенос.

Кюнен [181] делает вывод, что песок может достичь совершенной 
окатанности только в условиях эолового переноса, следовательно, пе
сок с высокой степенью окатанности должен на каком-то этапе своей 
истории (не обязательно на последнем) подвергнуться эоловой обра
ботке. Этот вывод предполагает многоцикловое образование кварцевых 
аренитов. что трудно установить, основываясь на внутренних свойст
вах самого песка. Доказательством могут служить стертые каемки 
обрастания, но они наблюдаются редко.

Вопреки заключению Кюнена, ряд геологических признаков свиде
тельствует о возможности образования очень зрелых песков под воз
действием повторяющихся процессов промывания и провеивания песков 
в волноприбойной полосе. Фолком [91] описано переслаивание песков 
высокой степени окатанности с песками заметно худшей окатанности 
в кварцитах Тускарора (силур) Западной Виргинии. Различие объяс
няется местными изменениями условий осадконакопления, при этом 
предполагается, что более зрелые пески образовались в условия! 
пляжа. Такое местное провеивание или промывание, вероятно, могло 
обеспечить «очистку» песка от менее зрелых частиц.

Большинство современных песков не является кварцевыми арени
тами. Незначительные исключения [218] представляют пески, отлага
ющиеся в современном цикле при разрушении близлеж ащих кварцевых 
аренитов. Таковы некоторые пляжевые пески побережья Мексиканского 
залива в Северо-Западной Флориде, где песок на 99% состоит из 
кремнезема [33]. Отсутствие современных кварцевых аренитов, их 
немногочисленность в молодых геологических формациях (за исключе
нием, пожалуй, меловых), их широкое распространение в кембрии и 
отсутствие, в общем, в а р х е е — все это требует объяснения. Можно 
сказать, что ортокварциты отвечают периодам длительной стабильно
сти, которая обусловливает выравнивание поверхности и длительность 
процессов выветривания. Если это так, то начиная с мелового периода 
и до настоящего времени Земля переживает период тектонической не
устойчивости и поэтому характеризуется развитием незрелых песков. 
Связь тектонической стабильности с петрографией песчаников рас
сматривается в конце этой главы.

Гибридные песчаники
Существуют пески, не попадающие ни в одну из рассмотренных 

выше крупных групп. Если д аж е исключить вулканомиктовые и карбо
натные пески, остается несколько типов таких необычных песков, среди 
которых выделяются зеленоцветные пески.
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Глауконитовый песок (гринсенд).Термин г р и н с е н д  (greensand — 
зеленоцветный песок) применяют к обогащенным глауконитом пескам 
(рис. 7-25). При исследовании под лупой образцов зеленоцветных пес
ков видно, что они почти полностью состоят из глауконита, на долю 
зерен кварца приходится менее 1%. Ч ащ е же кварц является основным 
компонентом породы, составляя в ней 50% и более. Пески, состоящие 
преимущественно из глауконита, имеют темно-зеленую или светло- 
зеленую окраску; смешанные пески характеризуются пестрой окраской 
(цвета «соли с перцем»). Глауконитовые пески известны в отложениях 
мелового и эоценового возраста на прибрежной равнине востока Соеди

ненных Штатов, особенно в штатах 
Н ыо-Джерси и Д елавэр  [12, 199]. 
Хотя мощность отдельных пластов 
редко превышает 10 м, они развиты 
на большой площади и представля
ют в этой связи промышленный 
интерес как источник получения 
калия. Химический состав несколь
ких представительных образцов 
зеленоцветных песков приводится 
в табл. 7-11. К ак и следовало ожи
дать, состав песков колеблется в 
широких пределах, в зависимости 
от соотношения глауконита и дру
гого обломочного материала, а так
ж е от типа и количества цемента.

Происхождение и геологическое 
значение зеленоцветных песков тес
но связано с проблемой глаукони
та. Современные представления 
о геологии и распространении глау
конита обобщены в работах Хад- 
динга [128], Клауда [49] и др. [105, 
106, 116, 288, 264]. В соответствии 

с представлениями Клауда, глауконит образуется в морской воде нор
мальной солености; для него требуется слабовосстановительная обста
новка (по Чиллингару [45], слабоокислительная); образованию глауко
нита способствует наличие органического вещества; его присутствие 
характерно для глубин воды 18— 720 м; он формируется только на 
участках, характеризующихся небольшой скоростью осадконакопления; 
глауконит образуется главным 'ббразом ~йз слюдистых минералов или 
донных илов, обогащенных железом. Как отмечено Хаддингом [128] и 
другими исследователями, места генерации и накопления глауконита 
могут не совпадать, так как иногда он несет признаки переработки и 
переноса.

Галлихер [105, 106] пришел к выводу, что глауконит образуется 
из биотита в процессе подводного выветривания. Он наблюдал зерна 
промежуточного состава, которые указывали на такой переход. Он от
метил также, что в заливе Монтерей в Калифорнии обогащенные 
биотитом прибрежные пески в сторону моря латерально переходят 
в смешанные глауконитово-слюдистые алевритовые пески, а далее, на 
глубине около 200 м — в глауконитовые илы. Грюнер [125] показал,
что расположение ионов в отдельных ячейках глауконита и биотита
весьма сходное, если не идентичное; поэтому превращение биотита'

... - ........4-
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Рис. 7-25. Глауконитовый песок ф о р м а
ции Форт-Огастес (мел),  провинция 
Альберта, К анада. По [238]. Без анали
затора, Х55.
П е с ч а н и к ,  б о га ты й  гл а у к о н и т о м  (к р у п н ы е  
округлые глобули), полуугловатые зерна 
кварца сцементированы карбонатным цемен
том. Эта формация содержит также некото
рое количество обломочных кремней



в глауконит не связано с коренными изменениями. Хотя наблюдения 
Галлихера подтверждены другими исследователями [76], некоторые 
глаукониты образовались, по-видимому, не из слюды [5]. Из сводки 
Такахами [288] следует, что глауконит образуется из нескольких ис
ходных. материалов, например из фекальных пеллет, из глинистого

Т а б л и ц а  7-11

Химические анализы глауконитовых и других песчаников. По [237]

Компонент А В в | Г Д Е

Si0 2 57,40 50 , 74 75,95 45,43 48,85 49,81
Т Ю 2 0, 29 — 0 , 20 0,11 Следы —
А120 3 6, 89 1,93 2,91 0 , 03 11,82 5,17
F e 20 3 11,98 17,36 10,29 2,92 1,83 29,  17
FeO 3, 04 3, 34 — — 1 ,22 0 ,35
M nO 0, 03 — — 0, 02 — —
МдО 2,41 3,76 1,37 0,61 0 , 45 0 , 95
СаО 1,78 2,86 0, 10 26,21 12,85 2, 43
Na20 1,11 1,53 0 , 35 0, 34 0, 47 0 , 84
K20 4,85 6, 68 2 , 99 0, 16 0 , 64 0 , 48
H 20 + 5,36 9,08 5,40 2, 78 2, 75 6, 56
н2о- 4,46 — .— — — 3,85
Р 20 5 0,22 1,79 — 16,05 10,70 0, 42
со2 — 0,88 — 3,  12 3, 40 —
so3 0,45 — — 0, 86 — —
F — — — 1,87 2, 86 ■—

• С у м м а 100,29* 99,95 99,56 101,25** 97,84 100,03

-Минимум О — 0, 79 — 1,20

100,46** 96, 64

* Вклю чает 0,02 ВаО.
** Вклю чает 0,45 С и 0,29 FeS. 
э* В оригинале — 99,01.
А  — глауконитовы й песок (средний эоцен), полуостров П ахи , Новая Зеландия [87].
Б — глауконитовы й песчаный мергель (верхний мел), ш тат Н ью -Д ж ер си , С Ш А . А налитик

Р.  Бейли [200].
В — глауконитовы й песок, цемент опаловый, танетский ярус, А нгр , Бельгия [44].
Г  — фосфатный песчаник, «верхний фосфоритовый пласт» (сеноман), Щ и гр ы , К у р с к , СССР

{35]. Около 38% кварца, 46% фосфорита, 5% глауконита .
Д  — фосфатный песчаник, С ент-По, Булоннэ, Ф ранция [44].
Е — железистый песчаник, Х анстантон, Норф олк, А нгл ия  [P h illip s  1881, Q uart. I r l .  Geol Soc. 

v. 37]. Состоит из кварцевых зерен, сцементированных бурой железной рудой, с небольшим кол и 
чеством полевых ш патов и слюды.

вещества, выполняющего раковины фораминифер, радиолярий и других 
морских организмов, из таких силикатных минеральных веществ, как 
вулканическое стекло, полевые шпаты, слюды или пироксен. Органиче
ское вещество, по-видимому, способствует процессу глауконитизации. 
Исходные вещества теряют глинозем, кремнезем и щелочи (за исклю
чением калия), в то же время происходит увеличение содержания 
окисного железа и калия. Существенным фактором этого процесса 
является морская вода.

Хотя глауконитовые пески представлены в широком диапазоне от
ложений (от докембрия до современных), наиболее часто они встре
чаются в кембрийских породах. Еще одним этапом глауконитизации, 
вероятно, был меловой период. Во многих местах этот процесс продол
ж ался  в палеоцене и эоцене. Так было, например, на Прибрежной 
Атлантической равнине США.
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Фосфатные песчаники. Фосфатное вещество, обычно обозначаемое 
термином к о л л о ф а н ,  — слабо упорядоченный карбонатный фтора- 
патит, который может служить цементом песка или слагать каркас 
или его часть.

Многие пески содержат мелкие фосфатные обломки, например 
обломки фосфатных скелетов, реже фосфатные желваки или зерна. 
Глауконитовые пески (см. табл. 7-11) часто обогащены фосфатным 
веществом. В некоторых песках фосфаты образуют цемент, друзовые 
«рубашки» на кварцевых зернах либо микрокристаллическое выполне
ние пор [35, 54]. Некоторые фосфориты (см. рис. 11-31) сами являют-

Рис. 7-26. «Известняк» К ау-К рик  (мел), близ Фредериксберга, ш тат Техас. По [238]. 
Николи скрещены, Х22.
Состоит из полуокатанного обломочного кварц а , обломков скелетов (волокнистой структуры ) и ми- 
критовых карбонатны х зерен, сцементированны х кальцитом

Рис. 7-27. Докембрийский пиритсодержащ ий кварцит, бассейн Ранд, Ю ж н а я  Африка. 
Николи скрещены, Х22.
Обломочный пирит переслаи вается с кварцевы м песком

ся «песками», состоящими из зерен фосфата или ооидов, которые могут 
смешиваться в различных пропорциях с обломочным кварцем.

Калькаренитовые песчаники. Песчаники, особенно кварцевые аре
ниты, могут постепенно переходить в калькаренитовые известняки. 
Переходной формой служит смесь обломочного кварца и карбонатных 
обломков, скелетных и оолитовых форм (рис. 7-26). Д ля  обозначения 
таких песчаников введен термин к а л ь к а р е н н т о в ы н  песчаник, 
чтобы отличать их от и з в е с т к о в и с т о г о  песчаника. Последний 
термин применяется к обычным песчаникам с карбонатным цементом. 
Следует такж е отличать калькарениты и калькаренитовые песчаники 
от к а л ь к л и т и т о в  — лититовых песчаников с терригенным карбо
натным обломочным материалом.

Современные пески некоторых областей представлены смеськ> 
биохимического или химического карбонатного обломочного материала 
с обычным кварцевым песком. Н а восточном побережье Флориды квар
цевый материал прибрежным течением переносится в южном направле
нии и смешивается с обломками раковин местного происхождения. Н а
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северных участках в песке доминирует кварц, южнее отмечается пре
обладание карбонатного материала [204].

Примерами древних пород этого типа являются калькаренитовые 
пески миссисипского возраста Л ойалхана в Пенсильвании [1] и 
Гринбрир в Западной Виргинии [254]. Породы свиты Л ойалхана на 
40—45% состоят из кварца, 2 5 % — обломочных карбонатов и 30% — 
карбонатного цемента. Химический состав этих пород приводится 
в табл. 7-11. Формация Кау-Крик (мел), развитая вблизи Фредерик
сберга, штат Техас (см. рис. 7-26), такж е сложена калькаренитовым 
песком, вероятно, представляющим собой пляжевые отложения.

Пески россыпей. Пески россыпей образуют небольшую, но минера
логически очень интересную группу песков. Несмотря на малый их 
объем, они часто имеют большую промышленную ценность из-за нали
чия в них титана, циркония и тория. Россыпи представляют собой 
локальные скопления, образовавшиеся в результате деятельности рек 
и пляжевых процессов. Они имеют небольшое площадное распростра
нение и характеризуются незначительной мощностью, редко более 
1—2 м.

Многочисленны примеры современных пляжевых россыпей. Н апри
мер, россыпные пески Орегона [124] содержат местами скопления 
хромита; россыпи во Флориде разрабатываю тся с целью получения 
ильменита, циркона и рутила [203]. Известны и разрабатываю тся так 
ж е  древние «ископаемые» россыпи, например, содержащие рутил пески 
Коханси (плиоцен) в Нью-Джерси [202] и верхнемеловые титаномаг- 
нетитовые пески Монтаны [283].

Весьма необычным типом песчаника являются докембрийские пес
чаники бассейна Р анд  в ЮАР, которые содержат тонкие прослои 
обломочного пирита [246] (рис. 7-27).

Итаколумит. Итаколумит представляет собой характерный кварце
вый сланец, названный по горе Итаколуми в Бразилии. Холмс [146] 
приписывает название Гумбольдту. Итаколумит состоит из сцепленных 
кварцевых зерен и некоторого количества слюды, он обладает опре
деленной гибкостью, поэтому его часто называют «гибким песчаником» 
[44, 109]. Возможно, это метаморфическая порода, а не песчаник. 
И таколумит встречается такж е в Северной Каролине [96].

Диагенез песчаников

Вскоре после накопления в песках начинается процесс старения, 
который существенно изменяет их свойства. Это уже не рыхлый зернис
тый материал, он превращается в плотную литифицированную породу. 
Старение — сложный процесс, еще полностью не изученный. Частично 
это чисто механические явления: раскалывание зерен, изгибание и 
деформация обломков слюды, раздавливание менее прочных пелитовых 
зерен, но в основном это химический процесс, он включает растворение, 
переотложение, разложение и интергранулярные реакции. Перераспре
деление материала, например растворение кварца в одном месте и 
выпадение в другом, ведет к цементации и уменьшению порового 
пространства. Менее устойчивые зерна каркаса разруш аю тся и теряют 
свои свойства, превращаясь в микрокристаллический матрикс, который 
может взаимодействовать с другими более устойчивыми зернами. В ре- 
зультате^ комплексного воздействия растворения под давлением, де- 
витрификации (опалоподобных и стекловатых веществ) и разложения 
неустойчивых обломочных компонентов происходит изменение строения
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породы, резкое уменьшение пористости, затушевывание первоначальных 
структур и переход породы в более или менее равновесную минераль
ную систему.

Эти изменения происходят в песках по-разному. Чистые кварцевые 
пески, испытав только перераспределение кварца через раствор, пре
вращаются в ортокварциты. Незрелые пески, особенно лититовые 
арениты с высоким содержанием неустойчивых частиц пород, превра
щаются в граувакки. Вулканокластические пески претерпевают, пожа
луй, наиболее радикальные изменения, сходные с ретроградным мета
морфизмом.

Крупные текстурные элементы, такие как  следы нагрузки, складки 
оползания и подобные им, вызванные «деформациями неконсолидиро
ванного осадка», обычно не рассматриваются в качестве диагенетиче- 
ских. Диагенез включает минералогические и структурные изменения, 
но не формирует текстуры. Исключение представляют конкреции и 
стилолиты, рассматривающиеся как диагенетические. В этой книге 
крупные диагенетические сегрегации (конкреции и желваки) рассматри
ваются отдельно, в гл. 12.

Рассмотрим диагенетические изменения, вызываемые химическими 
процессами.

Цементация

Химически осажденный материал, образующий цемент многих пес
чаников, является важнейшим компонентом этих пород. При полном 
заполнении пор цемент составляет от '/4 до ‘/з объема породы. В толще 
сцементированных песчаников мощностью 100 м содержится, к приме
ру, столько цементирующего материала, что, будучи выделенным, он 
образовал бы пласт мощностью 25— 30 м. Кроме того, цементация 
служит последней ступенью при формировании песчаника; наши пред
ставления не могут считаться полными и удовлетворительными, пока 
мы всесторонне не исследовали происхождение цемента и способ его 
осаждения.

Выпадение цемента влияет и на пористость, и на проницаемость 
породы и поэтому представляет большой интерес при изучении движе
ния флюидов через породу и при оценке общего количества этих 
флюидов. Полная цементация ведет к образованию столь плотного 
песчаника, что он не способен ни удерживать в себе, ни пропускать 
такие флюиды, как пластовые воды, нефть или природный газ.

Известно, что цементом в породе могут служить многие минералы. 
Однако часть из них встречается сравнительно редко и в количествен
ном отношении не играет важной роли. Наиболее распространенным 
цементирующим материалом является кремнезем (главным образом 
кварц). Обычно кварц отлагается в виде оболочек, нарастающих на 
зернах обломочного кварца (см. рис. 7-1 и 7-20). При некоторых специ
фических условиях кремнезем отлагается в виде опала или халцедона, 
а не кварца (см. рис. 7-24). Песчаники с опалоподобным цементом 
имеют преимущественно молодой возраст. Факторы, определяющие вы
падение опалового, а не кварцевого цемента, полностью не выявлены, 
однако, по-видимому, это связано с ионной концентрацией [216]. Пес
чаник О галлала в Канзасе, сцементированный опалом, интерпретирует
ся как случай замещения опалом кальцитового цемента [100]. 
Предполагается, что источником кремнезема послужили связанные 
с песчаной формацией слои вулканического пепла. Тесные ассоциации
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песков, сцементированных опалом, с пепловыми слоями, по-видимому, 
являются достаточно распространенными. Это отмечено, в частности, 
для третичной формации Гейдан (Катахула) в Техасе [194].

В качестве цемента широко представлены такж е различные карбо
натные минералы, часто кальцит. Доломит встречается реже, а сиде
р и т — еще меньше, хотя и не до такой степени, как считается: он редко 
виден в обнажениях по той простой причине, что является очень 
неустойчивым в атмосферных условиях. Многие песчаники с ж елезис
тым цементом фактически являются сидеритовыми. Исследование неко
торых пятнистых песчаников пока
зало, что каждое пятно, заполнен
ное лимонитовым цементом, обра
зовалось в результате окисления 
сидерита, остатки которого сохра
нились в центре некоторых запол
ненных лимонитовым цементом уча
стков (рис. 7-28).

Цементом могут служить окись 
железа и, очень редко, сульфид ж е 
леза. Среди более редких силика
тов цемент может быть представлен 
в незначительном количестве поле
вым шпатом (рис. 7-29), каолинитом 
и другими глинистыми минералами 
и цеолитами. Хотя глины могут быть 
привнесены в процессе осадконако
пления, часть каолинита представ
ляет собой крупнокристаллическое 
выполнение пор, т. е. образован
ное позже [72, 39]. Цеолиты весьма 
обычны в вулканомиктовых пес
чаниках или песчаниках, содер
жащих вулканическое стекло [134,
315]. Изредка цементирующими материалами служат барит и ангид
рит, имеющие лишь местное значение.

Изучение Тэлманом цементов песчаников [290] подтвердило су
ществовавшее прежде мнение, что кремнезем является наиболее рас
пространенным цементом древних песчаников, тогда как в мезозойских 
и более молодых песчаниках кремнистый и карбонатный цементы 
представлены приблизительно равными долями. Значение подмеченной 
особенности неясно. Карбонатный цемент древних песчаников был з а 
мещен силикатным, возможно, это связано с выщелачиванием карбо
натов.

Взаимоотношения цемента и обломочного каркаса в песке очень 
интересны и важны. Если минеральный состав цемента одинаков с со
ставом обломочных зерен, конечным продуктом вторичного разрастания 
минеральных зерен будет агрегат взаимопроникающих кристаллов — 
кварцит (в случае преимущественно кварцевого состава породы). Если 
же цемент минералогически отличается от обломочных зерен, могут 
образовываться разнообразные структурные соотношения (рис. 7-30). 
Например, кальцит в частично сцементированном песчанике может от
лагаться в виде друзовой «рубашки» зерен, или в виде межзерновой 
кристаллической мозаики, а в редких случаях — в форме крупных пой- 
килобластовых зерен, включающих множество обломочных зерен [104]

Рис. 7-28. Конкреция из песчаника Д а 
кота (мел), округ Элсуэрт,  ш тат  Канзас, 
США. Б ез  анализатора, Х80.
«Пятнистый» песчаник; к аж дое пятно пред
ставляет собой небольш ой участок лимонито- 
вого цем ента (черны й), образовавш егося пу
тем окисления сидеритового цем ента. Б  ц е н т 
ре одного лимонитового пятна присутствует 
неизмененный сидерит
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(рис. 7-30,6). Опаловый и халцедоновый цемент могут образовывать 
агатоподобную оболочку на зернах каркаса (см. рис. 7-24) или гроздье- 
видную структуру с радиально-лучистыми волокнами. Другие виды 
цемента, например каолиновый, могут встречаться в виде блокового 
поликристаллического выполнения пор.

В некоторых случаях, особенно при карбонатном цементе, проис
ходит реакция между цементом и зернами каркаса. Цемент разъедает 
обломочные зерна, что проявляется в неправильном и изрезанном кон-

Рис. 7-29. Регенерированный обломок полевого ш пата  из песчаника К руасан  (кембрии), 
штат  Висконсин, США.
а — б ез  а н а л и з а т о р а ,  Х160. О б р а т и т е  в н и м а н и е  н а  п р о ст у ю  р о м б и ч е с к у ю  ф о р м у  восстановленного  
к р и с т а л л а ,  т р е щ и н ы  сп айности ,  п е р е с е к а ю щ и е  к а к  р е г е н е р а ц и о н н у ю  к а й м у ,  т а к  и первичное 
о б л о м о ч н о е  яд р о ,  б — ни к о л и  ск р е щ е н ы ,  Х160. О б р а т и т е  в н и м а н и е  на  р е з к у ю  г р а н и ц у  меж ду  
о б л о м о ч н ы м  я др о м  и в то р и ч н ы м  о б р а с т а н и е м ,  о б у с л о в л е н н у ю  р а з л и ч и я м и  в с о с тав е ,  что опреде
л я е т  н е б о л ь ш у ю  р а з н и ц у  в у г л а х  п о г а с а н и я  д в у х  ча сте й  в о с с т а н о в л е н н о г о  кр и с т а л л "

Рис.  7-30. Схема взаимоотношения карбонатного цемента и обломочных зерен в пес
чанике; карбонаты заштрихованы, зерна обломочного кварца  светлые
а  — обычный известковистый песчаник; б  — песчаник с пятнистым блеском; в — песчанистый из
вестняк

такте Цемента с зернами (см. рис. 7-21). Местами этот процесс заходит 
так далеко, что от первоначальных зерен остается лишь несколько 
небольших ориентированных участков с одновременным погасанием. 
Такой коррозии с замещением карбонатами подвержены кремни, поле
вые шпаты и даж е  кварц.

Обычно цемент заполняет (частично или полностью) поры в песке 
(рис. 7-30,а) .  В отдельных случаях карбонатный цемент занимает чрез
вычайно большой объем в песчанике, равный объему обломочного 
кварца или даж е  превышающей его; в этом случае кварцевые зерна 
как бы «плавают» в цементе (рис. 7-30,6). Некоторые исследователи 
объясняют это перекристаллизацией обломочных карбонатов, предполо
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жительно накапливавшихся вместе с обломочным кварцем, в Вальд- 
шмидт [307] — разрастанием цемента, сопровождавшимся раздвига
нием зерен. Как уже отмечено, это явление может частично вызываться 
коррозией и замещением детритовых зерен карбонатами.

Некоторые песчаники имеют цемент нескольких типов. В таких 
случаях важно определить парагенезис или относительный возраст 
цементирующих веществ. Вальдшмидт считал [307], что для песчаников 
Скалистых гор, изученных им, можно установить определенный порядок 
осаждения. Кальцит следует за кварцем; в случае трех цементирующих 
минералов за кварцем следует доломит, за которым, в свою очередь, 
осаждается кальцит. В случае четырех минеральных типов цемента 
за перечисленными тремя минералами следует ангидрит. В некоторых 
песчаниках, содержащих три типа цемента, последовательность такова: 
кварц, доломит и ангидрит. Хилд [136], наблюдая палеозойские пес
чаники Западной Виргинии, пришел к выводу, что карбонаты осаж 
даются позже кварца, однако Гилберт [108] установил, что в третичных 
песчаниках Калифорнии доломит, а в некоторых случаях и кальцит, 
выпали раньше кварца.

В общем последовательность выпадения нескольких цементирую
щих минералов устанавливается исходя из принципа, что минералы, 
отложившиеся первыми, имеют лучшую форму, т. е. ближе к эвгедраль- 
ным, и прилегают к стенкам пор. Минералы, отложившиеся позже, 
должны занимать оставшееся незаполненным пространство и приспо
сабливаться к форме ранее образовавшихся кристаллов. Однако п р а
вильно ли допущение, что минералы формировались в свободном 
пространстве? Хаддинг [127], Кайе [44] и Свинефорд [287] описали 
песчаники, первоначально сцементированные кальцитом, который поз
же, частично или полностью, был замещен кварцем. Доказательством 
такого замещения являются редкие включения кальцита в массе вто
ричного кварца. Поэтому возможно, что эвгедральность не может слу
жить точным признаком для определения относительного возраста.

Не решены пока проблемы: к а к  и к о г д а  пески цементируются, 
каково п р о и с х о ж д е н и е  цементирующего материала? Долгое время 
считалось, что цементирующий материал привносится в песчаники цир
куляцией атмосферных или артезианских вод, из которых осаждаются 
кремнезем и карбондты. Известно, что подземные воды действительно 
переносят эти вещества в растворенном состоянии и что эти вещества 
выпадают из раствора. Подробно эту проблему исследовал Ван-Хайз 
[304]. Он предположил, что кремнезем (или иной цементирующий м а
териал) был растворен в зоне выветривания и вновь отложился в песке 
в виде цемента. Ван-Хайз подчеркивал, что содержание кремнезема 
в подземных водах было очень низким. Содержание кремнезема в водах 
из толщ магматического происхождения колеблется от 10 до 70 мг/л 
[320]. Принимая величину 20 мг/л, Ван-Хайз подсчитал, что для це
ментации 1 км3 песка (при пористости 26% ) потребовалось бы 
130 000 км3 осредненных подземных вод. Поскольку некоторые песча
ники, особенно залегающие в глубоких структурных бассейнах, на
сыщены солеными водами, многие исследователи считают, что цирку
ляции атмосферных вод в них не было никогда и, следовательно, нужно 
искать другой источник их цемента.

Учитывая это, Джонсон [157] предполагал, что кремнезем выде
ляется из реликтовых вод. Реликтовая вода, по существу, является 
захваченной морской водой, а поскольку морская вода в среднем со
держит кремнезема меньше, чем грунтовая (около 4 мг/л), то стано
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вится ясным, что реликтовые воды песчаников могли обеспечить лишь 
незначительное и в целом недостаточное количество кремнезема. По 
мнению Джонсона, источником кремнезема являлись реликтовые воды 
глин. Глинистые сланцы первоначально были более пористыми, чем 
пески, они претерпели сильное уплотнение. Содержавшиеся в них 
флюиды должны были выделиться, и переслаивающиеся с ними пес
чаники действительно могли служить путями миграции вод. В условиях 
повышенных температур, присущих большим глубинам, воды глинис
тых сланцев могут содержать кремнезема, способного отлагаться в пес
чаниках, больше, чем обычно. Поровые воды современных глубоковод
ных глин иногда пересыщены кремнеземом (до 80 мг/л), но такое 
высокое содержание кремнезема, по-видимому, является следствием 
растворения диатомовых обломков [274]. Однако более вероятный ис
точник кремнезема — постседиментационное превращение монтморил- 
лонитовых и (или) смешанных иллит-монтмориллонитовых глинистых 
сланцев в иллит, процесс, при котором высвобождается кремнезем 
[299]. Глубокое захоронение отложений способствует этому процессу; 
наблюдаемое общее преобладание иллита в древних глинистых сланцах 
дает основание предполагать, что этот механизм действовал в крупном 
масштабе.

Установленный Фюхтбауэром [102] факт, что кварцевая цемента
ция в песчаниках доггера увеличивается в направлении зоны выкли
нивания глин, свидетельствует в пользу концепции выделения перена
сыщенных кремнеземом вод из глин. Однако многие сцементированные 
песчаники залегают, не переслаиваясь с глинами. Как же произошла 
их цементация?

Поиски, связанные с объяснением цементации посредством арте
зианских и отжатых из глин вод, привели некоторых исследователей 
к необходимости «заглянуть» в н у т р ь  формации. Вальдшмидт [307], 
Гилберт [108] и другие высказали предположение о внутрислоевом 
происхождении кремнезема. Вальдшмидт пришел к выводу, что квар
цевый цемент песчаников образуется при растворении кремнезема на 
контактах зерен и последующем его осаждении в пустотах. Концепция 
Вальдшмидта, по существу, является принципом Рикке, примененным 
к неметаморфическим породам. В качестве доказательства действия 
этого процесса Вальдшмидт рассматривает взаимопроникающие кон
такты кварцевых зерен. Вогнуто-выпуклые контакты между зернами 
кварца, похожие на гальку с вмятинами в некоторых конгломератах 
[177], и зубчатые (микростилолитовые) границы между некоторыми 
зернами являются очевидными доказательствами выводов Вальдшмид
та [279, 295, 300]. Если его концепция верна, то можно ожидать, что 
существует какая-то зависимость интенсивности растворения и последу
ющей цементации от глубины погружения и, как  следствие, увеличения 
температуры и давления, что усиливает процесс. Ряд  исследователей 
[291, 209, 102] показал или постулировал такую зависимость, она 
в первом приближении выражается уменьшением пористости с глуби
ной. Особый интерес представляет работа Тэйлор. Тэйлор производила 
прямые наблюдения изменения характера и величины контактов зерен 
с увеличением глубины и пришла к выводу, что песчаники подвергают
ся процессу «конденсации», в результате чего контакты отдельных 
зерен меняют свой характер, т. е. переходят от тангенциальных к вогну
то-выпуклым, а затем — к сутурным; при этом число видимых в шли
фах контактов, приходящихся на одно зерно, увеличивается от 1,6 
(в неуплотненных песках) до 2,5 на глубине 880 м и до 5,2 на глубине
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2544 м (рис. 7-31). Тэйлор считала, что эти изменения вызываются 
внутрипластовым растворением, а такж е течением кварцевых зерен. 
В последнем случае произойдет сокращение объема пор и потребуется 
небольшое химическое осаждение. Широко представлены признаки д ав 
ления, такие как  изогнутые слюды и растрескавшиеся кварцевые зерна, 
но доказать течение самой твердой массы трудно, а вогнуто-выпуклые 
контакты могут быть результатом растворения. С другой стороны, ис
следование зависимости между растворением под давлением и величи
ной давления, проведенное Сивером [273] на пенсильванских песчани
ках восточной части США, не дало убедительных результатов.

а й в

Рис. 7-31. Схематическое изображение упаковки зерен и конденсации (уплотнения),  
полученное с помощью лучевой камеры.
а  — известковы е оолиты А рбакл, менее 0,5 контактов на зерно; б — кембрийский песчаник, озеро 
Верхнее, 1,5 контакта на зерно; в  — девонский песчаник М онтебелло, 2,6 контакта на зерно

Эксперименты Фэрберна [85], М аксвелла и других [210, 27, 208, 83, 
140] показали, что растворение кремнезема и вторичное его осаждение 
в замкнутой системе является реальностью и что цементация песков 
может быть осуществлена посредством такого внутреннего перераспре
деления.

Петрографические доказательства растворения на контактах зерен 
не всегда убедительны. Взаимопроникновения зерен практически не 
наблюдается. В большинстве случаев, когда наблюдаются зубчатые 
границы, первоначальные контуры зерен кварца различить трудно или 
невозможно. Более того, Зиппель [277] недавно доказал, что первичные 
обломочные зерна в некоторых песчаниках отчетливо видны при при
менении метода катодолюминесцентной микроскопии и что взаимопро
никновения зерен не наблюдалось. Можно почти определенно говорить, 
что вторичный кварц образовался не в результате контактового рас
творения.

Пай [245], а такж е Голдштейн [117] полагали, что некоторая, 
возможно большая, часть силикатного цемента образовалась при рас
творении частиц тонкой фракции, которые могли когда-то содержаться 
в песке. Хорошо известен случай, когда в одном растворе мелкие час
тицы могут растворяться при одновременном росте крупных частиц. 
Поэтому возможно, что крупные зерна песчаника могут расти за счет 
мелких, но поскольку тонкие частицы в этом процессе разрушаются, 
трудно привести доказательства этого предположения. Хилд [137, 138] 
предположил, что кремнезем образуется путем внутрипластового рас
творения по стилолитовым швам. Стилолиты в песчаниках встречаются 
чаще, чем обычно считается, растворение вдоль таких швов может 
обеспечить часть кремнезема, необходимого для цементации.
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Крынин [169], который считал, что ни внутрипластовое растворе
ние, ни движение подземных вод не могут обеспечить цементацию, пос
ле изучения девонских песчаников Орискани и других песчаников Цен
тральных Аппалачей сделал вывод, что « . . . в о з м о ж н о  около 95% «вто
ричного» кремнезема в отложениях Орискани (и во многих, если не 
в большинстве, других кварцитов и кремней) в действительности имеют 
первичное, почти одновременное с осадконакоплением происхождение». 
Крынин считал, что осаждение силикатного цемента «происходило на 
дне моря сразу же после отложения песчаных зерен». Он не приводит 
доказательств в поддержку своего предположения, отсутствие же со
временной цементации морских песков в процессе их накопления дела
ет его гипотезу несостоятельной.

Гидротермальные воды, в частности воды некоторых горячих источ
ников, особенно богаты кремнеземом, содержание которого иногда пре
вышает 500 мг/л. Сомнительно, чтобы такие воды играли существен
ную роль в цементации песков в большом масштабе, хотя отмечены 
отдельные случаи цементации, в частности, осаждение вторичных по
левых шпатов вблизи магматических тел [139].

Карбонатный цемент выдвигает те же проблемы, что и силикатный. 
Главными из них являются: и с т о ч н и к  карбонатов и в р е м я  замеще
ния. Артезианские грунтовые воды содержат растворенные карбонаты 
и, как предполагается, они могли обеспечить цемент для сцементиро
ванных карбонатами песчаников. *

Некоторые современные пески сцементированы in situ. Примером 
является пляжный известковистый песчаник. Однако это в основном 
карбонатный песок и здесь, возможно, происходит самоцементация. 
В песчаниках, извлеченных из отложений внешнего континентального 
шельфа близ залива Делавэр, обнаружен арагонитовый цемент, обу
словленный морской подводной цементацией [3]. М орская вода, за
ключенная в порах морских песков, может быть пересыщена карбона
тами, но количество осаждающихся карбонатов недостаточно для це
ментации песков. Значительная часть карбонатных цементов осажда
лась позже, чем кварц, и следовательно, неодновременно с процессом 
седиментации, и не связана прямо с обстановкой осадонакопления.

Очевидно, что источником получения карбонатов является также 
вещество раковин, которое может растворяться и осаждаться в виде 
цемента. Цементация вблизи скоплений раковинного материала или 
внутри двустворчатой раковины [168] демонстрирует в небольшом 
масштабе процесс перераспределения карбонатов. Наиболее вероятным 
объяснением поздней карбонатной цементации служит растворение кар
бонатных зерен под давлением в самом песчанике или в прилегающих 
пластах известняков или песчаников при этом возможен перенос мате
риала на некоторое расстояние поровыми водами.

Остается много нерешенных вопросов. Что определяет тип — араго
нитовый, кальцитовый, доломитовый, сидеритовый — карбонатного це- 
мента&Еще одна проблема связана с песчаниками, характеризующими
ся наличием нескольких цементирующих минералов; ни одна из теорий 
цементации песчаников не предлагает удовлетворительного объяснения 
этого вопроса. Дальнейших исследований требует распределение цемен
та. Почему песок в одном месте плотный, а в другом пористый? Связа
но ли это с первичной цементацией или с последующей децементацией? 
Ответы на эти вопросы связаны с изучением зависимости между коли
чеством и типом цемента в песчаниках и такими важными геологиче
скими факторами, как структура и палеотечения. Уорнер [310], напри

310



мер, считал, что цемента в песчаниках эоценовой формации Дачесне- 
Ривер в горах Юинта становится больше в направлении «вверх по 
течению», определяемом по косой слоистости, и что тип цемента (каль- 
цитовый или кварцевый) зависит от пород области сноса, при этом 
кальцитового цемента больше там, где исходными породами были пре
имущественно известняки. По-видимому, существует такж е связь между 
количеством цемента и структурой. Очевидна необходимость картиро
вания цементов песчаников.

Децементация '

Если поровые флюиды и твердые зерна песчаника не представляют 
собой закрытой системы, т. е. если флюиды могут как притекать, так 
и вытекать из системы, или если может происходить двусторонняя 
ионная диффузия, то вещества, осажденные в порах, могут растворять
ся и удаляться из них. Другими словами, может иметь место выщ ела
чивание цемента или д е ц е м е н т а ц и я .  Эти явления происходят, когда 
карбонатные песчаники находятся в зоне выветривания. Но происхо
дят ли они в больших масштабах на глубине?

Частичное замещение кварца и других обломочных зерен карбонат
ным цементом свидетельствует о том, что часть кремнезема была уда
лена. Если же цементом является кварц и существуют признаки того, 
что он заместил карбонатный матрикс, то подразумевается удаление 
значительного количества карбонатов. К выводу о том, что такое у д ал е
ние карбонатов происходило из песчаника Орискани, пришел Крынин 
[169], наблюдавший незначительное количество карбонатов по краям 
некоторых пор и считавший их «останцами» после выщелачивания. 
Если бы это было связано только с частичным заполнением пор, можно 
было бы видеть эвгедральные грани на свободных краях; очевидно, они 
отсутствовали. Возможно, многие очень рыхлые и слабосцементирован- 
ные песчаники, например ордовикский песчаник Сент-Питер в вер 
ховьях долины Миссисипи, были в прошлом сцементированы карбона
тами и потеряли свой цемент в результате нисходящего течения арте
зианских вод. И зъеденная поверхность кварцевых зерен этого и других 
рыхлых песчаников, может быть, возникла в результате воздействия 
на эти зерна ныне исчезнувшего цемента.

В итоге мы приходим к выводу о том, что нет причин отрицать 
крупномасштабное вымывание карбонатов из известковистых песчани
ков, поскольку во многих известняках происходит значительное внутри- 
пластовое растворение. Существуют признаки, что дело обстоит именно 
так. К ак и в случае с известняками, такое растворение может про
должаться во фреатических условиях значительно ниже зеркала грун
товых вод. Так  же, как и в известняках, этот процесс может быть обра
тимым, и поровое пространство может вновь заполниться осажденным 
веществом.

Внутрислойное растворение

Помимо признаков растворения цементирующих компонентов, осо
бенно карбонатов, песчаникам присущи такж е признаки внутрислойно- 
го растворения.

Наибольшее внимание в этом отношении привлекают стилолитовые 
швы. Стилолиты, обычно связанные с известняками, распространены 
такж е в песчаниках и кварцитах. Они встречаются не только в виде
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микростилолитов между зернами каркаса, что отмечалось выше, но 
такж е в виде микростилолитовых поверхностей [137, 285, 53].

Стилолиты в песчаниках сохраняют все свои характерные черты. 
Они представлены поверхностью, по которой происходит сцепление или 
взаимопроникновение двух тел. Зубчатому выступу на одной стороне 
соответствует впадина на другой. Величина «зубьев» колеблется от не
скольких миллиметров до нескольких сантиметров. Сама стилолитовая 
поверхность характеризуется включением тонкого прослоя сравнительно 
плохо растворимого материала. В песчаниках зто может быть углистое 
вещество, в кварцитах швы маркируются окислами железа.

Т а б л и ц а  7-12

Процентное содержание зерен тяжелых минералов в известковых конкрециях 
и вмещающих пластах. По Брамлету [29]

Порода Циркон Г ранаг Титанит Эпидот-
цоизит

•Роговая
обманка

Песчаник Хамбр 1 2 3 1 0 37 5
Конкреции Хамбр 5 3 6 17 44
Песчаник Моделло 2 0 15 2 2 2 —
Конкреции Моделло 1 2 о 1 0 53 Мало

Другим доказательством внутрислойного растворения служит изби
рательная потеря некоторых тяжелых минералов. Внутрислойное рас
творение обломочных тяжелых минералов было продемонстрировано 
Бр амлетом [29], который установил заметное отличие минеральной 
ассоциации в известковой конкреции песчаника Моделло в Калифорнии 
от минеральной ассоциации самого вмещающего песка (табл. 7-12). 
Проблема внутрислойного растворения тяж елы х минералов в песчани
ках рассматривалась во многих работах, в частности, в трудах Петтид- 
жона [232], Ван-Андела [6, 8], Уэйла [317]. Особый интерес вызывает 
зональность осадочного разреза, установленная с предположением, что 
внутрислойное растворение не происходит. Эти зоны скорее являются 
зонами стабильности минералов, чем твердыми стратиграфическими 
горизонтами [232].

Матрикс

Как уже было отмечено, некоторые песчаники, особенно граувакки 
(см. с. 286), имеют вместо осажденного цемента матрикс, состоящий из 
материала алевритовой и глинистой размерности. Происхождение и 
значение этого матрикса было рассмотрено Камминсом [59] и Кюненом 
[182], которые пришли к выводу, что он имеет, вероятно, диагенетиче- 
ское происхождение, связанное с процессом «грауваккизации», — по су
ществу, раздавливания непрочных обломочных частиц. Этот процесс 
протекает наиболее эффективно в тех песках, которые содержат много 
вулканических обломков, таких как  афанитовые породы промежуточно
го или основного состава и вулканическое стекло. Древние, некогда глу
боко захороненные пески, в целом содержат матрикса значительно 
больше, чем молодые пески. Это наблюдение, сделанное Камминсом, 
рассматривается в качестве веского доказательства образования ма
трикса в процессе старения пород. Проблема матрикса детально рас
сматривалась в разделе, посвященном грауваккам.
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Растрескавшиеся и деформированные зерна

Песчаники, очевидно, уплотняются не так, как глины. Однако не
которые наблюдения свидетельствуют об определенных механических 
или чисто физических реакциях на давление. Крупные обломки слюды 
обычно изгибаются или облекают более твердые кварцевые зерна. В не
которых песчаниках кварцевые зерна охвачены интенсивным растрески
ванием. Трещины секут отдельные зерна; несколько трещин могут от
ходить от места контакта с соседники зернами. В отдельных зернах 
отсеченная трещиной часть зерна может быть слегка повернута по отно
шению к основному зерну.

В целом в условиях нормального геостатического давления д аж е 
в глубоко погруженных песках, например взятых из скважин с глубины 
9120 м, кварцевые зерна сохраняют целостность, на них не видно з а 
метных следов высокого глубинного давления.

Петрогенез песчаников

Мы сделали обзор свойств песчаников, их классификаций и наибо
лее значительных фактов, касающихся выделения основных типов этих 
пород и некоторых проблем их образования. Теперь нам следует взгля
нуть на песчаники более широко. Необходимо выяснить, какие геологи
ческие факторы контролируют образование песка и определяют его 
петрографию. Или, взглянув с другой стороны, сформулируем вопрос 
так: что рассказывают нам песчаники о своем прошлом — о природе 
исходных пород, рельефе и климате области питания, механизме пере
носа и условиях осадконакопления?

Рис. 7-32. Процессы образования песка. По [238].
I — эпикластические, II — пирокластические, II I  — катакластически е, IV — м орская вода. 1 — д ез
интеграция, 2 — разлож ен и е, 3 — пелитизадия.

Песок формируется под воздействием целого комплекса процессов, 
и его свойства зависят от соотношения интенсивности этих процессов 
(рис. 7-32). Пески могут образоваться в результате процессов выветри
вания (как химического, так и физического), вулканической деятель
ности, при тектонических движениях (даж е при ударе метеоритов), при 
химических и биохимических процессах. Некоторые пески могут форми
роваться в ходе лишь одного процесса, другие являются сложными и 
содержат материал нескольких генераций. Иногда конечный продукт, 
хотя по структуре и является песком, причисляется к известнякам или
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туфам, а не к обычным песчаникам. Мы рассматриваем здесь нормаль
ные эпикластические пески, вулканомиктовые и карбонатные пески рас
сматриваются в других главах.

К ак отмечено в гл. 1, песчаники составляют существенную часть 
осадочного чехла. Подсчеты их относительной распространенности пока
зывают, что от 1 / 4 до 1 /з осадочного разреза сложено песчаниками. 
Если принять оценку Полдерварта [242] общего объема осадков на 
континентах в 176 X 106 км3 и допустить, что четверть этого объема со
ставляют пески, то их общий объем будет равен 4 4 Х Ю 6 км3, что соот
ветствует массе 120X 10 15 метрических тонн.

Каков состав песка? Средний минеральный состав можно оценить, 
основываясь на данных химических анализов. В результате получается: 
кварца 59%. полевых шпатов 22%, каолина 6%. хлорита 4% , кальцита 
6% и окислов железа  2%- Но такой расчетный состав не учитывает 
различий между зернами и цементом, не позволяет оценить роль облом
ков пород. Если считать, что весь каолин и хлорит и треть полевых 
шпатов представлены в виде частиц породы, то средний состав песчани
ка без цемента (без учета кальцита и окиси ж елеза) будет таков: квар
ца 65%, полевых шпатов 15%, обломков пород 18%.

Какова относительная роль отдельных классов или семейств песча
ников? Этому вопросу посвящен ряд исследований [174, 290, 215, 237]. 
Оценки этой роли достаточно разнообразны, так  как они зависят от 
подхода к выделению классов и от размера, и характера образцов, на 
которых базировались оценки. Если граувакки образовались из литито- 
вых аренитов в результате разрушения зерен каркаса  (что позволяет 
объединять их с лититовыми песками), то они включают 35% кварце
вых аренитов, 15—2 0 % — аркозов и 45—50% лититовых песчаников 
(см. табл. 7-13). Отмечается определенное преобладание лититовых 
песчаников. Они очень похожи на пески современных крупных рек, на
пример Огайо [97]. Аркозы и ортокварциты являются в известном 
смысле необычными песками, требующими для своего образования и 
сохранности особых условий: ограниченной области питания — для фор
мирования и исключительной тектонической стабильности — для сохра
нения.

Оценки относительной и абсолютной распространенности песка, его 
средний химический и минеральный состав, относительная распростра
ненность основных типов песчаников, вероятно, представляют интерес 
для геохимиков, изучающих цикличность осадкообразования, баланс 
массы в планетарном масштабе — изучение формирования осадка, его 
перенос с суши в море и обратно, его разрушение и переход в подко- 
ровое вещество. Примечательно, что большинство геологов стремится 
получить ответ на эти вопросы как можно быстрее и с учетом своих 
научных интересов. Что расскаж ет мне этот песчаник о палеогеографи
ческой обстановке времени его накопления? Об области питания, ее 
характере, климате, рельефе? Каков механизм переноса песка и каковы 
условия его осаждения? Какие принципы управляют образованием 
песка и петрографическими особенностями песчаников?

Геологические факторы, контролирующие формирование песка и 
определяющие тип отложившегося осадка, неоднократно упоминались 
в этой главе (см. рис. 7-32). Д л я  эпикластических песков эти факторы 
можно коротко суммировать так: 1) и с х о д н ы е  п о р о д ы ,  2) к л и 
м а т  области питания и области осадконакопления, 3) о б с т а н о в к а  
и (или) м е х а н и з м  переноса и накопления, 4) т е к т о н и к а  областей 
питания и осадконакопления. Связь этих геологических факторов со
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структурами, текстурами и составом песчаников очень сложна и понята 
далеко не полностью. Сколь-нибудь объемлющих теорий петрогенеза 
песчаников, освещающих эти вопросы, мало, и они часто неполные; 
большинство из них в каком-то отношении спорны.

Естественно, что материнская порода или породы в значительной 
мере определяют природу песка. Пески, отлагаемые небольшими водо
токами, размывающими различные породы, отличаются друг от друга, 
Изучение современных рек, в частности Рейна, выявило влияние корен
ных пород лож а на состав речных песков [130, 164]. Пески, образовав
шиеся при разрушении риолитовой вулканогенной толщи [313], отлича
ются по составу от песков, сформировавшихся на участке, сложенном

Т а б л и ц а  7-13

Относительная распространенность классов песчаников

Классы
Крынин* 

11948 г.], [174]
Петтиджон** 

11960 г .]
Мндлтон3* 

|1960 г.], [2151
Толлмен4* 

[1949 г.], [290]

Ортокварциты 22 ,5 34 34 45
Аркозы 5* 32,5 15 16 17
Граувакки («высокого ранга») 10,0 26 24 17
Лититовые арениты («граувакки 3 5 ,0 20 26 21
низкого ранга» или «субграувак-
ки»)
Гибридные 5

* М етодика оценки Крынина не раскры вается.
** Н овая  оценка П еттидж она [237] основы валась на изучении 121-го образц а  песчаника из кол 

лекции университета Д ж он а Гопкинса, д л я  которого имелись ш лифы. С точки зрения геохроно
логии, недостаточно представлены  докем брийские песчаники, с точки зрения площ ади, чрезмерно 
представлена область М эриленд — П енсильвания (около 15% всей коллекции).

3* О ценка М идлтона основы валась на 167 образц ах , данн ы е по химическом у составу которых 
приведены в опубликованной литературе.

А* О ценка Толлмена бази ровалась  на 275 образц ах  песчаников, от кембрийских до третичных 
по возрасту, из различны х районов США.

5* В клю чает субаркозы .

глубинными гранитами и гнейсами [135]. Первые характеризуются м а
лым содержанием кварца (вулканического происхождения) и полевых 
шпатов и абсолютным преобладанием обломков риолитовых пород, 

тогда как вторые — преимущественно кварцевые и полевошпатовые — 
практически не содержат обломков пород. Изучение современных оса
дочных бассейнов доказывает, что минералогия песков тесно связана 
с составом пород области питания. Это особенно отчетливо проявляется 

на ассоциациях тяжелых минералов, что показали исследования, прове
денные в Мексиканском заливе [66] и Северном море [13].

Все же пески, образовавшиеся при разрушении какой-либо породы, 
отличаются по составу от самой породы. Одни минералы более подвер
жены выветриванию, чем другие, и происходит их избирательная поте
ря. Потеря определяется природой самого минерала [126]. Порядок 
избирательной потери определен эмпирически [114]. Однако он также 
зависит от характера и интенсивности самого процесса выветривания 
и от его продолжительности. Выветривание определяется климатом; 
рельеф контролируется тектоникой. В условиях низкого рельефа и теп
лого влажного климата продолжают существование только устойчивые 
виды минералов, при высоком рельефе эрозия ускоряется, и процесс 
выветривания не доходит до конца, так что неустойчивые разновид
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ности избегают разрушения и появляются в песках. Наблюдений, под
тверждающих эти дедуктивные общие принципы, явно недостаточно. 
По-видимому, в пользу этих концепций свидетельствуют наблюдения 
Крынина над формированием песчаников с высоким содержанием поле
вых шпатов в тропиках Мексики (см. с. 279).

Влияние способов транспортировки (эоловый, волновой, речной, лед
никовый) и обстановки осадконакопления (пляжи, дельты, дюны и др.) 
на петрографию песков относительно невелико. Несмотря на значитель
ные усилия, не удалось удовлетворительно связать структурные особен
ности, окатанность зерен ни с механизмом переноса, ни с обстановкой 
осадконакопления. Отчасти такое положение объясняется тем, что мно
гие свойства зерен — размер, форма, окатанность, состав — изменяются 
абразией в процессе транспортировки лишь незначительно, и важно,, 
что многие свойства зерен являются унаследованными от предыдущих 
циклов седиментации и не отраж аю т последнюю обстановку осадкона
копления. Вопреки убедительным экспериментальным и природным до
казательствам этих положений, существуют геологические факты про- 
копления. Вопреки убедительным экспериментальным и природным до- 
жет оставить след в петрографии песчаника. Фолк [91] интерпретиро
вал хорошо окатанные ортокварциты силурийской формации Тускарора 
в Западной Виргинии как продукт «очистки» от угловатых, менее зре
лых песков в пляжевой обстановке. Нижнекаменноугольные кварциты 
Келлервальд, чистые кварцевые пески варисцийской геосинклинали за
паднее Рейна такж е интерпретируются как  продукт провеивания и пе
реработки грауваккового материала в условиях краевого шельфового 
бара [212].

Тот факт, что пески кратонов или пески, снесенные с кратонов, ха
рактеризуются заметно большей зрелостью, чем пески, накопившиеся 
в геосинклиналях, особенно пески, сносившиеся с участков «тектониче
ской суши», приводят к идее о том, что петрография песчаников опре
деляется преимущественно тектоникой. Типичным песчаником эвгеосин- 
клиналей является граувакка, типичным для кратонов — ортокварцит. 
Пески, связанные происхождением с миогеосинклиналями, кратонами и 
форландами, обычно представлены ортокварцитами, пески же внутри- 
геосинклинальной «тектонической суши» являются лититовыми песча
никами или граувакками. Предполагается, что петрографическая при
рода определяется тектонической стабильностью. Например, в цен
тральных Аппалачах песчаники, связанные с западной, кратонной 
областью питания — Уэвертон и Антайтам [265], представлены орто
кварцитами и протокварцитами; в то же время песчаники, образовав
шиеся при сносе материала с юго-востока — песчаники Мартинсберг 
| 191], Дж униата, Болд-Игл [328], Поконо [231], М ок-Чанк и Потсвилл 
[211] — являются лититовыми аренитами или граувакками. Образовав
ш аяся путем привноса материала с юго-востока формация Тускарора 
[328] в основном представлена субграувакками или протокварцитами, 
но местами переходит в ортокварциты. Подобно этому, пески геосин
клинали залива Коронейшен [144], образовавшиеся при эрозии ста
бильных кратонных участков, расположенных к востоку от прогиба 
(Хорнби-Чаннел, Кдюзчай Большого Невольничьего озера и Уэстерн- 
Ривер, О джик и Бернсайд-Ривер района Эпуэрт-Гулберн), представле
ны субаркозами и ортокварцитами. Пески, сносившиеся с противопо
ложной стороны геосинклинали (Реклюз района Эпуэрт и пески группы 
Пете Большого Невольничьего озера),  несколько более молодые и пред
ставлены граувакками.
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Крынин [170] был одним из первых, кто сформулировал полную» 
теорию петрогенеза песчаников, в которой тектоника рассматривалась 
как важнейший фактор. Он привязывал каждую группу песчаников 
к определенной стадии тектонического цикла (см. рис. 16-8). Эта точка 
зрения, с небольшими изменениями, была принята другими исследова
телями [62, 64, 233]. Ван-Андель [7] пересмотрел эти представления и 
сделал попытку классифицировать геологические факторы, определяю
щие петрографию некоторых меловых, палеоценовых и эоценовых пес
чаников Западной Венесуэлы. Он считал, что не тектоника, а исходный 
материал является основным фактором, обусловливающим состав пес
чаников, и что обстановка осадконакопления сказывается только на 
особенностях структуры и структурной зрелости. Он заявляет, что «не 
существует систематического воздействия тектонофаций на структуру и 
структурную зрелость» и добавляет, что «минералогическая зрелость не 
отраж ает тектонофации бассейна осадконакопления»; следовательно, 
петрография песчаников отраж ает тектонику лишь в той мере, в какой 
тектоника контролирует рельеф области питания.

Большинство исследователей в значительной мере склонно предпо
лагать, что области бассейнов накопления и тектонических поднятий 
сопряжены друг с другом. Это допущение не всегда справедливо, в ч а
стности для тех случаев, когда область питания располагается на боль
шом расстоянии от бассейна осадконакопления, как это отмечается для 
большинства крупных речных систем.

В заключение можно отметить, что в целом петрография песчаника 
является ключом к изучению области питания, посредством чего можно 
судить о ее климате и рельефе, но она в общем не отраж ает условий 
осадконакопления. Связь петрографических особенностей и тектоники 
полностью не выяснена, по-видимому, во многих геосинклиналях суще
ствуют значительные различия между песками, перенесенными из участ
ков стабильного форланда и, песками, сносившимися из внутренних 
областей геосинклиналей, — «тектонической суши».
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ГЛАВА 8. ГЛИНИСТЫЕ СЛАНЦЫ, АРГИЛЛИТЫ 
И АЛЕВРОЛИТЫ

Введение

Из обычных осадков наиболее распространенными являются гли
нистые сланцы *. Они составляют около половины геологического р аз
реза, согласно подсчетам Ш ухерта — 44% [141], по подсчетай Лейта и 
Мида — 46% [101] и Кюнена — 56% [95]. Глинистые сланцы составля
ют около 32% палеозойских и более поздних осадков Североамерикан
ского кратона (подсчет по данным Слосса [153]);  они составляют 44% 
геосинклинального разреза в Джексоне, штат Вайоминг [143]. Блатт  
[13], считает, что 69% континентальных осадков Земли составляют гли
ны. На основе определенных геохимических концепций глины должны 
составлять 80% всех осадков, накопленных за всю геологическую исто
рию [28].

Несмотря на значительную распространенность, глинистые сланцы 
обычно не так хорошо обнажены, как, например, более устойчивые 
известняки и песчаники. И з-за тонкой структуры и сложного состава 
изучать глинистые сланцы труднее, чем другие осадочные материалы. 
Их тонкозернистость усложняет изучение шлифов. Многие из компо
нентов глинистых сланцев плохо различимы под микроскопом, поэтому 
их нельзя определять обычными оптическими средствами. Приходится 
прибегать к помощи анализа валового химического состава или спе
циальных методов исследования, таких как рентгеноструктурный и 
дифференциальный термический анализы. Однако даж е  с помощью 
этих методов невозможно получить все необходимые данные для петро
графического анализа. По этим причинам описание, классификация и 
интерпретация глинистых сланцев и аргиллитов являются недостаточ
ными и неполными в настоящее время.

Тем не менее глинистые отложения представляют значительную 
роль в промышленности. Многие глины и некоторые сланцы являются 
сырьем для производства кирпича, кровельной черепицы, дренажных 
труб, керамической посуды и других керамических изделий. Глинистый 
сланец смешивается с известняком в известных пропорциях, обжигается 
и размалывается для получения портланд-цемента. Некоторые высоко
качественные глины используются как наполнители для бумаги. Аспид
ный сланец (производный от глинистого сланца) можно расщеплять 
для получения кровельной драни, электрических панелей и учебных до
сок. При нагревании из некоторых сланцев получают дистиллят, кото
рый можно переработать в топливо для двигателей, и другие продукты.

Интерес к глинистым осадкам в значительной мере стимулируется 
нашими достаточно хорошими познаниями природы глинистых минера
лов. Последние хорошо изучены благодаря рентгеновской дифрактоме- 
трии и другим методам исследования. Большой вклад был- внесен пуб
ликацией материалов нескольких конференций по глинистым материа

* Термин «Shale» имеет более широкое значение, чем его перевод «глинистый с ла 
нец». Он такж е  соответствует понятиям «уплотненная глина», «сланцеватая глина». 
Часто применяется как  синоним термина «глинистая порода». — П р и м .  р е д .
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лам, начиная с 1951 г., и крупных монографий, таких как работы Грима 
[58], Милло [108, 109] и Кэррола [26]. Вообще, на первых порах в ли
тературе уделялось больше внимания глинистым минералам, нежели 
проблемам глинистых осадков. Райз [130] и Грим [57] рассмотрели 
экономические аспекты глинистых осадков, другие аспекты осветил 
в своей работе Босуэлл [16].

Определения и терминология

Терминология, используемая для глин и сланцев в течение ряда 
лет, пересматривалась Твенхофелом [168], Кларком [27] и Томади- 
но.м [164].

1 лина определяется как  природный пластичнйй материал (хотя 
некоторые глины непластичны), состоящий из водных алюмосиликатов 
(«глинистых минералов») мелкой размерности (глина является осадком 
с размером частиц менее 0,002 или 1/256 мм). Определение, основанное 
на размере частиц, неудачно, поскольку большинство промышленных 
глин, согласно данному определению, глинами не являются. А опреде
ление, основанное на минеральном составе, ошибочно в том отношении, 
что глинистые минералы могут составлять всего лишь одну треть или 
даж е  меньшую часть объема всей породы. Например, Твенхофел [168] 
полагал, что все малые частицы непременно должны быть глинистыми 
минералами и что в глинах должно быть преобладание частиц глини
стой размерности (более 50%)- Глинистые минералы, по его определе
нию, составляют не менее 1/4 от общего .объема.

Кларк [27] определял глинистый сланец как обломочную породу, 
■частицы которой имеют размер менее 1/16 мм. Сформулированный та
ким образом термин является емким и охватывает как  алевролиты, так 
и глинистые сланцы в их обычном определении. Большинство исследо
вателей, однако, подразделяют мелкозернистые осадки на два класса, 
образующие соответственно алевролиты и глинистые породы. Адден 
[172] считал, что диаметр 1/256 мм является критическим для прове
дения границы между фракциями алевритов и глин. Однако Крамбейн 
и Слосс [93] считали, что для этой цели гораздо больше подходит диа
метр 1/100 мм, потому что более крупные осадочные частицы имеют 
характеристики песчаника (интерстициальный цемент и твердость, зна
ки ряби и поперечная слоистость), а более мелкозернистые осадки име
ют обычные характеристики глинистых сланцев (смачиваемость, пла
стичность при увлажнении и т. д .).

Другие авторы используют иные параметры для классификации 
и номенклатуры тонкозернистых осадков. Г л и н и с т а я  п о р о д а  пред
ставляет собой затвердевшую глину. Если она обладает сланцеватостью 
напластования, то ее можно назвать глинистым сланцем. Тем не менее, 
некоторые авторы [150, 43] употребляют термин «клейстон» (claystone) 
для обозначения пород, менее затвердевших, чем глинистые сланцы.

Г л и н и с т ы й  с л а н е ц  является слоистой или сланцеватой поро
дой. Термин относится к погребенным или древним отложениям. Опре
деление а р г и л л и т  (mudstone) * подходит для блоковых или массив
ных глинистых пород, не обладающих сланцеватостью или 
слоистостью. '

* Термины «mudstone» и «argill ite» у нас чаще всего переводят одним словом — 
«аргиллит». — П р и м .  п с р е в.
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Метаморфиэованные

Алеврит -
(>1/256 мм)

т ;

Глина
(<1/256мм)

- Алевролит --------
v> 1/ЮОмм)

Гл ин иста я  
^  порода

(неслоистая)

<  Глинисты й 
сл а не ц

(слоистый и 
сланцеватый)

• Кварцит

А рги л л и т  
(без кливажа)

А спи д ны й
сла не ц

(вторичный
кливаж)

Ингрэм [76] более узко определил «клейстон» как массивную по
роду, в которой частицы глинистой размерности преобладают над алев
ритом, и сохранил термин «алевролит» (siltstone) для массивных пород, 
в которых частицы алевритовой размерности преобладают над глини
стыми. Породы, в которых соотношение глин и алевритов неизвестно 
или не определяется точно, Ингрэм определил как «уплотненные илы» 
(m udstones).  Термины «глинистый сланец» (clay shale) ,  «алевролито- 
вый сланец» (silt shale) и «аргиллитовый сланец» (mud shale) были 
предложены для соответствующих с л а н ц е в а т ы х  разностей. Твенхо- 
фел [168] расширил значение термина «мадстоун» (m u d s to n e ) ,  вклю
чив в него целое семейство глинистых пород. Большинство авторов' 
склонны использовать этот
т е р м и н  б о л е е  у з к о ,  ДЛЯ о б о -  ^ у п л о т н е н н ы е  У п л о тн е н н ы е

з н а ч е н и я  т а к и х  п о р о д ,  у  кото
р ы х  р а з м е р ы  ч а с т и ц  и с о с т а в  
т а к и е  ж е ,  к а к  у  г л и н и с т ы х  
с л а н ц е в ,  н о  н е д о с т а е т  и х  с л о и 
с т о с т и  и ( и л и )  с л а н ц е в а т о с т и  
[123].

А л е в р и т  является осад
ком с диаметром частиц меж
ду 1/16 и 1/256 мм или осад
ком, в котором 50% и более 
частиц относятся к этой р аз 
мерности. А л е в р о л и т  пред
ставляет собой литифицирован-
ный алеврит. Как подчеркивали Крамбейн и Слосс [93], большинство' 
пород, к которым применяется этот термин, являются крупными алеври
тами (более 1/100 мм), они в отличие от глинистых сланцев обычно 
связаны химическим цементом; в небольших масштабах встречается 
косая слоистость и может появляться конволюнтная слоистость, инъек
ционная текстура и т. д.

Термин «аргиллит» (argillite) используется в широком значении 
Твенхофел применял этот термин для обозначения пород, производных' 
от алевролитов или глинистых сланцев, но с более высокой степенью 
литификации. Таким образом, они являются промежуточными (по свой
ствам) в ряду глинистых и аспидных сланцев. Грунт [65] использует 
термин «аргиллит» для глин или сланцев, затвердевших благодаря пе
рекристаллизации и применяет термин «аспидный сланец» (slate) для 
подобных пород, если они обладают вторичным кливажем. Флон [43] 
употребляет термин «аргиллит» почти в таком же смысле, как и Твен
хофел, и термин «метааргиллит» — для более полно перекристаллизо- 
ванных пород. Оба термина, тем не менее, относятся к породам без 
кливажа или отдельности.

Терминология, использованная в данной главе, показана на рис. 8-Г..

Рис. 8-1. Н ом енклатура  глинистых осадков.
О братите внимание, что аспидны й сланец, как  и1 
аргиллит, м ож ет образоваться  из глинистого сланца^ 
илч массивной глинистой породы

Структуры и текстуры

Размеры частиц и строение

Большое внимание исследователей привлекает распределение ч а
стиц по размеру чли «механический состав» глин и глинистых сланцев. 
Однако анализ этих пород подвержен значительным ограничениям. Р а з 
меры частиц глины из-за их тонкозернистости обычно определяются
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методами, основанными на дифференциальных скоростях оседания. На 
эти скорости, наряду с размером, в значительной степени влияют фор
ма и плотность частиц. Поэтому аналитические результаты вводят 
в заблуждение в том отношении, что величины размеров частиц, рас
считанные по скорости падения, основаны на допущении, что частицы 
являются сферическими частицами кварца [92]. Более того, образцы до 
начала анализа полностью диспергируются. Подобное диспергирование, 
достигаемое с помощью физических или химических агентов, вероятно, 
разруш ает или, по крайней мере, значительно изменяет первоначальный 
гранулометрический состав осадка. Многие глины, в особенности те, 
которые накапливаются в морской воде, в период отложения были 
в состоянии частичной или полной флокуляции. Кривые размеров ча
стиц, по данным анализа, могут быть совершенно непохожими на кри
вые размеров частиц первоначального осадка. Некоторые из теперь 
однородных глин некогда представляли собой пеллеты и, вероятно, 
переносились и отлагались в таком виде. Обычный анализ размеров 
частиц подобных глин очень мало говорит об истории их отложения 
[ 68].

Еще более ограничено применение гранулометрического анализа 
к  древним глинистым сланцам из-за влияния диагенеза на распределе
ние размеров частиц. Благодаря  тонкозернистости материала и, как 
следствие, большой площади поверхности частиц, а такж е из-за не
устойчивости некоторых глинистых минералов возможны диагенетиче
ские изменения. Подобные преобразования могут в значительной степе
ни изменить гранулометрический состав. По этим причинам результаты 
гранулометрического анализа глин и сланцев следует интерпретировать 
с большой осторожностью. Важным результатом анализа размеров ча
стиц или даж е беглого просмотра шлифов является обнаружение 
в большинстве глинистых сланцев (это безусловно относится к наибо
лее распространенным типам) очень большого количества алеврита. 
Морские сланцы Перри-Фарм (пенсильваний) в Миссури, несмотря на 
то что представлены пластичной породой, содержат 74% (по массе) 
мелкого песка и алеврита и всего 14% материала глинистой размер
ности, остальное составляет карбонатный осадок [851. Подобный гли
нистый сланец в Иллинойсе содержит 68% алеврита [921. Крынин под
считал [94], что средний глинистый сланец содержит 50% алеврита. 
Последние минералогические исследования сланцев показали, что пни 
состоят приблизительно из двух частей алеврита и одной части гли
н ы — соотношения, почти совпадающего с данными Келлера, Тинга и 
Крамбейна. Если принять эту точку зрения, то состав сланцев соответ
ствует среднему составу материала, слагающего дельту Миссисипи 
(табл. 8-1).

Особенностью некоторых глин является их пеллетовая текстура[59, 
3, 68]. Пеллеты представляют собой небольшие, округлые агрегаты 
глинистых минералов и мелкого кварца, рассеянные в матриксе, пред
ставленном тем же материалом. Пеллеты могут отделяться от матрикса 
оболочками органического материала. По размерам пеллеты составля
ют в диаметре 0,1—0,3 мм, а в некоторых случаях достигают несколь
ких миллиметров (в длину). Их образование приписывают действию 
течения воды, в иных случаях они могут быть представлены фекальны
ми пеллетами [112, 68].

В некоторых глинистых породах осадочного происхождения про
являются реликтовые структуры, унаследованные от материнских по
род, из которых они образовались. Примерами являются с а п р о л и т ы ,



которые произошли от различных грубых вулканических и матеморфи- 
ческих пород. В этих породах достаточно хорошо сохранились «релик
ты» первичных минералов, поэтому можно проследить первоначальную 
гнейсовую сланцеватость, порфиробласты и тому подобные структуры.

Другим примером реликтовой структуры являются бентониты и 
близкие к ним осадки, образующиеся in situ при преобразовании вулка
нического пепла (с. 387). Нереликтовые структуры включают оолито
вые и пизолитовые формы, возникающие в некоторых бокситовых и

Т а б л и ц а  8-1
Состав осадков дельты Миссисипи. По [138] *

Класс размерности Диаметр, мм Доля, %

Крупнозернистый песок 
Среднезернистый песок 
Тонкозернистый песок 
Очень тонкий песок 
Алеврит

Глина

1,0—0,5 
0,5— 0,25 

0,25— 0,125 
0,125—0,0625 

0,0625— 0,0312 
0,0312— 0,0156 
0,0156— 0,0078 
0,0078— 0,0039 
Менее 0,0039

Следы

23 } 29 
30 1 

,67 60

11

В с е г о ! юо

* Таблица составлена на основании анализа 300 образцов, взяты х с поверхности и из скваж ин.

диаспоровых глинах. Известны такж е псевдоморфные замещения раку
шечного материала монтмориллонитом и диагенетически перекристал- 
лнзованные структуры, подобные «метакристаллам» иллитовой слюды 
в тонкозернистой иллитовой основной массе. Большинство глинистых 
сланцев, однако, не проявляет ни одной из этих особенностей; они либо 
бесструктурны, либо слоисты.

Тонкослойные сланцы характеризуются ориентированными пластин
чатыми слюдистыми компонентами, параллельными плоскости наплас
тования, что хорошо видно под микроскопом. Хотя отдельные кристал
лы располагаются не строго параллельно к плоскости напластования, 
шлифы, приготовленные перпендикулярно к этой плоскости, проявляют 
эффект одновременного погасания, как и в случае если бы шлиф был 
сделан из единого кристалла. В пластинчатых минералах световые ко
лебания медленнее и параллельны спайности, поэтому проявляется п а
раллельное погасание — эффект агрегатного погасания.

Однако в некоторых глинах и сланцах глинистые минералы про
являют беспорядочную ориентировку [83]. Подобное явление может 
быть результатом аутигенной кристаллизации на месте. В других слу
чаях подобное явление вызывается нарушением первичной структуры 
илоядными донными организмами.

Свежеотложенные илы имеют чрезвычайно высокую водонасыщен- 
ность и очень большую пористость. П ервоначальная пористость может 
составлять 70—80% [166]. Поскольку в среднем в глинистых сланцах 
пористость составляет только 13%, то это означает, что первичные 
отложения были сильно уплотнены и обезвожены. Тот факт, что умень
шение пористости происходит скорее за очет уплотнения, а не выпол
нения пор (как у песчаников), подтверждается постепенными измене
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ниями структуры, которые направлены на то, чтобы ориентировать 
глинистые пластинки параллельно друг другу и плоскости напластова
ния [118].

Сланцеватость

Многие сланцы проявляют первичную сланцеватость — свойство 
пород расщепляться или раскалываться вдоль сравнительно гладких 
поверхностей, параллельных напластованию. Это свойство связано 
с ориентировкой содержащихся в глинах слюдистых минералов. Одни 
породы сильно сланцеваты, другие слабо.

Аллинг [4] и Ингрэм [76] предприняли попытки создать шкалу 
сланцеватости (табл. 8-2) и соотнести сланцеватость с составом.

Т а б л и ц а  8-2
Ш к ал а  сланцеватости

Аллинг [4] Ингрэм [76] Мак-К» и Уэмр 1103]

Массивные Массивные \  Массивные 
/  Блоковые

Пластинчатые и плитчатые Чешуйчатые \  Слоистые
Мощнопластовые /  Плитчатые

Тонкопластовые Плитчатые
) Сланцеватые,

Сланцеватые > плитчатые 
J Л истоватые

Глинистые

Как отмечали оба исследователя, повышенное содержание крем
нистых или известковых материалов уменьшает сланцеватость (рис. 8-2). 
Руби [134] такж е отмечал, что сланцеватость глин обратно пропорцио
нальна содержанию карбоната кальция. С другой стороны, сланцы, 
богатые органическим веществом, оказываются исключительно сланце

ватыми, как видно на примере чер
ных сланцев. Однако биотурбпро- 
ванные сланцы, такж е как и алсв- 
ритистые аргиллиты, не сланцева
ты. Руби отметил, что сланцеватость 
не везде параллельна плоскостям 
напластования, она четко выражена 
в древних пластах, и что те породы, 
которые имеют наибольшее падение 
и наиболее выраженную агрегатную 
ориентировку, проявляют заметную 
сланцеватость. Возможно, сланце
ватость является частично вторич
ной текстурой, вызванной вращени
ем или ростом слюдистых минера
лов под давлением. Это явление 
присуще аспидным сланцам, в кото
рых кливаж  пород располагается 
обычно под большим углом к пло
скостям напластования.

Весьма загадочно отсутствие

Рис. 8-2. Связь  состава осадков со слан
цеватостью и способностью расщ еп лять
ся. По [4].
/  — сланцеваты е, 2 — тонкослоисты е, 3 — гру* 
бослоистые, 4 —  пластинчаты е и плитчаты е, 
5 — массивные
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в аргиллитах сланцеватости как параллельной слоистрсти, так и любой 
другой, несмотря на тонкую слоистость и минеральный состав аспидно
го сланца.

Слойчатость

Слойчатость глинистых сланцев измеряется величиной 0,05— 1 мм, 
мощность большинства слойков глинистых сланцев 0,1— 0,4 мм. Слой
чатость бывает трех видов: переслаивание крупных и мелких частиц, 
таких как алеврит и глина; переслаивание светлых и темных слоев, 
различаемых только по содержанию органических остатков, которым и 
определяется их цвет; переслаивание карбоната кальция и алеврита

Рис. 8-3. Аргиллит группы Кобальт  (верхний гурон),  провинция Онтарио,  Канада.  
Бел анализатора,  Х.75.
П ро сл о и  а л е в р и т а ,  со с т о я щ и е  п р е и м у щ е с т в е н н о  из у г л о в а т ы х  з е р ен  к в а р ц а  и по л ев ы х  ш п ато в ,  
п е р е с л а и в а ю т с я  с б о л е е  м е л к и м  д е т р и т о м  (те м ны й )  а н а л о г и ч н о г о  со с т а в а ,  но о б о г а щ е н н ы м  х л о 
ритом

Рис. 8-4. Горючие сланцы Грии-Ривер (эоцен),  Колорадо.  Без анализатора ,  Х75.
С остоит из про сл о е в ,  б о г а т ы х  о р га н и ч е с к и м  в ещ е ств о м  (черны е)  и пр о сл ое в ,  с о д е р ж а щ и х  м е н ь ш е е  
к о л и ч ест во  о р ган и ч е ск о го  в е щ е с т в а  (сер ы е)  и бо л ь ш о го  ко л и ч е с т в а  к а р б о н а т а  (б е л ы й ) .  К а р б о н а т  
со с т а в л я е т  от  1/3 д о  1/2 от  всего со с т а в а .  П р и с у т с т в у ю т  т а к ж е  очень  м е л к и й  о б л о м о ч н ы й  к в а р ц
и аутигенный анальцнт

V   . ..

Рис. 8-5. Ленточная глина (плейстоцен),  Барабу ,  штат  Висконсин.  США.
Д л и н а  о б р а з ц а  о ко л о  7 см.  П р и с у т с т в у ю т  5 л е н т  или  г о д о в ы х  слоев . Т е м н ы е  п олосы  — з и м н и е  
глин ы ;  сл о исты е ,  бо л ее  м о щ н ы е  прослои  — л ет н и е  ал е в р и т ы
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(рис. 8-3 и 8-4). Это переслаивание является результатом разных ско
ростей оседания различных компонентов или различных скоростей по
ступления материалов в бассейн осадконакопления.

Слойчатость может вызываться штормами или наводнениями или 
другими более или менее спорадическими или случайными причинами. 
Их можно отнести за счет сезонных флуктуаций привноса материала 
[17, 18, 134]. Если очень тонкие слойки выдержаны и не проявляют 
следов размыва, то очевидно, что штормы или вызываемые ими при
донные течения вряд ли могли их формировать. Так как слойчатость

часто характеризуется 
правильным чередовани
ем мощностей (как сви
детельствуют подсчеты 
скорости седиментации 
для древних отложений 
или наблюдаемой в на
стоящее время), а строе
ние подобно наблюдае
мым в современных усло
виях годовым слоям, 
можно предположить, что 
слоистость многих глин 
имеет сезонный характер 
(ленточные глины) и за
висит от годового клима
тического цикла (рис. 8-5 
и 8-6). Этот цикл опре
деляет температуру, со
леность и содержание 
алеврита в водах, а так
же сезонное образование 
планктона.

Отсутствие слоистости — довольно обычное явление. Чрезмерно
равномерная седиментация на протяжении длительного периода вре
мени может породить бесструктурный осадок; вероятной причиной
формирования подобного осадка является переработка ила бентосными 
организмами [32, 112]. В последнем случае обычно присутствуют остат
ки первичной слоистости.

Конкреции и другие текстуры
Глинистые сланцы и алевролиты обычно содержат конкреции. 

Известковые конкреции несколько уплощены параллельно слоистости, 
причем через них проходят плоскости напластования, что характерно 
для многих сланцев. Они ярко выражены в алевритовых или алевроли- 
товых пропластках. Черные сланцы часто содержат слои «конус в кону
се», и в редких случаях кремневые желваки и пласты. Многим сланцам 
свойственны септарии и конкреции глинистого железняка (все эти све
дения изложены в гл. 12).

Минеральный состав сланцев и аргиллитов
Состав наносных глин и сланцев сложен и разнообразен, так как 

он состоит из продуктов абразии (главным образом, алеврита), конеч
ных продуктов выветривания (остаточные глины) и химических, и

Рис.  8-G. Ленточный аргиллит,  группа Кобальт  (до- ■ 
кембрий) ,  поселок Уэльс, провинция Онтарио,  К а 
нада.
О б р а т и т е  в н и м а н и е  на р а с с е я н н ы е  мелкие гальки, п е р е н е с е н 
ны е  п л а в у ч и м и  л ь д а м и
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биохимических примесей (рис. 8-7). Эти примеси или выпадают в оса
док из раствора и отлагаются одновременно с глинами, например кар
бонат кальция, или же они поступают в процессе реакции или обмена 
с окружающей средой (обычно морской водой), как, например, калий 
или магний. Состав некоторых разновидностей или подклассов глини
стых сланцев зависит главным образом от относительного вклада не
скольких источников сноса; вследствие этого как  минералогия, так и 
химический состав изменяются в широких пределах. Типы и соотноше
ния алевритов, имеющих механическое происхождение, зависят от 
рельефа и климата области питания. Если эти материалы отсутствуют

М а т е р и н с к а я  п о р о д а

Рис. 8-7. Происхождение глинистых сланцев

или редко встречаются, то глинистые породы обогащаются остаточными 
материалами, и при соответствующих условиях они обогащены хими
чески осажденными кальцитом, арагонитом, сидеритом, шамозитом, 
кремнеземом и в некоторых случаях органическим веществом.

Малый размер частиц затрудняет определение минерального соста
ва глинистого сланца. Лишь крупные частицы (более 0,01 мм) можно 
определить под микроскопом с достаточной точностью. Они такие же, 
как и зерна в алевритах и тонкозернистых песчаниках. Остаток пред
ставляет собой нерастворимую массу. Тонкую фракцию можно отде
лить, поместить в рентгеновский дифрактометр и приблизительно опре
делить компоненты и их соотношения. Зная , какие минералы имеются, 
можно подсчитать предполагаемый минеральный состав глины или 
сланца исходя из их химических анализов [75, 106, 116]. Подобные 
расчеты показывают, что крупные фракции представлены преимущест
венно кварцем и полевыми шпатами, а мелкие фракции богаче глини
стыми минералами, слюдами глин, хлоритом и гидроокислами железа.

Глинистые минералы

Состав и текстура. Когда силикаты первичных кристаллических по
род разрушаются при выветривании, они образуют среди других 
соединений группу минералов, известную под названием «глинистых 
минералов». Эти минералы представляют собой гидратированные алю 
мосиликаты, обычно с частичным замещением алюминия железом и 
магнием. Они тонкозернисты, обычно менее 5 мкм, а в некоторых слу
чаях их размер измеряется миллимикронами. Эти минералы встречают-
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ся не только в остаточных глинах, образованных в результате распада 
на месте материнских пород, но они такж е переносятся и отлагаются 
в виде осадка. Они образуют значительную часть глин и сланцев, что 
и определяет особенности этих пород, а такж е  встречаются в смеси 
с карбонатами в глинистых известняках и в смеси с обломочными ма
териалами, имеющими размер песка в некоторых песчаниках.

Глинистые минералы трудно определить из-за их очень малых раз
меров. В шлифах редко удается правильно определить глинистые ми
нералы. Д ля  достоверных определений требуются специальные методи

ки для выделения глинистых минера
лов и изучения их химическим, опти
ческим, рентгеновским и другими спо
собами [26].

Обычные глинистые минералы 
сланцев являются филлосиликатами, 
которые имеют слоистую структуру, 
в какой-то степени похожую на струк
туру слюд. Эти минералы состоят из 
двух типов слоев (рис. 8-8). Один 
представляет собой силикатный тет
раэдрический слой, состоящий из 
групп S i 0 4, соединенных вместе и об
разующих гексагональную решетку 
структуры Si4Oio, повторяющуюся бес
конечно. Другой тип слоя представлен 
окисью или гидроокисью алюминия, 
слагающими два слоя плотно упако
ванных атомов кислорода или гидро
ксилов, между которыми располага
ются октаэдрически координированные 
атомы алюминия, в позиции, равно от
стоящей от шести атомов кислорода 
или гидроксилов. Фактически в этом 
слое, имеющем гиббситовую структу
ру, только 2 /3  потенциальных мест за
нято алюминием.

Глинистые минералы относятся 
к двум группам. В к а о л и н и т о -  
в о й  группе минерал характеризу
ется двухэтажной ( 1 : 1  слой) решет

кой, состоящей из одного октаэдрического или гиббситового слоя, свя
занного с одним кремнекислородным тетраэдрическим слоем. Эта ре
шетка не расширяется в зависимости от изменяющегося содержания 
воды и замещения на железо или магний в гиббситовом слое неизвест
ны. Д ругая группа глинистых минералов характеризуется трехэтажной 
( 2 : 1)  решеткой. В этом типе решетки октаэдрический алюминиевый 
слой расположен между кремнекислородными тетраэдрическими слоя
ми. Несколько важных глинистых минералов принадлежит к трехэтаж
ной группе. В м о н т м о р и л л о н и т е  эти трехэтажные ячейки свобод
но объединяются по оси с, а вода и катионы расположены между ними. 
Количество воды изменяется таким образом, что величина с варьиру
ется от 9,6 до 21,4 А. Минерал имеет разбухающую решетку. Трехслой
ные соединения могут такж е объединяться калием, который благодаря 
соответствующему ионному диаметру и координационным свойствам

А1
Шестерная координация

7
А / \  ТХЯАГТтА 

/ у У У уД А

А1
Si

5i ^  / -7 ч .  v V W  

Четверная координация 
2

3Si:Al -к+н2о'
+Si-Al
=иллии

Ж

___________  Sl-'Al W S Z W
( )( )( ) -«-Катионы Mg'Fe 2±S\/\/ \S\

( к и ) -«,H20 Mg(0H)6

Л И

Рис. 8-8. Типы глинистых минералов 
и их структурные особенности. По 
П еттиджону, Поттеру и Сиверу [122].
I — октаэдрический тип, II — тетраэдри че
ский тип. /  — каолинит, 2 —  мусковит, 3 — 
монтмориллонит, 4 — хлорит, 5 — схем ати 
ческое и зображ ение смеш а ннослой пой 
структуры ; слю да (1). монтмориллонит (2): 
а — упорядоченные; б — неупорядоченные
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связывает структуру воедино столь плотно, что расширение невозмож
но. Глинистая слюда, образованная таким образом, представляет собой 
и л л и т .  Х л о р и т о в а я  г р у п п а  такж е имеет трехэтажную структу
ру, характеризующуюся внедрением бруситового слоя M g (O H )2 между 
трехэтажными элементами. В каждой структурной группе возможны 
многие варианты по составу. Хотя многим из них на основании состава 
даны специальные названия, можно считать, что каж д ая  группа про
являет беспредельно широкий диапазон состава. Глинистые минералы 
классифицируются главным образом на основе их структуры (см. 
рис. 8-8).

Основные группы глинистых минералов: каолинита, монтморилло
нита, иллита или мусковита и хлорита. Главным членом группы каоли
нита является каолинит, который имеет формулу (O H )8Al4Si4Oio. 
А н о к с и т  подобен каолиниту, за  исключением молекулярного отно
шения S i0 2 : А120 3 приблизительно равного трем вместо двух, что менее 
обычно. Д и к  к и т  и н а к р  ит ,  сходные с каолинитом по составу, но 
с небольшими отличиями по форме кристаллов, такж е являются члена
ми данной группы. Однако они редко встречаются в осадках *.

Монтмориллонитовая группа, получившая свое название по глав
ному минералу группы, м о н т м о р и л л о н и т у ,  имеет состав

(ОН) 4 A I4 S  isOjo - лН 20 .

Магний обычно замещ ает часть ионов алюминия в решетке. В монт- 
мориллонитовую группу входят б е й д е л л и т ,  который имеет моле
кулярное отношение S i0 2 : А120 3 равное трем, и н о н т р о н и т ,  в кото
ром окисное железо замещ ает алюминий.

Иллитовая, или глинисто-слюдистая группа включает и л л и т ,  ко
торый имеет общую формулу

(ОН) 4КУ(Al4•Fe4-M g4-M g6) (Si8- , • А1„)О20,

где «у» варьируется от 1 до 1,5. Иллит является разновидностью белых 
слюд, но отличается от них, вероятно, тем, что содержит меньше калия 
и больше воды, чем обычно свойственно слюдам. Кроме разновидностей 
иллита, группа содержит г л а у к о н и т  [21].

Группа хлорита состоит из минералов богатых магнием, которые 
широко представлены в сланцах и в которых ионы двухвалентного ж е
леза занимают видное место.

Известно такж е множество «смешаннослойных» глинистых минера
лов. Структура этой группы является результатом упорядоченного или 
неупорядоченного расположения основных глинистых минеральных па
кетов друг относительно друга по оси с.  В некоторых из них отмечается 
переслаивание двух- и трехэтажных слоев. Подобные типы смешанно
слойного строения обычно называют каолинит-иллитовыми, хлорит- 
иллитовыми и так далее, вместо того чтобы изобретать новые наимено
вания для каждой смеси.

Помимо основных групп, перечисленных выше, некоторые глини
стые минералы реже встречаются и имеют несколько отличную кри
сталлическую структуру, например, г а л л у а з и т  (ОН) l6Al4Si4 0 6, а т а к 
же менее гидратированный м е т а г а л л у а з и т  (O H )8Al4Si4Oio и алло

* По данным советских исследователей (А. В. Копелиович, В. Д. Ш утов и др.), 
диккит является обычным минералом песчаников зоны глубинного эпигенеза. — П р и м .  
ред.
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фан, некристаллический взаимный раствор двуокиси кремния, окиси 
алюминия и воды в различных пропорциях. В некоторых случаях 
в глинах обнаруживают в е р м и к у л и т  и п а л ы г о р с к и т  (сепиолит 
и аттапульгит). Ни один из этих менее распространенных глинистых 
минералов не найден в глинах.

Ионный обмен представляет собой обмен ионов раствора на ионы 
твердого вещества. Отсюда следует, что при контакте твердого вещест
ва с раствором произойдет взаимный обмен ионов раствора на ионы 
твердого вещества. Глинистые минералы обладают этим свойством 
в различной (не всегда заметной) степени. Вообще монтмориллонит 
обладает большим потенциалом ионного обмена, в то время как у као
линита эта способность слабо выражена. Иллит занимает промежуточ
ное положение между вышеупомянутыми минералами.

Обменный ион может замещаться только другими ионами. Сам по 
себе он не может свободно перейти в жидкость. Способ удержания 
обменных ионов и точный механизм, с помощью которого происходит 
ионный обмен, поняты не до конца. Высказаны различные точки зрения. 
Д л я  ознакомления с ними рекомендуем работы Келли [86, 87] и Гри
ма [56, 58].

Распространение и происхождение глинистых минералов. Распро
странение, происхождение и изменения глинистых минералов полностью 
не изучены. Глинистые минералы образуются в основном при выветри
вании алюмосиликатов, но они могут образовываться такж е в седимен- 
тационной обстановке (ранне-диагенетическое происхождение) или 
в условиях погребения на некоторую глубину (позднедиагенетическое 
происхождение). Некоторые минералы являются скорее продуктами 
гидротермального процесса, а не выветривания или диагенеза. Одни из 
них могут быть образованы при осаждении из ионного раствора, другие 
при кристаллизации геля. Келлер [84] дал обзор процессов, ведущих 
к образованию глинистых минералов.

Глинистые минералы, по-видимому, образуются в результате изме
нения ранее существовавших минералов. Данное положение особенно 
справедливо для пород почвенного профиля. Каолинит, монтморилло
нит и иллит, вероятно, возникают в результате выветривания многих 
видов пород в различных климатических условиях. Любой исходный 
алюмосиликат может в результате выветривания переходить в каолинит; 
при выщелачивании удаляются К, Na, Са, Mg, двухвалентное железо 
и добавляется водород [84]. Каолинит легко образуется из гранитов, 
тогда как по габбро чаще всего развиваются минералы группы монтмо
риллонита. Силикаты К и Na, образованные в результате гидролиза 
щелочных полевых шпатов, легко растворимы и выщелачиваются,*тогда 
как Са, Mg и Fe имеют свойство соединяться с кремнеземом и образо
вывать монтмориллонит. Каолинизации способствует «кислая среда» 
подобная той, которая характеризует пресноводные условия. Монтмо
риллонит обычно образуется из известково-мафических пород, включая 
вулканический пепел, в среде, благоприятной для удерживания двухва
лентных металлов и кремневой кислоты. Этому благоприятствует ще
лочная обстановка. Д л я  образования иллита необходимо соответствую
щее количество калия. Четко установлено преобразование полевого 
шпата в иллит на месте.

Различные глинистые минералы, какими бы ни были их материн
ские породы и геохимическая обстановка образования, могут перено
ситься и отлагаться в среде, отличной от той, в которой они образова
лись. Некоторые петрологи полагают, что глинистые минералы очень
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подвержены изменениям и быстро приспосабливаются к новой среде. 
Дальнейшие изменения могут происходить после захоронения и связан
ного с ним повышения температуры и давления; новые изменения про
исходят, когда породы переходят в зону метаморфизма. При эрозии и 
выходе пород на дневную поверхность происходят дальнейшие преобра
зования. О них и их влиянии на минералогию глин будет идти речь 
в разделе, посвященном диагенезу.

Другие минералы глинистых сланцев

Как уже отмечалось, большинство глинистых сланцев включают 
крупную фракцию алеврита, значительная часть которой представлена 
обломочным кварцем; полевые шпаты составляют меньшую долю. Эти 
минералы были описаны в главе о песчаниках. Необломочные глини
стые компоненты сланцев представлены биохимическими карбонатами. 
Эти факты изложены в главе об известняках. Различные железосодер
жащие минералы, включая глауконит, вулканическое стекло, биогенный 
кремнезем и фосфатные компоненты, которые могут смешиваться 
с обычными компонентами сланцев, описываются в других разделах.

Особый интерес представляет работа о полях стабильности ж елезо
содержащих минералов, в зависимости от окислительно-восстанови
тельного потенциала (Eh) и среды осадконакопления [91, 78]. Серни
стое железо (главным образом пирит), шпатовый железняк (сидерит), 
железистые силикаты (богатые железом хлориты, шамозит, глауконит) 
п окись железа (гематит) представляют минеральный ряд, обусловлен
ный увеличением окислительного потенциала. Присутствие этих минера
лов, даж е в небольших количествах, при условии если они действитель
но возникли одновременно с осадконакоплением, является признаком 
окислительной обстановки осадконакопления. Однако эти минералы 
могут формироваться и в диагенетической обстановке, возможно, после 
захоронения осадка; следовательно, важно установить время их обра
зования.

Полагают, чточ величина pH сланца (определенная в водной сус
пензии дробленой породы) та же, что была в воде в процессе осадкона
копления [151, 109]. Считается, что пресноводные глины имеют среднее 
значение pH, равное 4,7, тогда как величина pH сланцев, которые 
отлагаются в морской или лагунной среде, или в озерах с известковыми 
осадконакоплениями, достигает 7,8.

Средний состав глинистых сланцев

Средний минеральный состав глинистых сланцев, согласно опреде
лениям различных исследователей, суммирован в табл. 8-3. Различия 
между более ранними и сравнительно недавними оценками свидетель
ствуют о совершенствовании нашего понимания глинистых минералов. 
Значительную часть химического состава, относимую ранее к полевым 
шпатам, окислам железа и /другим компонентам, сейчас следует отно
сить к глинистым минералам. Процентное содержание глинистых мине
ралов в новых анализах значительно выше, благодаря усовершенство
ванию методики их проведения, а такж е отчасти благодаря тому что из 
числа образцов были исключены алевритистые глинистые сланцы. 
Тем не менее высокое процентное содержание кварца подтверждает точ
ку зрения, что обычные сланцы содержат значительное количёство 
алеврита (около 40% или более).
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Средний минеральный состав глинистого сланца
Т а б л и ц.а 8-8

Компоненты
Кларк

[28]
Лейт и 

Мид [101]
Яалон
[183]

Шоу и 
Уивер [146]

Кварц
Полевые шпаты 
Глинистые минералы 
Окислы ж елеза  
Карбонаты 
Другие м'инералы 
Органическое вещество

22 .3
30 .0
25 .0

5 .6
5 .7

11.4

32
18
34*

5
8
1
1

20
8

50
3
7
3

36.8
4.5

66.9 
< 0 ,5

3.6 
< 2 , 0

1

* Каолинит и глинисты е м инералы  — 10, серицит и п арагонит — 18, хлорит и серпентин —6.

Т а б л и ц а  84
Связь химического состава с размерностью*. По Груту 164]

Компоненты
Тонкий
песок Алеврит

Крупная
глина

Тонкая
глина

S i 0 2 71 ,15 61 ,29 48,07 40,61
Т Ю 2 0 ,50 0 ,8 5 0 ,8 9 0,79
Ai20 3 10,16 13,30 18,83 18,97
Окиси ж елеза 3,72 3 ,94 6,91 7,42
M g O 1,66 3,31 3 ,56 3,19
СаО 3,65 5,11 4 ,96 6,24
Na20 0 ,86 1,32 1, 17 1,19
К 20 2 ,2 0 2 ,33 2 ,57 2,62
П. п. п. 5 ,08 7 ,05 10,91 12,51

* Среднее по 12 образц ам  глин: 1 остаточная глина, 1 ордовикский глинистый сланец. 2 ме
ловы е глины и глины остаточны е (8) ледникового или современного происхож дения. «Тонкие 
глины» менее 1 мкм, «крупны е глины» от 1 до  5 мкм и «алеврит» от 5 до  50 мкм.

Т а б л и ц а  8-5'
Минеральный состав размерных различных фракций и глин и глинистых сланцев.
По Груту 164]

Компоненты
Размерная фракция вглины“*

Алеврит Крупная глина Тонкая глинэ

Каолинит и глинистые минералы 7 ,5 17,0 23,2
Серицит и парагонит 16,6 2 1 , 2 2 2 , 1
К варц 36,7 19,3 13,1
Хлорит и серпентин 8 , 2 10,3 7,3
Лимонит, гематит и пирит 3 ,0 5 ,5 8
Кальцит  и доломит 10,5 7 ,5 5,7
Полевые шпаты 1 2 , 6 7 ,2 7,3
Цеолиты 3 ,0 7,-5 6 ,9
Титанит и рутил 1,7 2 , 0 1,7
Карбонатное  вещество 0 , 2 0 ,9 0 , 6
Влага 0 ,9 1,3 4,1

С у м м а 100,9 99 ,7 1 0 0

* Этот «образец» вклю чает: 1 остаточную  глину, 1 ордовикский глинистый рланец, 2 мело
вы е глины и оставш иеся (8) ледникового или современного происхож дения. «Тонкая глина» ме
нее 1 мкм, «крупная глина» от 1 до 5 мкм и алеврит от 5 до 20 мкм.
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Ввиду того что модальные анализы глинистых сланцев очень труд
но проводить, лишь небольшое их количество было опубликовано. Н аи
более удачная попытка произвести количественную оценку состава гли
нистого сланца была сделана Шоу и Уивером [177], которые исполь
зовали рентгеновский метод дифракционной абсорбции. Анализ около 
300 образцов палеозойских и более молодых глин показал, что содержа
ние кварца колебалось от 10 до 80%, составляя в среднем около 34%; 
содержание полевого шпата колебалось от 0 до 30%, но в среднем со
ставляло только 3,6%. В исследованных образцах карбонаты почти 
отсутствовали (2,7% ), хотя некоторые глинистые сланцы содержали 
больше 50% карбонатов. Содержание глинистых минералов (получен
ное за счет вычисления разности) в среднем составляло 64%, но коле
балось от 50 почти до 90%- Сравните с минеральным составом, полу
чаемым в результате пересчета валового химического состава (см. 
табл. 8-5). Таковы, например, палеозойские глинистые сланцы штата 
Иллинойс [60].

Минеральный состав алевритовой фракции отличается от минераль
ного состава глинистой фракции, поэтому минералогия и химический 
состав находятся в тесной зависимости от структуры пород. Соотноше
ние между размером частиц и составом подтверждается химическим 
анализом алевритовых и глинистых фракций искусственно выделенных 
Грутом [64] (табл. 8-4).

Если мелкие фракции состоят из тех же самых минералов, что и 
крупные (но в других пропорциях), то возможно подсчитать вероятный 
минеральный состав каждой фракции. Результаты таких подсчетов при
водятся в табл. 8-5: в более мелких фракциях меньше кварца, но боль
ше глинистых минералов (каолинита, серицита, парагонита и окислов 
ж елеза).  Конечно, подобные минералогические отличия тесно связаны 
с различиями в химическом составе этих ж е материалов.

Химический состав
Химический анализ остается одним из главных источников инфор

мации о составе глинистых сланцев.
Кремнезем является основным компонентом всех глин и сланцев. 

Он присутствует в качестве составной части глинисто-минерального 
комплекса; в качестве обломочных силикатов и в виде свободной дву
окиси кремния как обломочного кварца, так и биохимически осажден
ного кремнезема (опал радиолярий, диатомей, спикул). Глинозем явл я
ется существенным компонентом комплекса глинистых минералов, 
а также компонентом невыветрелых обломочных силикатов — главным 
образом полевых шпатов. Исключительно высокое содержание окиси 
алюминия предполагает наличие свободной гидроокиси алюминия (диас
пор) или бокситового материала. Ж елезо  в глинистых сланцах присутст
вует в качестве окисного пигмента, в виде составной части присутствую
щих хлоритов и особенно в виде пирита или маркозита, сидерита или си
ликатов железа. Степень окисления железа  влияет на цвет глин (рис. 8-9). 
Окись магния встречается в хлоритовом комплексе или как компонент 
доломита. Известь встречается главным образом в виде карбонатов, 
хотя в некоторых сланцах она присутствует в больших количествах, чем 
необходимо для образования карбонатов, и поэтому должна содерж ать
ся в невыветрелых силикатах или в форме гипса. Щелочи представлены 
в невыветрелых обломочных силикатах (особенно полевых ш патах).  
Калий адсорбируется имеющимися глинистыми минералами и является
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компонентом иллита или глини
стой слюды, он такж е может со
держаться в глауконите. Более 
редкими компонентами являются 
двуокись титана (в виде рутила), 
марганец, фосфор и органиче
ское вещество.

Интерпретация химических 
анализов сланцев связана со 
значительными трудностями, по
тому что, как отмечалось выше 
(с. 343), химический состав за
висит от величины зерна, от зре
лости осадка и от восстановле
ния с помощью химических и 
биохимических процессов многих 
компонентов, удаленных при об
разовании кор выветривания, за 
счет которых сформировались 
осадки.

Влияние размера зерен ус
пешно иллюстрируется сравне
нием результатов анализа летней 
алевритовой фракции, взятой из 
пропластка ленточной глины, и 

фракции ассоциирующей зимней глины (табл. 8-6,А и Б ).  Здесь 
зрелость и постседиментационная история материалов настолько

Т а б л и ц а  8-5
Химический состав ленточных глин (осадка и породы)

Компоненты А Б в Г д

SiO, 59 ,20 50 ,33 52,00 62,74 66,87
ТЮ2 1,20 1,13 — — 0,47
А120 3 16,14 19,17 16,11 16,94 15,36
Fe20 3 4,36 6 ,5 0  1 & 4Q /  5 ,07 2,81
FeO 3 ,2 4 2 ,5 2  / 4, 4 У 1 1,59 1,89
МпО 0,09 0 ,13 — — 0,05
M r O 3 ,14 3 ,77 4 ,10 3 ,05 2,40
C a 0 2 2 ,5 2 1,43 8 ,26 1,39 0,34
Na20 3 ,8 2 1,78 2 ,7 6  \ А Л7 /  1,21
К20 1,97 4 ,03 1,74 / О , U 1 \  6 ,60
Н20 + 1,16 4 ,87 — 3,20* 1,35
н2о- 1,15 3 ,74 9,64* 0 ,36 Нет
р 2о 5 0 17 0 ,14 — — 0,23
со2 — ____ 2** — 0,28
S 0 3 — ____ 0 ,09 — —
С 1,94 0,41 — 0,04

Су мма 100,10 99,95 99 ,39  | 100,41 | 99,93

* Потери при прокалывании.
** Вклю чено в потери при прокаливании.
А — летний алеврит, ленточный осадок позднего ледникового возраста, Ф инляндия. Аналитики 

Л окка [40], Л епп акози  [40].
Б — зи м няя глина, та ж е  что и А.
В — ленточная глина, северн ая часть озера Тимискам инг [107].
Г — аргиллит, серия К обальт (докем брий), район К обальт, О нтарио [107].
Д  — аргиллит, Ф ерн-Крик (докем брий), округ Д и ки н со н , ш тат М ичиган, США. Аналитик 
Б. Брунн.

Рис. 8-9. Зависимость цвета аспидных с ла н 
цев от содерж ания записного и окисного 
железа.

О братите внимание, что красноцветны е сланцы  
содерж ат  не больш е с у м м а р н о г о  ж елеза , 
чем черные [165].
Сланцы : /  — красны е, 2 — пурпурные, 3 —  зел е 
ные, 4 — черные
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идентичны, что различия в составе полностью обусловлены разли
чиями в размерах зерен. Как можно видеть из таблицы, крупные 
фракции богаче кремнеземом, тогда как мелкие материалы богаче 
окисью алюминия, железом, калием и водой. Эти отличия, без сомнения, 
отраж аю т обогащение алеврита детритовым кварцем, а более мелких 
фракций — глинистыми минералами: водными алюмосиликатами, содер
жащими калий, и хлоритами, обогащенными железом и содержащими 
магний.

Т а б л и ц а  8-7

Средний химический состав глинистого сланца, усредненного осадка дельты 
Миссисипи и подобных им отложений

Кошоненты A Б В Г Д Е

S i 0 2 58,10 55,43 60, 15 60,64 56,30 69,96
TiO, 0 , 65 0 , 46 0 , 76 0, 73 0, 77 0, 59
AI2O3 15,40 13,84 16,45 17,32 17,24 10,52
Fe20 3 4 ,02 4,00 4, 04 2, 25 3 , 8 3  \ 3 ,47
FeO 2,45 1,74 2, 90 3 , 66 5 , 09  /
MnO — Следы Следы — 0 , 10 0 , 06
Mg O 2,44 2, 67 2 , 32 2, 60 2, 54 1,41
Ca O 3, 1 1 5,96 1,41 1,54 1,00 2, 17
Na 20 1,30 1,80 1,01 1,19 1,23 1,51
K20 3,24 2,67 3 , 60 3, 69 3, 79 2 , 30
H 20 +  \ 5 ,00 /  3 , 45 3,82 3,51 3,31 1,96
h 2o -  / \  2,11 0 , 89 0,62 0,38 3,78
P 2Os 0, 17 0 , 20 0, 15 — 0, 14 0, 18
CO, 2,03 4, 62 1,46 1,47 0, 84 1,40
S 0 3 0 , 64 0,78 0,58 — 0,28 0 ,3
Cl — — — — — 0, 30
Органика 0,80* 0,69** 0 , 88* — 1,18* 0 , 6 6
Прочие — 0 , 0 6 3* 0 , 0 4 э* 0,38** , 1,98** 0 , 32

С у м м а 99,95 100,48 100,46 99,60 100,00 100,62

* Углерод.
** FeS2.
3* ВаО.
А — средний глинистый сланец [28], смесь образц ов Б и В.
Б — составной образец  из 27 мезозойских и кайнозойских глинисты х сланцев. А налитик 

X. Н. Стокс [28].
В — составной образец  из 51 палеозойского глинистого слан ца. А налитик X. Н. Стокс [28].
Г — невзвеш енны е средние данн ы е 36 анализов аспидного сланца (29 палеозойских, 1 мезо

зойский, 6 ниж непалеозойских или докем брийских).
Д  — невзвеш енны е средние данн ы е 33 анализов докембрийских аспидны х сланцев [115].
Е -  составной анализ 235 образц ов из дельты  М иссисипи. А налитик Д ж . Ш тейгер [28].

Средний состав глинистого сланца (табл. 8-7,А) существенно отли
чается от типичной остаточной глины.

Различия частично наблюдаются за счет размера зерен. Изучение 
результатов анализов Грута (см. табл. 8-4) нескольких размерных 
фракций глин дает основание предполагать, что средний глинистый 
сланец состоит из двух частей алеврита и одной части глины. Такая 
смесь имеет состав, приближающийся к составу усредненного глинисто
го сланца. При внимательном сравнении результатов анализа среднего 
сланца с анализами остаточных глин (см. табл. 8-8) видны различия, 
обусловленные не только добавлением алеврита. Остаточные глины со
держ ат чрезвычайно мало щелочей и щелочных земель, тогда как 
в среднем сланце их количество увеличивается. Другими- словами, 
усредненный сланец не просто перенесенная остаточная глина. Это
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смесь глины, алеврита, а такж е  компонентов глинистой фракции, уда
ленных ранее при выветривании, а затем частично восстановленных во 
время или после процесса седиментации. Это касается в частности ка
лия, а такж е до некоторой степени магния, которые, очевидно, входят 
в состав глинистых минералов и образуют аутигенные серициты и хло
риты. Кальций обычно не привносится таким способом, но может связы
ваться биохимическим путем. Не восстанавливается только натрий.

Химический состав некоторых глинистых сланцев заметно отличает
ся от нормы, т. е. от обычного или «среднего» сланца. Сланцы, не со
держащ ие алеврита, с необычно высоким содержанием кремнезема 
(кремнистые сланцы), вероятно, являются диатомовыми или содержат 
кремнезем вулканического пепла. Сланцы с низким содержанием крем
незема и необычно высоким содержанием алюминия исключительно 
тонкозернисты, имеют каолинитовый или, в редких случаях, бокситовый 
состав. Глинистые или аспидные сланцы, особенно богатые железом, 
содержат пирит, если имеют черную окраску; они могут быть также 
обогащены сидеритом или содержать значительное количество желе
зистых силикатов. Ж елезосодержащ ие сланцы постепенно переходят 
в шамозитовые и родственные им аргиллиты. Красноцветные сланцы 
часто описываются как «железистые», хотя фактически содержание же
леза в них может и не превышать нормы (см. с. 344); они характери
зуются присутствием скорее трехвалентного железа, чем двухвалентно
го. Сланцы очень богатые известью и окисью магния, по всей вероят
ности содержат кальцит или доломит. В пользу этого предположения 
свидетельствует высокое содержание С 0 2, а такж е растворимых в кис
лотах материалов. Если кальция больше, чем это необходимо для со
единения с С 0 2, то, вероятно, присутствуют некоторые невыветрелые 
силикаты или сульфаты. В последнем случае высокое содержание каль
ция ассоциируется с высоким содержанием S 0 3.

В глинистых и аспидных сланцах калий почти всегда превалирует 
над натрием. В сланцах, в которых наблюдается обратная зависимость, 
содержатся скорее продукты абразии, чем глинистые минералы. Это 
характерно для некоторых ледниковых глин и алевритов (см. табл. 8-6). 
Сланцы, обладающие существенной примесью вулканического материа
ла, также могут иметь повышенное содержание натрия; натрий может 
преобладать над калием (см. табл. 8-10,А и Б ).

Сланцы с высоким содержанием углистых частиц медленно форми
ровались в анаэробных условиях. Они обычно богаты соединениями 
двухвалентной серы. Некоторые из них обогащены фосфатами.

Химический состав, кроме того что он проливает свет на возмож
ный минералогический состав сланца (см. с. 343) и связан с его грану
лометрией, определяется такж е обстановкой осадконакопления. По мне
нию Милло [108], глинистые сланцы пресноводного, солоноватоводного 
и морского происхождения отличаются по валовому химическому со
ставу. Пресноводные сланцы имеют более низкое содержание как КгО, 
так и MgO по сравнению с морскими или лагунными сланцами. Эти 
отличия вполне понятны, так как каолинит — характерный глинистый 
минерал «кислых» пресноводных условий, тогда как .глинистые мине
ралы щелочных морских вод представлены монтмориллонитом или его 
диагенетическим производным иллитом. Эти взгляды оспариваются 
[51]. Многие исследователи считают, что существуют некоторые отли
чия, в частности, по содержанию второстепенных элементов. Оказыва
ется, что содержание бора и радиоактивных элементов в морских слан
цах значительно отличается от неморских сланцев [125, 31]. Но на
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дежность редких элементов как индикаторов обстановки осадконакоп
ления подвергается сомнению [29].

Кроме вариаций химического состава, обусловленных различиями 
в структуре и вызванных привносом химических, биохимических и вул
канических примесей, существуют вариации, связанные с различиями 
в составе остаточных глин. Вогт [175] считал глинистые осадки пере
мытыми остаточными продуктами выветривания и полагал, что окись 
алюминия как наименее мобильный окисел может концентрироваться 
в наиболее зрелых выветрелых остатках. Такое обогащение может быть 
замаскировано из-за колебаний содержания кварцевого алеврита 
в сланце, поэтому необходимо пересчитывать результаты химического 
анализа, исключая S i 0 2 и ТЮ 2. Содержание трех окислов MgO, СаО и 
N a20  постепенно уменьшается с увеличением содержания остатка, тог
да как содержание К2О, S i 0 2 и ТЮ 2 увеличивается. Количество железа 
остается постоянным д аж е при значительном колебании других компо
нентов [88, 115]. Как отмечалось выше, содержание натрия в вулкани
ческих и ледниковых глинистых сланцах может быть выше нормально
го: наиболее зрелые продукты выветривания обогащаются окисыо 
алюминия. Следовательно, отношение окиси алюминия и натрия явля
ется надежным показателем зрелости.

Были предприняты многочисленные попытки рассчитать средний хи
мический состав глинистого сланца (см. табл. 8-7). К ларк [28] был 
одним из первых исследователей, который рассчитал средний состав 
глин. Такие средние составы используются в геохимии для расчетов 
баланса масс; они полезны в качестве эталонной величины, с которой 
можно сравнивать результаты анализов сланцев с целыо обнаружения 
значительных отклонений от нормы.

Цвет
Цвету глинистых сланцев уделяется больше внимания, чем цвету 

большинства осадочных пород. Геологи в полевых условиях при описа
нии глинистых или аспидных сланцев указывают их цвет, например: 
черный глинистый сланец, красноцветный аспидный сланец и т. д. Вооб
ще, цвет глинистых и аспидных сланцев зависит от характера пигмен
тации. Грубо говоря, чем темнее сланец, тем выше содержание органи
ческого вещества в нем [167]. Черные сланцы особенно богаты углис
тым материалом (см. табл. 8-9). По мнению Томлинсона [165], у крас
ноцветных аспидных сланцев железа не больше, чем у черных, серых 
или зеленых разновидностей (см. рис. 8-9). Различия в цвете указы ва
ют лишь на характер окисления железа [103, 55]. Последние данные 
о содержании окислов железа в ассоциирующих красноцветных и не
красноцветных сланцах различных возрастов показали, что цвет крас
ноцветных сланцев зависит не только от большого общего содержания 
железа или окисного железа, чем у обычных пород [173]. Во многих 
сланцах Fe20 3 преобладает над FeO. Эти данные дают возможность 
предположить, что разница в цвете обусловлена не только восстанов- 
ленностью железа в некрасноцветных сланцах, но и такж е удалением 
некоторого количества восстановленного железа.

Красноцветные сланцы окрашены из-за присутствия тонкоизмель- 
ченной окиси железа (гематит). В зеленых и черных сланцах железо 
главным образом в закисном состоянии, но как исключение окисное 
железо присутствует в таких минералах, как глауконит. Сланцы, содер
жащие сидерит, имеют свойство окрашиваться в серый или голубоватый
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цвет на свежем сколе, например в керне, но из-за неустойчивости сиде
рита они становятся коричневыми или бурыми при выходе пород на 
дневную поверхность, д аж е в течение короткого промежутка времени.

Происхождение и значение красноцветности глинистых сланцев 
остаются трудной проблемой. По мнению Ван-Хоутена [173], пигмент 
окиси железа носит обломочный характер, унаследованный от красно
цветных почв плоскогорий, образовавшихся в тропических и субтропи
ческом климате. Существенным условием для сохранения красного 
цвета является среда окисления на месте отложения. Такие условия 
скорее связаны с местными географическими факторами, чем с клима
тическими. Вообще красноцветные сланцы имеют континентальное про
исхождение: одни из них аллювиальные; другие ассоциируют с эвапо- 
ритами, свидетельствующими о сухом климате.

Диагенез глинистых сланцев
Глины подвержены разнообразным постседиментационным измене

ниям; одни из них имеют физический характер, а другие химический. 
Физические изменения включают уплотнение, сопровождающееся 
уменьшением порового пространства и улучшением ориентировки гли
нистых минералов; химические изменения включают превращение ми
нералов на раннем этапе за счет реакции с окружающей средой и вну
тренние преобразования и перекристаллизацию на более позднем этапе.

Уплотнение
Как уже отмечалось выше, пористость свежеотложенных илов 

очень высока. Она может составлять 50% или более [166]. Пористость 
глинистых сланцев заметно меньше. Хотя глина в среднем имеет по
ристость 30—35%, пористость глинистого сланца на глубине 1800 м

составляет только 9— 10% [70]. Уменьшение 
пористости, сопровождаемое преобразованием 
ила в глинистый сланец, в значительной сте
пени является результатом уплотнения, кото
рое происходит в результате давления выше
лежащих слоев. Уменьшение пористости свя
зано скорее со сжатием, чем с заполнением 
пор, что подтверждается находками раздроб
ленных скелетов рыб, раковин и других орга
нических остатков [41, 42], а также смятием 
песчаных даек  [38] и заполнением трещин 
высыхания [149]. Коэффициент сжатия — от
ношение первоначальной мощности к мощно
сти, фиксируемой в настоящее время — ко
леблется от 2,6 для песчаного выполнения 
трещин до 6,0 для деформированных раковин. 
Подобное уменьшение мощности может при
вести к образованию наклонов уплотнения, 

когда сланцы перекрывают неуплотняемые «поднятия», такие как ри
фы [30].

Ати [70] и другие [70, 81] считали, что пористость является функ
цией мощности перекрывающих пластов (рис. 8-10). Руби [134] попы
тался алгебраически выразить зависимость между пористостью и глу
биной:

P = \ 0 0 C l [ B  + C + D],
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биной захоронения. По [30]



где Р — пористость; В — мощность пород, подвергшихся эрозии; С — 
константа; D — глубина от поверхности. Зависимость пористости от глу
бины усложняется двумя другими факторами: структурой и деформа
циями. В целом тонкозернистые породы способны подвергаться уплот
нению больше, чем крупнозернистые породы, поэтому при прочих рав
ных условиях на данной глубине изменения пористости у них более зн а 
чительны. При деформации, как показал Руби, происходит уменьшение 
пористости, что может быть выражено следующей зависимостью:

Р и =  100— cos d [ 100—Р р ] ,

где Р и — пористость горизонтально залегающих пород; d — современ
ный угол падения; Р р — современная величина пористости. Уплотнение 
начинается с момента отложения и продолжается в течение длитель
ного периода времени. Как показало изучение карбонатных конкреций, 
в сланцах уплотнение происходит в течение роста конкреций [127] и 
сопровождается постепенным улучшением ориентировки глинистых пла
стинок [118].

Диагенез

Химические и минералогические изменения начинаются почти сразу 
после отложения ила. Другие изменения происходят в процессе старе
ния осадка, а третьи начинаются, когда давление и температура ста
новятся достаточно высокими для того, чтобы вызвать более радикаль
ную перекристаллизацию. Относительная роль этих изменений и сте
пень их проявления (в особенности тех, которые предположительно 
относятся к раннему этапу) являются предметом многочисленных дис
куссий и до конца не определены. Одни ученые предполагают, что 
глинистые минералы, образовавшиеся в зоне выветривания и вынесен
ные потоками, претерпевают изменения, как только они попадают 
в морскую среду [62, 108]. Другие ученые идут в своих предположениях 
дальше и делают вывод о том, что равновесная ассоциация устанавли
вается в свежеотложенном осадке [186, 105]. Грим полагал, что каоли- 
нитовые глины, попав в морскую среду, преобразуются в иллиты и хло
риты, а монтмориллониты превращаются в хлориты. Таким образом, 
глинистые минералы чувствительны к обстановке осадконакопления и 
могут использоваться для установления характера древних, ныне исчез
нувших обстановок. Эта точка зрения вызывала резкие возражения. 
Исследования глинистых минералов в многочисленных океанических 
осадках показывают, что в потоках, стекающих с прилегающих масси
вов суши, содержатся те же глинистые минералы, что и в прилегающих 
океанических отложениях [53, 12]. Глинистые минералы могут встре
чаться в любой обстановке осадконакопления [85] (см. табл. 8-9). 
Изучение древних глинистых сланцев еще более убедительно в этом 
отношении. Фактически все основные глинистые минералы встречаются 
в любом сланце. Минералогия глин, по-видимому, не коррелируется 
с пресноводными, солоноватоводными или морскими фациями моласео- 
вой формации [102]. Подобным образом наборы глинистых минералов 
в сланцах в морских и неморских частях одной циклотемы в значитель
ной степени аналогичны [124]. Некоторые исследователи глинистых 
сланцев отрицают связь глинистых минералов с окружающей обстанов
кой и объясняют различия в составе глинистых сланцев за счет измене
ний характера источника сноса в период осадконакопления. Другими
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словами, глинистые минералы считаются инертными и ведут себя 
так же, как и любые другие обломочные минералы [176]. Исключе
нием, вероятно, является глауконит — продукт морского диагенеза. 
Единственным же изменением, признаваемым сторонниками этой точки 
зрения, является вторичное поглощение катионов (катионообмен) 
в морской среде, которое, однако, не изменяет основную структуру ре
шетки глинистых минералов.

Примеры вариаций в составе глинистых минералов в тех или иных 
отложениях, древних или современных, помимо превращения одного 
минерала в другой, можно объяснить другими процессами. При изуче
нии меловых и третичных отложений бассейна верховья Миссисипи, 
Прайор и Гласс [126] отмечали, что каолин доминировал в отложениях 
аллювиального происхождения, а монтмориллонит во внешних нерито- 
вых фациях. Они исключали диагенез как объяснение такого явления 
и относили различия осадков за счет различий в размере зерен не
скольких видов глинистых минералов, дифференциальной флокуляции 
или к различиям в размере агрегатов двух видов минералов. Пр акти- 
чески к таким же заключениям в своих исследованиях осадков залива 
П арна пришли Ван-Андел и Постма [5].

Хорошо известно, что ассоциация глинистых минералов в осадке 
может изменяться при его погружении на глубину. С увеличением глу
бины монтмориллонит и каолинит исчезают, и их место занимают иллит 
и хлорит. Последовательность изменений с глубиной (и связанное 
с этим увеличение давления и температуры) подробно изучалась на 
образцах глинистых сланцев, собранных из глубоких скважин [178]. 
Другие изменения относятся к старению осадка. Например, древнепа
леозойские глинистые сланцы главным образом иллитовые; мезозозой- 
ские и более молодые сланцы чаще монтмориллонитовые. В древних 
отложениях сравнительно меньше каолинита, чем в более молодых. Эти 
различия частично можно отнести к отличным от современных атмо
сферным и биосферным условиям, существовавшим в древности [177].

С увеличением температуры и давления в сланцах проявляются 
прогрессивные минералогические изменения, которые можно рассматри
вать как метаморфические. В целом преобразования касаются мине
рального состава, а валовой химический состав существенно не изменя
ется; исключение составляет потеря воды и двуокиси углерода [39, 115, 
147]. Поэтому изменения главным образом носят изохимический харак
тер. Существует тенденция к частичному восстановлению железа в про
цессе метаморфизма. Сравните, например, средний состав палеозойских 
глинистых сланцев с аспидными сланцами (см. табл. 8-7).

Некоторые глинистые минералы могут выветриваться. Например, 
при определенных климатических условиях возможно выщелачивание 
калия из иллита. Каолин может преобразовываться в боксит. Эти изме
нения тем не менее обратимы и в соответствующей обстановке дегра
дированный иллит может присоединять калий, даж е  боксит может пре
образовываться в каолинит [61, 49].

Классификация и петрология глинистых сланцев
Классификация

Глинистые сланцы в отличие от песчаников и известняков никогда 
не имели исчерпывающей и рациональной классификации. Существую
щая номенклатура традиционна и служит лишь для удобства, а вовсе 
не выраж ает различий первостепенного значения. Очень часто наша
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номенклатура учитывает только цвет и сланцеватость; поэтому мы опе
рируем такими определениями как красноцветные глинистые породы, 
черные глинистые сланцы, зеленые аргиллиты.

Кароцци [25] классифицировал глины и сланцы главным образом 
на основе структуры. Он выделял глины: 1) с остаточной изверженной 
структурой; 2) с остаточной пирокластической структурой; 3) с массив
ной, переходящей в слабослоистую структурой (фуллерова земля, глины 
угленосных разрезов); 4) слоистые глины (обычные сланцы); 5) с диа- 
генетическими оолитовыми и пизолитовыми структурами (диаспоровые 
глины и бокситы); 6) структуры, указывающие на «диагенетическую 
миграцию» (замещение раковин монтмориллонитом) и 7) структуры 
диагенетической перекристаллизации. Эта классификация указывает на 
происхождения глин или сланцев; цель похвальная, но при этом в этой 
классификации объединены обычные глины в одну группу, а отделены 
только редкие и экзотические типы.

Были сделаны попытки подразделить глинистые сланцы на типы, 
связав их с основными группами песчаников [94, 115]. Крынин считал, 
что глины, ассоциирующие с граувакками, являются хлоритовыми, 
встречающиеся с аркозами — каолинитовыми, а с ортокварцитами — 
иллитовыми. Нанцем были предприняты попытки выделить эти типы по 
их валовому химическому составу. Ни одна из них не оказалась  успеш
ной, вероятно потому, что изменения в структуре и соответственные 
изменения в составе значительно больше, чем различия, связанные с ге
незисом. Более того, глины гораздо менее дифференцированы по хими
ческому составу, чем песчаники, и представляют собой более однород
ную группу пород (исключение составляют глинистые сланцы с хими
ческими или биохимическими примесями).

При современном уровне знаний нельзя точно выяснить, что именно 
определяет состав глин. Мы точно не знаем, что означают данные р аз 
новидности глинистых минералов; мы не знаем степени влияния на хи
мический и минеральный состав природы материнских пород или кли
мата области сноса; не знаем взаимосвязи, если таковая существует, 
между составом и химизмом среды, в которой накапливаются глины; не 
знаем природы и влияния диагенетических изменений. Д о тех пор, пока 
мы не будем располагать соответствующими данными по этим вопро
сам, проблема рациональной классификации глин, основанная на соста
ве и структуре (аналогичная классификации песчаников), останется не
решенной. Трудности возникают из-за невозможности сделать анализы, 
подобные тем, которые мы производили с песчаниками. Перечня пред
ставленных в породе минералов недостаточно; недостаточен и перечень 
с содержанием каждого компонента. Нам необходимо знать п р о и с 
х о ж д е н и е  минералов. В песчанике мы можем различать в шлифе 
аутигенные и обломочные минералы, минералы, осажденные из раство
ра, и те, которые образовались при изменениях на месте. Особенности 
строения песчаников дают нам возможность классифицировать мине
ралы и распределить их по генетически важным категориям и таким 
способом прочесть историю породы. С глинистыми сланцами эти иссле
дования могут быть проведены лишь в незначительном объеме. Поэто
му наши сведения о глинах по сравнению со сведениями о песчаниках 
и известняках примитивны и неполны.

Чтобы классификация была содержательной, она должна базиро
ваться на генетически важных свойствах. Сможем ли мы определить 
такие свойства сланцев? Как уже отмечалось, отношение окиси алю ми
ния к окиси натрия является показателем зрелости глин. Отношение
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двухвалентного ж елеза к трехвалентному, вероятно, является показа
телем окисления, показателем, который подвержен изменениям в про
цессе метаморфизма. Наличие реликтовых текстур в остаточных отло
жениях и наличие или отсутствие слоистости в переотложенных сланцах 
и глинистых породах являются генетически важными структурными 
особенностями. Поскольку часть этих параметров может быть учтена 
только с помощью химических анализов, а такж е из-за того, что пере
чень этих параметров, вероятно, неполный, в настоящее время мы не 
можем создать основы рабочей полевой классификации. Поэтому у нас 
нет классификации. В целях лучшего понимания мы рассмотрим от
дельно отложения, которые являются остаточными или образовавшими
ся на месте, и переотложенные осадки. Среди последних мы выделяем 
глины, отмеченные исключительными особенностями состава, и струк
туры, например углистые, кремнистые сланцы и лёссы.

Остаточные глины

Остаточные глины образуются на месте и фактически представляют 
элювий или продукт почвообразующих процессов. Хотя некоторые из 
таких глин имеют промышленное значение, они редко встречаются 
в древних разрезах, за исключением отдельных случаев, когда они 
встречаются в виде реликтовых почв на поверхности несогласия. Так 
как большинство глин и сланцев содержат материал остаточного про
исхождения, важно знать, что представляет собой этот материал, чтобы 
суметь определить присутствие этого материала и правильно интерпре
тировать его значение.

Остаточные почвы (реголит М еррилла; сапролит Бекера; сапролит 
Седерхолма) являются продуктами выветривания, образовавшимися 
in situ. Характер этих отложений зависит от климата, дренажной си
стемы и состава исходных пород. Д ля  зрелых почв (нормального или 
зонального типов) климат является наиболее важным фактором. В не
зрелых почвах (интразональных или азональных) влияние дренажа и 
природы материнских пород легко различимы. Тот факт, что весьма 
похожие продукты образуются у различных исходных пород, подтверж
дается сравнением анализов А, Б, В и Г в табл. 8-8, в которой приве
дены данные анализов остаточных глин, образованных при разрушении 
соответственно базальта, известняка, гнейса и гранита.

Как правило, в гумидных районах остаточные продукты обогаща
ются гидроокислами алюминия и трехвалентного ж елеза  (алюмо-желе- 
зистые почвы) и обедняются кальцием, магнием и щелочами. В экстре
мальных условиях удаляется даж е  кремнезем (анализ Д; табл. 8-8), 
так что конечный продукт содержит практически лишь окись алюми
ния и окись железа. Эти состоящие из окиси алюминия и богатые же
лезом остаточные продукты называются латеритами [67]. Латеритиза
ция требует как большого количества осадков, так  и высоких темпера
тур, присущих тропическим регионам. Латериты (железистые и бок
ситовые) характеризуются конкреционными структурами, пизолитами 
и более крупными подушковидными образованиями.

В засушливых районах почвы обогащаются известью (педокали, 
кальциевые почвы). Могут появляться каличе или твердая кора вы
ветривания (duricrust) [182]. Твердая кора представляет собой особый 
вид отложений, который образуется на пенепленизированных участках 
в климатических условиях, которые приводят к резким сменам насы
щения влагой и обезвоживания. Эти, подобные броне, отложения об
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разованы поднимающимися кверху, благодаря капиллярности, грунто
выми водами во время засушливых периодов. Из этих растворов осаж 
даются железистые (ф еррикреты ), кремнистые (силкреты) или 
известковые (калкреты или каличе) материалы.

Совершенно очевидно, что подробное рассмотрение почв, их свойств 
и происхождения выходит за рамки данной книги; за этим следует 
обращаться к классическим работам почвоведов [46, 23, 131]. Геологи
ческим аспектам почв посвящены работы Голдича [47], Райха  [128] 
и в особенности Ханта [74].

Т а б л и ц а  8-8
Химический состав остаточных глин

Компоненты А
1

Б В Г д Е Ж

S i 0 2 40,7 55,42 55,07 6-6,01 44,80 9 ,28 48,00
T i0 2 7 ,3 Следы 1,03 0 ,1 0 2 ,44 3 ,78 1,00
a i 2o 3 30 ,9 22,17 26,14 21,21 38,84 69,76 34,56
Fe2C>3 8,7* 8 ,3 0 3,72 2,11 0,36* 1,1* 1,54*
FeO — Следы 2,53 0 ,5 7 — — —
MnO — — 0 ,03 — — — —
МдО — 1,45 0 ,33 0 ,0 5 0 ,1 0 0 ,1 5 0 ,3 5
СаО 1,0 0 ,15 0 ,16 Нет 0 ,0 5 0 ,4 0 0 ,23
N a20 0 ,4 0 ,1 7 0 ,05 Нет 0 ,30 0 ,4 0 0,51
К 20 0 ,3 2 ,3 2 0 ,1 4 0 ,85 0 ,2 3 0 ,9 5 0 ,59
Н20+ 11,0** 7 ,76 9 ,75 7 ,55 13,62’ * 13,37 12,30
н2о- — 2 ,1 0 0 ,6 4 1,24 — — 1,30
р 2о 5 — Следы 0,11 — — — —
5 0 э ■ — — Следы — — — —
С 0 2 — — 0 ,36 0 ,08 — — —
ВаО — — 0,01 — — — —
S — — 0 ,04 — — —

С у м м а 100,3 99,84 100,11 99,77 100,74 99,23 100,38

* О бщ ее количество ж елеза .
** П отери при прокаливании.
3* О бщ ее количество воды.
А — остаточны е глины по базальту , округ Спокан, ш тат Ваш ингтон, США [139].
Б  — остаточны е глины по доломиту, М оррисвилль, ш тат А лаб ам а. А налитик У. Ф. Х илде

бранд [136].
В — остаточны е глины по гнейсу, М ортон, Р едвуд  Фолз, ш тат М иннесота. А налитик С. С. Гол- 

дич [47].
Г — вы ветрелы й гранит Гонконг («полностью  разруш енн ы й »), Гиндринкер-Бей, район Гон

конга. А налитик А. У иллм ан [20].
Д  — белая огнеупорная глина, округ Ф елпс, ш тат М иссури. А налитик Р. Т. Р олуф с [2].
Е — диаспоровая глина, Гандринкер-Б ей , район Гонконга. А налитик Р. Т. Р олуф с [2].
Ж  — пластичны е глины Айон, Д ж онс-Б ю тт, ш тат К алиф орния [1].

Исследование несогласных контактов должно включать изучение 
ненарушенного остатка, который может находиться на такой поверхно
сти, изучение свежести или степени измсненности пород, расположен
ных ниже несогласия. Характер такого осадка будет частично опреде
ляться особенностями почвы и частично изменениями, связанными с 
процессом захоронения. Эти изменения носят диагенетический харак
тер и являются противоположно направленными по отношению к про
цессам почвообразования. «Ископаемые почвы» могут и не встречаться, 
вследствие их размыва «Ископаемый» реголит характеризуется плохой 
сортированностью. Структуры и текстуры материнских пород уничто
жаются без замены их текстурами и структурами нормальных осад
ков. Реголит может постепенно переходить вниз в неизмененные исход
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ные породы, а вверх — в перекрывающие осадочные породы. Подобные 
скрытые несогласия обычно встречаются там, где аркозы перекрывают 
граниты. Аркозовый остаток может затвердеть в результате более позд
ней цементации, образовав таким образом, восстановленный гранит.

Так как  остаток является главным образом продуктом химическо
го распада, ему должны быть присущи определенные химические свой
ства. Он содержит большее количество окиси железа  и окиси алюми
ния, чем материнские породы, но характеризуется пониженным содер
жанием летучих окислов, подобных окиси натрия. Более того, если 
остаток представляет собой зрелую почву, то в нем прослеживается 
почвенный профиль или зональность, которая проявляется в современ
ных почвах. Профиль может быть неполным из-за размыва верхних зон 
трансгрессирующим морем, или из-за климатических условий, при ко
торых формировалась почва. Большинство «ископаемых почв» явля
ются азональными или интразональными. Первоначальный профиль в 
любом случае был более или менее значительно изменен аутигенными 
процессами, которые протекали со времени захоронения осадка.

«Ископаемые почвы» изучались бегло в полевых условиях и лабо
раториях. Исключение, вероятно, составляют почвы раннеплейстоцено
вых ледниковых отложений. Они образуют маркирующие горизонты и 
поэтому тщательно изучались [82, 100.] Доплейстоценовые почвы упо
минаются редко и менее часто описываются. Следует разработать кри
терии для идентификации таких образований, потому что подобные 
критерии являются средством для выявления несогласий. Исследова
тели должны проявлять осторожность при изучении поверхностей не
согласия и быть уверенными в том, что данные изменения пород не 
являются продуктом современных процессов. Подобные поверхности 
могут быть зонами ускоренного потока грунтовых вод и выщелачива
ния. В последние годы к палеопочвам стали проявлять большой инте
рес [183].

Приведем несколько примеров немногих хорошо изученных обна
жений ископаемых почв. Одно из древнейших образований зафиксиро
вано на контакте гуронских отложений и архейского фундамента в 
районе к северу от оз. Гурон [44]. Этот реголит не обогащен окисным 
железом, поэтому некоторые исследователи пришли к заключению, что 
атмосфера того периода была скорее анаэробной, а не окислительной, 
какой она является в настоящее время. Предполагается, что существу
ет эволюционный ряд, начинающийся с очень древних палеопочв, кото
рый отраж ает изменявшуюся природу как  атмосферы, так и биосферы 
[184]. Еще более древний реголит и один из первых описанных в лите
ратуре располагается на несогласиях в низах ботнической серии в 
Финляндии [144]. Примерами ископаемых почв такж е являются почвы, 
залегающие в основании кембрийской системы в Аризоне [145]; пен
сильванские глины, залегаю щие ниже угольных пластов, интерпрети
руемые Гримом и Алленом [59] как палеопочвы, и продукты выветри
вания льюисских гнейсов, залегающих ниже торридонской толщи в. 
Шотландии [181].

Обычные глинистые сланцы
Как уже отмечалось, обычные глинистые сланцы представляют 

собой смесь материала глинистой размерности, главным образом гли
нистых минералов, с алевритом, представленным преимущественно 
кварцем. Содержание глинистых минералов колеблется от 40 (или даже 
менее) до 100%. В глинистых сланцах с очень большим содержанием
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глинистых минералов, частицы очень малы, в основном менее 0,002 мм. 
Им свойственна одинаковая ориентировка агрегатов, параллельная 
слоистости сланца. В таких сланцах другие минералы такж е обычно 
тонкозернисты. Сланцы с меньшим содержанием глинистых минера
лов обычно более крупнозернистые или алевритовые. Максимальный 
размер частиц может составлять 0,01 мм. Такие сланцы содержат 
крупные чешуйки мусковита, биотита и хлорита. Они часто образуют 
гармлицшЕцдц.ы-е. Еьщедешш. Кфушш.е. ч.еш.уй.к.ц проявляют в основном 
однообразную ориентировку, параллельную напластованию, хотя неко
торые из них изогнуты около обломочных кварцевых зерен, а другие 
расположены перпендикулярно слоистости.

Глинистая фракция, как  правило, имеет сложный характер. П ен
сильванские глинистые сланцы в Иллинойсе содержат смесь иллита, 
каолинита и хлорита, где преобладает иллит [60]. Многие глинистые 
сланцы содержат смешаннослойные ассоциации иллита-монтморилло- 
нита. Нижнепалеозойские глинистые сланцы содержат очень мало као
линита или вовсе не содержат его. Сходные выводы были сделаны 
Уивером [176, 177]. Мезозойские и более молодые сланцы часто содер
жат монтмориллонит, например, сланцы третичной молассы Ф РГ [102]. 
Однако еще более молодые сланцы содерж ат иллит, каолинит, хлорит 
и различные смешаннослойные разновидности минералов (см. рис. 
17-1).

Фракция алеврита представлена преимущественно кварцем, обыч
но плохоокатанным и угловатым. В некоторых алевритистых сланцах 
можно обнаружить полевые шпаты. Карбонаты, как правило кальцит, 
являются обычными акцессорными минералами многих глинистых слан
цев и присутствуют в основном в виде обломков окаменелостей (в не
которых случаях распознаваемых), но чаще они встречаются в виде 
неправильной формы зерен и агрегатов размером до 0,06 мм. Редким 
компонентом других глинистых сланцев является сидерит. Пирит в ви
де агрегатов или мелких зерен, обычно эвгедральных, представляет 
собой второстепенный компонент многих глинистых сланцев. Обычно 
глинистые сланцы бедны тяжелыми минералами, хотя иногда из них 
можно выделить достаточно широкий набор этих минералов. Установ
лено, что неустойчивые минералы, растворимые в песчаных пластах, 
могут сохраняться в одновременно отложившихся глинистых слан
цах [14].

Как правило, алевритовая фракция рассеяна по всей толще сланца, 
т. е. алеврит не концентрируется в определенных слоях. Поэтому сл а
нец представляет собой гетерогенную смесь глинистых минералов и 
других материалов всех размерностей. К ак исключение, алеврит сл ага
ет тонкие прерывистые прослои. Дополнительной причиной возникнове
ния слоистости является концентрация органического вещества. Сланцы 
со значительным количеством органического вещества имеют свойство 
расщепляться в основном по поверхностям напластования, на которых 
эти вещества концентрируются. Органические вещества присутствуют 
в виде пигмента или мельчайших отдельных желтых пятен.

Цвет глинистых сланцев обычно отраж ает количество содержаще
гося в них органического вещества, а такж е степень окисления железа.

Красноцветные глинистые сланцы и аргиллиты
Красноцветные глинистые сланцы и аргиллиты являются основны

ми типами пород в так  называемых красноцветных фациях. У них 
наиболее интенсивная окраска; ассоциирующие песчаники имеют менее

355



ярко выраженный красный цвет, как правило, они бледно-розовые или 
даж е зеленые или серые. Многие из них содержат значительное коли
чество алеврита, и их правильнее называть алевролитами. Но по срав
нению с ассоциирующими песчаниками они очень тонкозернисты. Мно
гие из них не имеют ни слоистости, ни сланцеватости; их более точно 
следует рассматривать как массивные плотные аргиллиты. Д ля них ха
рактерно отсутствие окаменелостей. Некоторые красноцветные глини
стые сланцы и аргиллиты содержат небольшие известковые конкреци
онные тела неправильной формы, по всей вероятности представляющие 
собой «ископаемые» разновидности каличе.

Большинство красноцветных аргиллитов имеет, вероятно, конти
нентальное происхождение (по-видимому аллювиальное), потому что 
они встречаются в циклах, характеризующихся нормальной сортиро- 
ванностью (уменьшением размера зерен вверх). Известные примеры 
аппалачских разрезов включают красноцветные аргиллиты формаций 
Катскилл (девон) и М ок-Чанк (миссисипий). Подобные красноцветные 
отложения встречаются в континентальной свите Н ью арк (триас) и в 
меньшей степени в формациях Д ж униата (ордовик) и Блумсберг (си
лур) в том ж е регионе. Красноцветные аргиллиты и глинистые сланцы 
встречаются в подобных отложениях повсеместно.

Несмотря на красный цвет, красноцветные глинистые сланцы и 
аргиллиты не всегда богаты железом (см. рис. 8-9). Они обязаны своим 
цветом исключительно тому, что накапливались в окислительной, а не 
в восстановительной среде [55, 173]. Поэтому они чаще всего континен
тальные и обычно отлагаются в условиях аридного или семиаридного 
климата. Будь условия осадконакопления или климат иными, то при
сутствовало бы органическое вещество, которое стремилось бы превра
тить окисное железо в закисное, не окрашивающее породы в красный 
цвет.

Черные (углистые) сланцы

Черные глинистые сланцы могут легко расщепляться на тонкие, 
иногда гибкие пластины больших размеров. Они чрезвычайно богаты 
органическим веществом, а такж е часто обогащены сернистым желе
зом, обычно пиритом, которое замещ ает органические остатки, образу
ет желваки или встречается в виде мелких рассеянных зерен. Черные 
сланцы редко содержат окаменелости, в лучшем случае в них встреча
ются рассеянные, угнетенные и ограниченные фаунистические формы. 
За  исключением имеющихся фосфатных форм, организмы присутствуют 
только в виде графитовых или углистых пленок и в виде пиритовых 
замещений. В некоторых черных сланцах встречаются конкреционные 
карбонатные слои или желваки, обычно имеющие структуру «конус в 
конусе» и септариевые жилы.

Фауна черных сланцев удивительно однородна. Литоральные и 
бентосные формы обычных тепловодных фаций отсутствуют. Брахио- 
поды представлены только фосфатными беззамковыми раковинами, 
такими как Lingula и Discina, которые являются широко распростра
ненными и выносливыми видами, способными выживать в неблагопри
ятных условиях. Все моллюски имеют тонкие раковины и, как правило, 
представлены угнетенными формами. Среди них биссусные пелециподы 
(Posidonia),  которые способны прикрепляться к плавающим или не
неподвижным предметам. Фауна неизвестковых черных сланцев суще
ственно отличается от фауны известняков или карбонатных сланцев,
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развитых на тех же участках [135]. Конодонты, редкие остатки рыб, 
спор и спорангий заверш аю т перечень органических остатков, найден
ных в черных сланцах. Черные сланцы ордовика и силура, однако, в 
дополнение к перечисленным, отличаются наличием граптолитовых ос
татков, сохранившихся в виде угольной пленки.

Черные сланцы содержат необычайно большое количество углеро
да, в том числе способного к перегонке, а такж е сульфидов (табл. 8-9).

Т а б л и ц а  8-9
Химический состав углистых сланцев

Компоненты A Б В Г Д E

S i 0 2 51,03 60 ,65 36,67 58 ,0 3 63,09 29,36
т ю 2 — §,62 0 ,3 9 0 ,64 0 ,99 0,41
А!2Оэ 13,47 11,62 6 ,9 0 15,00 18,58 8 ,1 8
Fe20 3 8 ,06 0,36 3 ,67 2 ,17 4 ,84
FeO — 2 ,3 5 3* 5 ,82 2 ,73 —■
MnO — 0 ,0 4 0,002 0 ,0 9 0 ,22 0,01
M gO 1, 15 1,90 0 ,6 5 1,64 2,67 0 ,3 2
СаО 0 ,7 8 1,44 0 ,1 3 0 ,26 M l 16,85
N a20 0,41 0 ,60 0 ,26 3 ,52 4 ,54 1,27
K20 3 ,16 3 ,10 1,81 3 ,6 0 0 ,5 4 1,36
H 20 +  \
h 2o -  /

0,81 J 3 ,77  
\  1,19

1 ,25 
0 ,55

3 ,46  \  
0 ,8 4  / 2 ,69 5 ,0 9 5*

P 20 5 0,31 0 ,18 0 ,2 0 0 ,16 0 ,1 2 0,21
c o 2 — 1,65 — 0 ,0 3 --- 10,80
s o 3 — — 2 ,6 0 — ' ---
s 7 ,2 9 3,20* — 0 ,04 Следы 5 ,3 3  ■
с 13,11 9,20 7 ,28 3 ,27 — 16,01е*
F e S 2 — — 38,70 — —
V20 5 — — 0,15 — —

С у м м а 102,90** 99,52 99,91 100,24'* 99,45 100,04

* F eS 2.
** М енее 0  =  S; сумма становится равной 100,17.

3* П рямое определение невозмож но из-за органического вещ ества; ж елезо , не входящ ее в пи
рит, определяется как  FeO.

4* В клю чает 0,14 SO 3.
5* П отери при прокаливании при 900°С; м еньш е С 0 2, S и органического вещ ества.
6* О рганическое вещ ество».
А — черный глинистый сланец (девон) Д рай-Гэп , округ Уокер, ш тат Д ж о р д ж и я . Аналитик 

А. Д ж . Акинз [33]. В клю чает 3,32 углеводорода.
Б — глинистый сланец О гайо (девон), округ Л оган , ш тат О гайо. А налитик Д . Ш ааф  [97].
В — «графитовый аспидны й слан ец» , горизонт У осека, Д ан-К рик, (докем брий), рудник Бак, 

район Айрон-Ривер. А налитик К. Уоршо [77].
Г — черный аспидный сланец, сланцы  Д ан -К ри к (докем брий), район К ристал Ф олз, М ичи

ган. А налитик Н анц [115].
Д  — глинисты е сланцы  Н оунсач (серия Кивнно), ш тат М ичиган [98].
Е — сланцы  с Posidonia, Ф РГ [45].

Углистые сланцы содержат от 3 до 15% углерода, тогда как  обычные 
глинистые сланцы всего лишь около 1%. Некоторые сланцы отличаются 
тем, что содержат необычно высокие концентрации определенных мик
роэлементов, главным образом V, U, Ni и Си. Из-за высокого содержа
ния металла, некоторые черные сланцы разрабатываются, например 
медистые сланцы в Мансфелде, в Г Д Р  [52] и сланцы Ноунсач (докемб
рий) в Мичигане [180]. Окисление сульфидов железа  ведет к разбу
ханию и разрушению породы при выходе на дневную поверхность и 
образованию на поверхности белого налета.
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Компонентами черных сланцев являются крупный и мелкий обло
мочный материал, который составляет основную часть породы; осталь
ное приходится на пиритовое вещество и углистую фракцию, которая 
придает сланцу его специфический характер. Значительную часть, воз
можно 7 з ,  составляет алеврит, который ничем не отличается от обыч
ного материала глинистых сланцев; другую треть составляют глини
стые минералы, в основном иллит. Содержание пиритовой фракции 
колеблется в широких пределах, составляя в экстремальных случаях 
38%,. как,, например, в «графитовых сланцах» Уосека (докембрий) в 
округе Айрон в Мичигане. В этом примере пирит представлен чрезвы
чайно тонкозернистым материалом; отдельные кристаллы нельзя рас
смотреть невооруженным глазом. В палеозойских и более молодых 
черных сланцах углистый материал может встречаться в дискретных 
телах — спорах и спорангиях [73]. Они выглядят как предметы диско
видной' формы, диаметром около 0,2 мм, имеющие желто-янтарную 
окраск^. Органическое вещество встречается такж е  в виде неправиль
ной формы частиц и чешуек, а такж е в виде тонкозернистого нераство
римого материала (см. рис. 8-4).

Развитие пластов толщиной в бумажный лист, столь характерное 
для мн:огих черных сланцев, объясняется коллоидальной природой 
первичного материала, который был сж ат и уплотнен до 1/5 или даже 
менее от первоначальной мощности.

Черные сланцы встречаются во многих местах и имеют различный 
геологический возраст. Наиболее примечательными примерами разви
тия черных сланцев в Северной Америке являются древние докембрий- 
ские «графитовые аспидные сланцы» в Мичигане [77], более молодые 
докембрийские сланцы Ноунсач в том же районе [180], ордовикские 
черны е 'сланцы  Таконского региона [135], черные сланцы Чаттануга 
и другие девонские сланцы восточных внутренних областей США 
[129, 10] и черные сланцы Пенсильванских угольных разрезов [119]. 
В Европе широко известны пермские медистые сланцы в Мансфельде 
[52] и сланцы с Posidonia в Ф РГ [45]. Как отмечал Джеймс [78], 
черные сланцы и родственные им отложения, формирующиеся в резко 
восстановленных условиях, вероятно, проявились в геосинклинальном 
цикле после образования осадков на аэрированном шельфе и непосред
ственно перед отложением осадков, сносившихся с воздымающегося 
геоантиклинального сооружения. Воздымание последнего, предшество
вавшее выходу его выше уровня моря, создавало в геосинклинали ус
ловия, близкие к 'изоляции, необходимые для отложения черных слан
цев.

' Происхождение черных сланцев широко обсуждалось. Бесспорно, 
они отлагались в анаэробных условиях. Менее определенно можно 
сказать, каким образом достигались эти условия. Вероятно, масса за
стойной воды погружалась на большую глубину и изолировалась от 
атмосферы плотными пластами воды, в результате их плотностной 
стратификации, когда слой относительно пресной воды перекрывает 
более соленые воды, как это наблюдалось в современном Черном мо
ре [6] и в некоторых норвежских фьордах [158]. Отдельные авторы 
утверждают, что черные сланцы представляют собой глубоководные 
морские (геосинклинальные) осадки; другие высказывают мнение, что 
они образовались в сравнительно мелководных, лагунных или морских 
условиях. Проблему черных сланцев рассматривали, в частности, 
Ульрих [172], Шухерт [141], Грабау и О ’Коннел [150], Рудеманн 
[135], Твенхофел [169] и Рич [129].
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Кремнистые сланцы

Кремнистые сланцы содержат большое количество кремнезема 
(до 85% ), тогда как  в обычных глинистых сланцах его лишь 58%. Д р у 

гие распространенные компоненты, в частности, двухвалентное железо 
или карбонаты, присутствуют в небольших количествах или вовсе от
сутствуют. Если учитывать максимальное содержание кремнезема в 
силикатных материалах, то подсчеты показывают, что по крайней ме
ре 70% породы составляет несвязанный кремнезем. К ак и следовало 
ожидать, такие насыщенные кремнеземом сланцы являются прочными, 
твердыми породами, весьма устойчивыми к разрушению.

Т а б л и ц а  8-10

Химический состав кремнистых сланцев и близких к ним пород

Компоненты А Б в

SiO, 84 ,14 73,71 84 ,5 4
тю2 0 ,2 2 0 ,5 0 0 ,3 5
А 1203 5 ,7 9 7 ,25 4 ,1 4
Fe2Oa 1,21 2 ,6 3 1,48
FeO — 0 ,44 0,51
MnO — — —
MgO 0,41 1,47 0 ,52
СаО 0,13 1,72 1,25*
Na20 0 ,9 9 1,19 0 ,46
K20 0 ,5 0 1,00 0 ,6 4
H20 +  1 /  6 ,94 3,11
н 2о -  / О, эо \  2 ,88 3 ,25
Р2О5 __ 0 ,2 4 0 ,28
С 0 2 Нет Следы __*
S 0 3g 0 ,16 0 ,18

с 1,21 0 ,0 0 0 ,12

С у м м а 100,03 100,13 100,74**

* С 0 2 и соответствую щ ее количество СаО, необходимое д л я  образован ия СаСОэ, подсчитано 
по составу.

** СаСОз, согласно подсчетам равное 5.16, не вклю чено в сумму.
А — кремнистый сланец, ф орм ация М аури (м ел), Блэк-Х илс, Ю ж ная Д ак ота . Аналитик 

Ф эрчайлд [133].
Б — диатомитовы й сланец, ф орм ация М одело (м иоцен), Калиф орния. А налитик Д ж . Г. Ф эр

чайлд [72].
В — кремнистый сланец, ф орм ация М одело (м иоцен), горы С анта-М оника, К алифорния. А на

литик Ф эрчайлд [19].

Кремнистый характер, вероятно, определяется не большим количе
ством обломочного кварца, а скорее связан с аморфным кремнеземом, 
таким как опал, или с кремнекислотой из вулканического пепла. Р у 
би [133] подсчитал, что кремнистые сланцы Маури (мел) на 1/3 со
стоят из криптокристаллического кварца, образовавшегося из химиче
ски осажденного опалового кремнезема. Значительную часть сланца 
образует риолитовый вулканический пепел, денитрифицированный в 
различной степени, что объясняет особенности химического состава 
сланца (табл. 8-10,А).

Руби пришел к выводу, что сильным окремнением сданцы Маури 
обязаны вулканическому пеплу, с которым они тесно связаны простран
ственно. Химический распад медленно накапливавшегося, тонкозернис
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того, высокококремнистого вулканического стекла в присутствии разла
гающегося органического вещества обеспечил наличие кремнезема, 
который осаждался одновременно с накоплением обычных компонентов 
сланца.

Голдштейн и Хендрикс [48] пришли к подобному же заключению 
относительно кремнистых сланцев формаций Стэнли, Джекфорк и 
Атока (карбон) в Арканзасе и Оклахоме. Было высказано предполо
жение, что кремнезем этих сланцев образовался при подводном вывет
ривании- вулканического пепла. Редкие остатки фауны в этих сланцах 
(лингулоидные и орбикулоидные брахиоподы, конодонты, радиолярии 
и спикулы губок) дают основание предполагать, что воды были богаты 
кремнеземом и бедны известью. Тонкая слоистость свидетельствует о 

■: спокойной, водной обстановке и медленной скорости осадконакопления.
Брамлетт [19] пришел к выводу, что кремнистые сланцы формации 

Монтерей (миоцен) в Калифорнии, названные фарфоровидными слан
цами и порцелланитами или кремнистыми сланцами, образовались пу
тем привноса биохимического кремнезема в нормальный глинистый 
сланец во время формирования отложений. Выпадение вулканического 
пепла - может быть источником кремнезема, использованного большим 
количеством микроорганизмов.

, Известковые сланцы и мергели

Содержание карбоната кальция в большинстве глинистых сланцев 
невелико. Обычные глинистые сланцы имеют около 2,63% СОг, экви
валентное приблизительно 6% кальцита. По мере увеличения содержа
ния кйрбонатов, порода становится менее сланцеватой, вскипает от 
кислоты и  может по праву называться известковым сланцем (табл. 
8-11,А). Собственно м е р г е л ь  представляет собгй полурыхлую смесь 
глинистого материала и карбоната кальция. Затвердевший материал 
такого состава является м е р г е л ь н о й  породой, или м а р л и т о м ,  а 
точнее — землистым или нечистым известняком, а не сланцем. Мергель 
определяют как породу, содержащую 35— 65% карбоната; остальной 
объем занимают глины (см. рис. 10-41).

Карбонаты известковых сланцев могут быть представлены мелко
зернистым осажденным материалом или маленькими частицами орга
ногенных карбонатов (микроокаменелости в виде раковин, размельчен
ный скелетный материал и т. п.).

Известковые сланцы распространены очень широко и поэтому при
влекают меньше внимания, чем более редкие типы. Исключение со
ставляет довольно полное исследование Кэмпбелла и Оливера [24], 
посвященное девонским сланцам, связанным с рифами Ледюк в провин
ции Альберта, Канада. Они проследили полный состав от почти чисто
го известняка до известкового сланца. Фракция глинистых минералов 
была представлена преимущественно иллитом, составлявшим 13—39% 
породы. Кварц составил 3—26%- Карбонатная фракция была представ
лена доломитом и кальцитом; содержание доломита колебалось в пре
делах от 1 до 36%, а кальцита от 16 до 76%- Предполагалось, что 
большая часть компонентов имела обломочный характер, причем при- 
внос карбонатов связан с органическими карбонатными постройками в 
пределах бассейна осадконакопления, а некарбонатная часть породы 
обусловлена прнвносом материала извне.
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Т а б л и ц а  8-11
Химический анализ глинистых сланцев (исключая углистые и кремнистые сланцы)

Компоненты А Б в г
■

д Е

SiO, 20,05 51,38 49,85 56,73 58.82 58,10
ТЮ2 — 1,22 1,45 0 ,88 0 ,7 3 0 ,65
А12Оэ 8 ,2 8 23,89 КЗ, 88 19,27 16,46 15,40
Fc2Oj 0 ,27 2 ,05 3 ,75 5 ,57 1,10 4 ,02
FeO 2,41 5,01 14,10 1,89 7 ,20 2 ,45
МпО 4,11 0 ,02 0 ,24 — 0 ,09 —
MgO 2,61 2,71 3 ,32 1,93 4 ,92 2 ,44
СаО 27,87 0 ,2 4 0 ,20 0,01 0 ,70 3,1 1
Na20 — 0 ,5 9 0,-10 0 ,4 9 4 .03 1,30
к2о — 7,08 2 ,74 8,85 1,60 3 ,24

H 20 + 2 ,86 4 ,66 4 ,90 3,77* 3 .7 3  1 5 , СОн2о- 1,44 0,21 0 ,1 4 0 ,38 0.11 /

РаОв 0,08 0,01 0 ,09 — 0, 17 0 ,17
С 0 2 24,20 0 ,1 4 4 ,09 0 ,00 ■ 0,01 2 ,63
S 0 3 — Нет — — 0,02 0 ,64
S _ Нет 1,51 — 0.05 —

с — 0,16 0 ,6 9 — 0 ,80

С у м м а 99,18 99,52 101,05 99,77 99,87** 99 Д 5

* П отери при прокаливании.
** В клю чает 0,03 С1, 0,04 F.
А — меловой сланец, гора Д и абло , ш тат К алиф орния, США. А налитик У. X. М елвилл [26]. 

Сильно известковый глинистый сланец с высоким содерж анием  МпО.
Б  — аспидный сланец  из формации Т айлер (докем брий), около 1,5 км к  за п ад у  от М онреаля, 

ш тат Висконсин. А налитики Р . Н анц  и Б. Брунн [115]. П орода с высоким содерж анием  алю м и
ния, а т ак ж е  калия.

В — аспидны й сланец  Д ан-К рик, рудник Хомер, Айрон-Ривер, ш тат М ичиган. А н ал и ти к ' 
К. Уоршо [79]. Аспидный сланец, богатый ж елезом .

Г — среднее ш ести ан али зов  аспидного слан ца К артерсвилл (кем брий), Д ж о р д ж и я  [148J. 
Аспидный сланец с очень высоким содерж анием  калия.

Д  — ленточный аргиллит (гурон), поселок Олив, провинция О нтарио, К ан ада . Аналитик- 
М. Б а л а ж  [121]. А ргиллит, обогащ енный натрием .

В — средний глинисты й сланец д л я  сравнения, по К ларку [28].

Гибридные сланцы

Необычные типы глинистых сланцев, описанные выше (красноцвет
ные, черные, кремнистые и известковые), имеют специфические физи
ческие свойства, которые дают возможность полевым геологам узна
вать их по виду или с помощью простой реакции с кислотой. Однако 
существуют некоторые глинистые сланцы довольно необычного соста
ва, которые нельзя определить подобным образом и которые требуют 
для их опознания химических анализов. Эти сланцы богаты алюмини
ем, железом, натрием или калием (см. табл. 8-11).

Г л и н и с т ы е  с л а н ц ы  с б о л ь ш и м  с о д е р ж а н и е м  .ал ю 
м и н и я  встречаются нечасто. Обычно в них наблюдается 15,4% 
А120 3 ( с м . табл. 8-11,Е). В глинистых сланцах с большим содержанием 
алеврита А120 3 будет меньше, тогда как в сланцах с повышенным со
держанием глинистых минералов — больше. В отличие от остаточных 
глин, некоторые глинистые сланцы или аспидные сланцы редко содер
ж ат  больше 20% глинозема (рис. 8-11). Более 22% глинозема содержат 
5% всех сланцев: С другой стороны, в некоторых остаточных глинах 
очень много глинозема (см. табл. 8-8). Но поскольку большинство гли->
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иистых сланцев представляет собой смесь остаточной глины и алеврита 
(главным образом кварца) ,  содержание глинозема значительно снижа
ется по сравнению с остаточным осадком. В мелкозернистых фракциях 
любого сланца остаточного материала к соответственно глинозема боль
ше, чем в сланцах в целом. Каолинитовые глины и, следовательно, 
каолпнитовые сланцы обычно имеют больше глинозема, чем трехэтаж
ные разновидности глинистых минералов. Поэтому глинистые сланцы 
с высокой концентрацией алюминия или исключительно тонкозерни
стые, или каолинитовые. Как отмечалось, такие глинистые сланцы 
редки.

Глинистый сланец в среднем содержит около 6,47% окислов желе
за (4,02% Fe20 3 и 2,45% FeO) (см. табл. 8-7); средний аспидный сла

нец позднего докембрия — 8,9%; 
средние палеозойские аспидные 
сланцы — 5,9% [115]. В аспидных 
сланцах в отличие от глинистыхза- 
кисное железо превалирует над 
окисным. Нормальные пелитовые 
осадки содержат 6—8% окиси же
леза. Из рис. 8-11 следует, что со
держание окиси железа  больше 
12% отмечается редко, поэтому 
если содержание окислов железа 
превышает 15%, то порода называ
ется ж е л е з и с т ы м ,  г л и н и с 
т ы м  или а с п и д н ы м  с л а н ц е м .

Подобные породы переходят в 
настоящие железняки— породы, со

держащ ие около 15% железа  (около 20% окислов ж елеза) .  Высокое 
содержание ж елеза  в глинистых сланцах или аргиллитах указывает 
на присутствие в породе сернистого железа, карбоната железа, желе
зистого силиййта или окиси железа. Изучение данных анализов может 
раскрыть природу железосодержащих минералов (см. табл. 8-11,В). 
Эти глинистые сланцы очевидно представляют собой смешанные осад
ки, которые возникают в результате совместного накопления тонкого 
глинистого осадка и железосодержащих минералов. Петрология самих 
железняков освещается далее (см. с. 510).

Г л и н и с т ы й  ж е л е з н я к  — старый термин для обозначения 
плотных глинистых пород, богатых сидеритом (обычно сидерита боль
ше, чем глинистого вещества). Он встречается в виде тонких пластов 
и ж елваков в угленосных отложениях США и Великобритании. Ш а- 
м о з и т о в ы £ ' : или х л о р и т о в ы е  а р г и л л и т ы  — смеси шамозита 
и хлорита и глины — довольно редкие породы; они обычно связаны с 
сидеритовыми аргиллитами и пластовыми сидеритами некоторых желе- . 
зорудных районов, таких как Кливленд в Великобритании [162] и рай
он округа Айрон в штате Мичиган в США [78].

Содержание калия в среднем глинистом сланце почти такое же, 
как и в средней изверженной породе. Однако из-за выветривания по
следних образуются обедненные калием остаточные глины. Очевидно 
калий, удаленный выветриванием, каким-то образом восстанавливает
ся. С редняя 'глинистая порода, по Кларку 1)28], содержит 3,24% К20. 
Средние асяидные сланцы позднего докембрия или палеозоя—около 3,6% 
К20 .  Как видно из рис. 8-12, содержание К20  от 2 до 5% является нор
мальным для большинства сланцев. Только один из 20 образцов сланца

8 12 16 20  24  28  0  4  8  12 16 20

Рис. 8-11. Распределение глинозема и 
окислов ж елеза  в 60 палеозойских и д о 
кембрийских аспидных сланцах.
П оказано  среднее содерж ан ие окислов; в скоб* 
ках  приведено содерж ание этих окислов 
в среднем  глинистом слан це по К ларку: а  — 
содерж ан ие А120 3, %; б  — содерж ан ие F e O -  
+ F e 20 3. %
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превышает эту норму. Такие сланцы называются к а л и е в ы м и  (см. 
табл. 8-11,В и Г).

Примером такого сланца является сланец Декора (ордовик) из 
Миннесоты [140], который некогда рассматривался как  возможный ис
точник получения калия. Этот сланец содержит почти 6% КгО, а без 
учета карбонатов около 8% К гО .  Содержание калия в тонкозернистой 
фракции (менее 1/32 мм) в сланцах Гленвуд того же возраста состав
ляет почти 11%. Калиевые сланцы известны такж е в Д ж ордж ии [ 148]. 
Сланцы Картерсвилл (кембрий) содержат более 8% К г О  (см. табл. 
8-11,Г). В прошлом их рассматривали как сырье для получения калия.

Рис. 8-12. Распределение окислов калия и натрия в 66 палеозойских и доке'мбрнйскнх 
аспидных сланцах. " * . . ■ ■ г
П оказано  среднее содерж ан ие окислов, в скобках приведено содерж ан ие 5ти*х - окислов ,в среднем 
глинистом сланце по К ларку: а  — содерж ан ие КгО%; б  — содерж ан ие NasQ..Sj)

Рис. 8-13. Содерж ание и соотношение К а 20 /К гО  в аргиллитах и бтйнца*.“По* [121].
Черные круж ки  — аспидны е сланцы  [115]; пустые круж ки  — докем брийские аспидны е {сланцы  и 
аргиллиты  [115]; А — средний сланец  по К ларку [28]; Б — средняя н орвеж ская, ледниковая м и н а  
[G oldschm idt, 1954]; В — составной аспидны й сланец или аргиллит Новой Зелан ди и  '[Reed, 1957]

По Грунеру и Тилю [66], калий в глинистых сланцах Миннесоты при
сутствует в виде ортоклаза, имеющего, согласно предположениям, аути- 
генное происхождение. Этими выводами не объясняется высокое про
центное содержание калия. Возможно, это связано с проблемой фельд- 
шпатизации кембрийских песчаников, рассмотренной Бергом,, который 
объяснял наличие полевого шпата в этих породах реакцией(между гли
нистыми минералами и морской водой. Вайс [179] объяснял высокое 
процентное содержание калия в нескольких сланцевых прослойках за 
счет «фельдшпатизации калиевого бентонита».

Н а т р о в ы м и  с л а н ц а м и  называются такие сланцы, -в: которых 
содержание N a20  не только превышает 1,3%, (среднее для глинистого 
сланца), но такж е значительно превышает содержание К гО .  Было д ав 
но замечено, что глинистые сланцы, аргиллиты и родственные породы 
обычно содержат малый процент N a20  и большой процент КгО [9]. 
Эти соотношения хорошо прослеживаются на рис. 8-13.

На этом рисунке показаны несколько примеров натровых аргилли
тов и аспидных сланцев с необычно высоким содержанием N a20 . (см. 
табл. 8-11,Д). Натрий в гуронских аргиллитах, по всей вероятности, 
присутствует в виде альбитового полевого шпата. Д л я  истолкования 
аномально высокого содержания натрия в породах были предложены 
различные объяснения. Если аргиллиты имеют ледниковое происхож
дение, как например гуронский, то ледниковый алеврит может быть

1 3 5 7 9

а б
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натровым, если область питания изобилует натровыми породами. Это 
вроде бы похоже на рассматриваемый случай [121], но малое содер
жание извести в осадках противоречит данной гипотезе, потому что 
предполагаемая область питания сложена известняками. Поэтому воз
можно, что натрий привнесен в процессе альбитизации. Возможно так
же, что обогащенные натрием сланцы образовались в натриевых озе
рах. Несколько выше среднего Содержание N a20  в пелитовых породах 
каролинского пояса аспидных сланцев объясняли включением значи
тельного количества невыветрелого риолитово-дацитового пепла [159].

Геологическое распространение глин и сланцев
Современные осадки

Тонкозернистые продукты выветривания очень широко распрост
ранены в наши дни. Они значительно превосходят по объему более 
грубые осадки. Основной частью твердого стока крупных рек мира яв
ляется глинистый ил. Где ж е  накапливается весь этот материал?

Сильно выветрелый остаток может и не переноситься. Это — рего- 
литы или кора выветривания, т. е. материалы, которые возникли на 
месте механического и химического разрушения подстилающих пород. 
Несмотря, на широкое распространение реголитовых отложений и их 
экономическое значение, полевые геологи уделяют им мало внимания, 
потому что они составляют лишь незначительную часть древних геоло
гических разрезов. «Ископаемые почвы», хотя они и встречаются редко 
и в небольших количествах, могут представлять большой интерес для 
геологов, являясь показателями несогласий и, возможно, ключом к по
знанию палеоклимата или даж е  к изучению состава атмосферы.

Поэтому, мы рассматриваем переотложенные илы и осадки, которые 
они образуют. Вообще илы имеют тенденцию отлагаться в сравнительно 
спОкойнЬтх' водах — водах, вне пределов досягаемости волн и подвер
женных лишь самым слабым течением. Наиболее обширные отложения 
встречаются в океанах, в особенности в районах, прилегающих к конти
нентам,— на континентальном подножии. Эти илы залегаю т на большой 
глубине, возможно свыше 1000 м или более, и покрывают абиссальные 
райнины. Они явно терригенные. Так их определили Мюррей и Ренард 
из экспедиции «Челленджер» [114], которые подразделили их на крас
ноцветные илы (100 000 квадратных миль), голубые и серые илы 
(14 500 000 квадратных миль) и зеленые илы (1 000 000 квадратных 
миль). Установлено, что красные илы приурочены к устьям крупных 
тропических рек, таких как Амазонка; голубые и серые илы, занимаю
щие наиболее обширные площади, представляют собой самые типичные 
терригенные илы; зеленые илы являются глауконитовыми. Как показа
ли Гриффин [53] и Биской [12], характер глинистых минералов этих 
отложений отраж ает особенности глин, переносимых потоками на при
легающих участках суши. Полагают, что эти терригенные осадки пере
носились в глубокие части моря мутьевыми потоками. Геофизические 
исследования показали, что объем осадков, представленных главным 
образом глинистыми илами у восточного побережья Северной Америки, 
можно сравнить по мощности и распространенности с количеством осад
ков, заполнявших Аппалачскую палезойскую геосинклиналь [37].

Илы накапливаются такж е в мелководных морских водах, эстуари
ях, лагунах и приливно-отливных равнинах — всюду', где турбулент
ность минимальна. Они слагают значительную часть крупных дельт, 
таких как дельта реки Миссисипи.
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Илы отлагаются в различных континентальных условиях, наибо
лее часто в поймах крупных рек и, в меньшей степени, в пресных и со
леных озерах. Вероятно особый интерес представляют ленточные гли
ны плейстоценовых прогляциональных озер.

Другие континентальные отложения включают глинистые тилли или 
валунные глины поздней ледниковой эпохи, провеянный алеврит и лёсс, 
который возник в поймах рек. Лёссы образуют нанос различной мощ
ности, покрывающий элементы рельефа подветренной стороны больших 
речных долин, особенно в центре западной части США.

Древние отложения
Где располагались крупные скопления глин в геологическом прош 

лом? В целом глины в стратиграфических разрезах  ведут себя по-раз
ному. Например, они составляют только 5% 821-метровой толщи кем- 
броордовикского разреза на северо-востоке штата Миссури, но 17% р а з 
реза (790 м) палеозойских пород в горах Биг-Хорн, штат Вайоминг. 
С другой стороны, они составляют 61% гораздо более мощных разре
зов (2736 м) карбона в бассейне Анадарко в Оклахоме [15]. Ш ваб 
[143] сообщает о том, что 43% разреза мощностью 10 330 м в Д ж е к 
соне, Вайоминг, приходится на глинистые сланцы. Кюнен [95] подсчи
тал, что 56% третичного разреза  мощностью 7000 м в голландской 
Ост-Индии составляют глины. Из этих примеров видно, что глинистые 
сланцы играли важную роль в мощных геосинклинальных толщах, а 
не в маломощных отложениях стабильных кратонов. В геосинклиналях 
выше не только процентное содержание глин, но и фактическая мощ
ность формации глинистых сланцев. Например, мощность глинистых 
сланцев Стэнли (карбон) в Арканзасе превышает 1824 м; мощность 
сланцев Мартинсберг (ордовик) центральных Аппалачей возможно, 
превышает 2736 м [36]. Аспидные сланцы Мичигамм (докембрий) в 
округе Айрон, штат Мичиган [79], имеют мощность порядка 1824 м. 
Все эти формации представлены флишевыми фациями, правильно оха
рактеризованными Джонсом [80] как «глинистые фации».

Глинистые сланцы такж е типичны для большинства молассовых 
фаций, хотя эти фации характеризуются наличием крупнозернистого 
песчаного и конгломератового материала. Сланцы М ок-Чанк (миссисш 
пий) в Пенсильвании, например, имеют мощность более 912 м.

Крупные отложения сланцев геологического прошлого, по всей ве
роятности, накапливались в геосинклинальных поясах, во время накоп
ления флиша и моласс. Большей частью это обычные сланцы с различ
ной примесью алевритового материала, а в молассовых фациях — крас
ноцветные сланцы.

Глинистые сланцы образовывались и в других обстановках. Черные 
сланцы отлагались в «угнетенных» бассейнах с застойным режимом; 
в некоторых случаях в самих геосинклиналях до начала отложения 
флиша. Глинистые сланцы являются важной составной частью осадков 
внутренних бассейнов (озерных или аллювиальных), например, в бас
сейнах типа Ньюаркского на востоке США. Тем не менее бесспорен 
тот факт, что самые крупные скопления глинистых илов были связаны 
с геосинклиналями.

Алевролиты и лёссы
Несмотря на то что алеврит очень распространен в природе, со

ставляя, например, 60% материала, отложенного в дельте Миссисипи 
(см. табл. 8-1), оказывается, что алевролит менее распространенная по
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рода, чем песчаник или глина. Это объясняется тем, что большая часть 
алеврита входит в состав глинистых сланцев. Обычно сланцы содержат 
от 7з ДО '/г алеврита, а иногда даж е  больше. Однако в некоторых гео
логических разрезах алевролиты встречаются достаточно широко в ви
де тонких пропластков, перемежающихся с более распространенными 
глинистыми или аспидными сланцами (рис. 8-14). Алевролиты редко 
образуют пласты значительной мощности и почти никогда не образу-

Рис. 8-15. Девонский алевролит, штат 
Пенсильвания, США. Николи скрещены, 
ХЗЗ.
П р е и м у щ е с т в е н н о  у г л о в а т ы й  к в а р ц  и немного 
о б л о м о ч н о й  сл ю д ы  в хл ор ито во -сер ицитово ^  
м а т р и к с е .  Т и п и ч н ы й  к а м е н ь  — пл ит няк

Рис. 8-14. Глинистый сланец и алевролит (верхний пенсильваний), округ Камберленд, 
ш тат  Кентукки, США.
Диаметр керна 5 см. Обратите внимание на слоистость, характерную для зон перемежающейся 
турбулентности. Прослои алеврита (светлые) образуют плоско-выпуклые линзы («истощенную» 
рябь), глинистые прослои (темные) более выдержанные. Обратите внимание на мелкую косую 
слоистость в алеврите

ют «формацию». Алеврит определяют как материал диаметром от 1/16 
до 1/256 мм (также 0,05— 0,005 мм и 0,1—0,01 мм). Алевролит пред
ставляет собой затвердевший алеврит. Породы, которые полевые геоло
ги называют а л е в р о л и т а м и ,  состоят на 2/3 или более из частиц 
алевритовой размерности, обычно диаметром более 0,01 мм. Эти породы 
раскалываются на пластины, т. е. они образуют твердые, прочные слои 
(обычно тонкие), которые при выветривании в обнажениях образуют 
выступающие элементы. Они могут иметь мелкую косую слоистость, 
различные первичные текстуры течения, главным образом отпечатки 
желобков и штриховки, ребристо-бороздчатые текстуры и первичные
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знаки линейности течения. Будучи водонасыщенными, алевриты стано
вятся «текучими», поэтому алевролиты могут проявлять признаки внут- 
рислоевой текучести, например конволютная -слоистость. С другой сто
роны, ассоциирующие глины являются вязкими и не текут. Частицы 
алевролита, как и зерна песка, чаще угловатые, чем окатанные. Алев
ролиты сцементированы минеральным цементом, а иногда просто соеди
нены в процессе перекристаллизации глинистыми компонентами осадка.

По составу алевриты и алевролиты занимают промежуточное по
ложение между песчаниками и глинами. Они содержат больше кремне
зема, но меньше окиси алюминия, калия и воды по сравнению с гли
ной, но не настолько богаты кремнеземом, как  более зрелые пески (см. 
табл. 8-4 и 8-12). Алевролиты очень редко (если вообще это возможно) 
состоят из чистого кварцевого алеврита (по-видимому, г а н и с т е р  
является такой породой). Большинство алевролитов содержат в боль
шом количестве слюду или слюдистые глинистые минералы и хлорит. 
Могут присутствовать полевые шпаты, но обломки пород практически 
отсутствуют.

Алевролитовые плитчатые слои девона (особенно так  называемая 
серия Портидж) в штате Нью-Йорк принадлежат к числу наиболее из
вестных примеров таких пород (рис. 8-15).

Лёссы

Особый тип алевритов составляют лёссы. Лёсс представляет собой 
неуплотненный пористый алеврит обычно темно-желтого цвета (места
ми серый, желтый, коричневый или красный), характеризуется отсут
ствием слоистости и замечательной способностью образовывать обры
вы. В нем обычно проявляется крупная столбчатая текстура. Лёссы, 
как  правило, богаты известью и вскипают в слабой кислоте.

Лёсс фактически является алевритом. Анализы лёссов из долины 
верхнего течения реки Миссисипи, проделанные Адденом, показали, что 
модальный класс составляют частицы диаметром 1/16— 1/32 мм (0,06— 
0,03 мм); на него приходится 60% частиц всех размеров [170, 171]. М а
териал хорошо отсортирован, песка и глины очень мало. Сообщают, 
что китайский лёсс имеет средний размер зерна около 0,01 мм [8], 
голландский лёсс состоит главным образом из материала размером 
0,01—0,05 мм [34], западноевропейский и канзасский лёсс характери
зуется преимущественно размерами 1/16— 1/32 мм [162].

У лёссов Маскатин, в Айове, главным компонентом служит кварц 
[3]. Другими компонентами являются ортоклаз, плагиоклаз, роговая 
обманка, иногда биотит и небольшая примесь карбоната и глины, ок
рашенных окисью железа. Лёссы из Сент-Чарльз, штат Миссури, со
д ерж ат  кварц и полевые шпаты (содержание кварца и полевых шпатов 
72:28 или 57:43), а такж е  глинистый минерал (бейделлит). Тяжелые 
минералы составляют 0,05—0,20% породы и представлены главным об
разом зелеными и коричневыми роговыми обманками, гранатами, тур
малином, цирконом и эпидотом. Лёссы нижнего течения р. Миссисипи 
имеют аналогичный состав, тяжелые минералы включают амфибол, 
циркон, гранат, эпидот и непрозрачные компоненты [34]. Существенное 
сходство тяжелых минералов, содержащихся в лёссах долины Миссиси
пи и в голландских лёссах с набором тяж елы х минералов ледниковых 
отложений, было отмечено Дугласом [34, 35]. Однако Свинефорд и 
Фрей [160] показали, что несмотря на большое сходство лёссы из р аз 
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личных мест сильно отличаются по минеральному составу. Они объяс
няют эти различия разным составом исходных пород.

В табл. 8-12 представлен химический состав нескольких лёссов. 
Как свидетельствуют данные, лёсс представляет собой окисленный, 
незрелый алеврит. Большинство лёссов богаты известью, хотя и суще
ствуют исключения. Подсчитанное содержание карбоната кальция в 
17 образцах лёссов из Западной Европы и К анзаса колебалось о т 0,77 
до 40,69% [160].

Т а б л и ц а  8-12
Химический состав алеврита, алевролита и лёсса

Компоненты А Б в г д Е

S i 0 2 64,61 60 ,69 74,46 59,30 59,20 59,19
ТЮ2 0 ,40 0 ,52 0 ,1 4 0 ,6 0 1,20 1 ,45
А120 з 10,64 7 ,9 5 12,26 11,45 16,14 14,61
F cjOs 2,61 2,61 3 ,2 5 2 ,32 4 ,36 1,51
FeO 0,51 0 ,67 0 ,12 1,55 3 ,24 11,28
МпО 0 ,0 5 0 ,12 0 ,02 — 0 ,0 9 0,10
M g O 3,69 4 ,56 1,12 2 ,2 9 3,14 2 ,9 4
СаО 5,41 8 ,96 1,69 9 ,78 2,52 0 ,0 9
N a20 1,35 1.17 1,43 1,80 3 ,82 0 ,12
КгО 2 ,06 1,08 1,83 2,17 1,97 2 ,38

Н 20 +  \
н 2о -  /

2 ,05 1,14 2 ,7 0 0 ,96 ( 1,16 
\  1,15

4 ,69
0 ,0 7

P2Os 0 ,0 6 0 ,1 3 0 ,0 9 0 ,2 0 0 ,1 7 0,01
СОг 6,31 9 ,63 0 ,4 9 7,41 — 1,26
s o 3 о;и 0 ,1 2 0 ,06 — — 0,08*
С орг 0 ,1 3 0 ,1 9 0 ,1 2 — 1,94 0 ,25
С! 0 ,0 7 0 ,0 8 0 ,0 5 — — —

С у м м а 100,06 j 99 ,62 | 99 ,83 99,83 100,10 100,02

* С ульф идная сера.
А — лёссы, вблизи Гален а, ш тат И ллинойс. США. А налитик Р. Б. Рига (28].
Б — лёсс, Виксберг, ш тат М иссисипи. А налитик Р. Б. Ри гз [28].
В — лёсс, К анзас-С ити, ш тат М иссури. А налитик Р. Б . Ри гз [28].
Г — лёсс, Канцу, Китай [8].
Д  — летний алеврит, ленточные отлож ения позднеледниковой эпохи, Л еппакозн , Финляндия.. 

А налитик Л . Л окка  [40].
Е — алевролит, аспидны е сланцы  Д ан -К ри к (докем брий), керн из буровой скваж ины , рудник. 

Хомер, А йрон-Ривер, ш тат М ичиган. А налитик К. Уоршо [79].

Лёссы встречаются преимущественно в виде тонких покровных от
ложений (обычно до 30 м мощностью плейстоценового возраста в цент
ральной Европе (особенно в Нидерландах, Ф РГ  и Г Д Р ) ,  в долине Мис
сисипи, на северо-западе Тихоокеанского побережья США, в некоторых 
районах Китая, в Аргентине и Новой Зеландии. В долине верхнего те
чения р. Миссисипи некоторые лёссовые отложения залегают вместе 
с плейстоценовыми ледниковыми слоями. Самые молодые тесно свя
заны по положению и мощности с крупными водными потоками. Лёсс 
постепенно и равномерно уменьшается в мощности в восточном на
правлении от этих потоков [39, 157, 152]. В геологических доплейсто- 
ценовых разрезах литифицированные лёссы достоверно не установ
лены.

Происхождение лёссов обсуждается на протяжении уже 50 лет. 
П реобладает мнение, что лёсс представляет собой эоловый алеврит, 
который связан происхождением главным образом с поймами рек.
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Однако значительная часть мировых лёссов, по-видимому, связана с 
плейстоценовыми ледниками. Некоторые авторы объясняли происхож
дение лёссов процессами почвообразования и удалением глинистого м а
териала из почвы [137]. Рекомендуем ознакомиться с трудами по «про
блемам лёсса [163, 34, 35] и, в частности, с обзором дискуссий, сде
ланным Смолли [155].

Происхождение алеврита

Каково же происхождение кварца, имеющего размеры алеврита,, 
который составляет основную часть современной пыли [99] и алевро
литов и является существенной фракцией обычных глинистых сланцев? 
Этот вопрос кратко рассматривался в гл. 3. Родж ерс Крюгер и Крог 
[132] предполагали, что алеврит произошел путем откалывания ча
стиц от более крупных зерен кварца. Эту точку зрения поддерживали 
когда-то Смолли и Вита-Финци [156], по мнению которых процесс про
текал наиболее эффективно в результате ветровой деятельности в 
пустыне. Однако эксперименты Кюнена по воссозданию эолового про
цесса не дают оснований поддерживать эту гипотезу. Вита-Финци [174] 
и Смолли [155] позже пришли к выводу о том, что большинство алев
ритов в древних геологических разрезах  образовались благодаря лед
никовой абразии. Ввиду того что дельты крупных рек сложены гл ав 
ным образом алевритами, очевидно, что ни ветер, ни действие ледни
ков не являются необходимым условием для образования ила. Хотя 
некоторые алевриты речного происхождения вероятно переотложенные,. 
большинство их возникло в процессе почвообразования.
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ГЛАВА 9. ВУЛКАНОКЛАСТИЧЕСКИЕ ОСАДКИ

Введение и определения

Термин п и р о к л а с т и ч е с к и й  относится к породам, образовав
шимся в результате эксплозивного или аэрального извержения матери
ала из кратера вулкана. Этот материал может отлагаться на суше или 
на дне моря.

Термин в у л к а н о к л а с т и ч е с к и й  применяется по отношению 
к целой группе обломочных вулканических пород, имеющих различное 
происхождение или механизм образования и находящихся в любой фи
зиографической среде (на суше, под водой или подо льдом), или сме
шанных в любом соотношении с какими-то невулканическими обломоч
ными разновидностями пород [11, 12]. В данной работе этот термин 
используется для обозначения тех пород, в которых преобладают облом
ки вулканического происхождения. Если же преобладает невулканиче
ский материал, то обычная терминология, используемая для осадочных 
отложений, соответствующим образом изменяется. Гибридные породы 
можно назвать туфовым песком или песчаником, туфовой глиной или 
глинистым сланцем и т. д. Если эпикластический материал не является 
преобладающим в породе, то смеси могут быть названы песчаными 
туфами или глинистыми туфами и т. д.

Вулканокластический материал включает в себя как  пирокластиче
ские обломки, так и отложения, образовавшиеся при обычном процессе 
выветривания из исходных вулканических пород. Например, флювиаль- 
ные пески в Чиуауа (М ексика), сформировавшиеся в результате раз
рушения среднетретичных риолитовых лав, являются вулканокластиче- 
скими, но не пирокластическими песками, хотя в их составе от полови
ны до двух третей риолитовых обломков [51]. При литификации они 
могут стать разновидностью лититового аренита.

Сложности возникают в тех случаях, когда отложенный на суше 
пирокластический материал перерабатывается и переотлагается река
ми или прибоем. Такие отложения являются настоящими вулканокла- 
стическими образованиями, но являются ли они пирокластическими? 
Эта переотложенная тефра обычно считается скорее пирокластической, 
чем эпикластической, поскольку ее обломки имеют пирокластическое 
происхождение. Таким образом, пирокластические образования могут 
быть как «первичными» (непереработанными), так и «вторичными» (пе
реработанными) [12]. Однако возникают возражения против примене
ния термина «туф» по отношению к этим переработанным отложениям 
[21]. Мы предпочитаем именовать их «переотложенными туфами», ес
ли это можно фактически установить, в противном случае их следует 
называть «туфами», поскольку, как заметил Фишер, их компоненты 
имеют пирокластический характер и они несут признаки одновремен
ного вулканизма.

Вулканокластические осадки образуют довольно крупные скопле
ния. По мнению Саппера [40], за последние четыре столетня по всему 
миру вулканами было извергнуто 320 км3 пирокластического материа
ла и 50 км3 лавы. Объем игнимбритов в Большом бассейне США со
ставляет более 238500 км3 [29]. В некоторых областях тысячеметро-
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вые осадки слоистых туфов чередуются с нормальными осадками или 
перемешаны с ними в различных соотношениях. Субаквальные пиро- 
кластические потоки составляют почти половину мощности (3050 м) 
свиты Оханапекош (эоцен) в районе вулкана Рейнир, штат Вашингтон, 
США [16]. Мощность отдельных потоков изменяется от 3 до 70 м. 
Характер распространения и значение вулканокластического материа
л а  были подчеркнуты исследованиями Росса [36].

Определение вулканического материала может оказаться одной 
из наиболее трудных задач, стоящих перед петрографами-осадочниками. 
Вулканические обломки особенно подвержены диагенетическому изме
нению и быстро теряют свои отличительные признаки. Если порода и 
в дальнейшем будет подвергаться метаморфизму, то ее первоначаль
ный характер может стать совершенно неясным. З а  информацей отно
сительно критериев идентификации вулканических пород как свежих, 
так и измененных, следует обращаться к замечательным работам П и р
сона [34] и Росса [35].

Структуры и текстуры вулканокластических 
отложений

Если осадки являются по существу эпикластическими, но образо
ваны из более древних вулканических материнских пород, то для опи
сания их структуры используют те же термины, что и для любых дру
гих пластических отложений. Однако если материал является истинно 

широкластическпм, т. е. извержен из кратера вулкана, то он характе-

Рис. 9-1. Вулканическая брекчия, верхнеминоаиские отложения 
пемзового потока, о. Санторин. Фото Шминке.

ризуется общим термином т е ф р а  [46], и для обозначения определен
ных его фракции применяется специальная терминология (табл. 9-1). 
Термин г л ы б а  используется для обозначения крупных обломков (бо
лее 32 мм), отколовшихся от массы ранее затвердевшей лавы; б о м- 
б а — крупный обломок того же размера, образовавшийся в результа
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те затвердения лавы в процессе выброса. Глыбы имеют угловатую 
форму; а бомбы — округлую, полусферическую, сплющенную или не
правильную форму и в некоторых случаях шероховатую, испещренную 
трещинами поверхность (бомбы с поверхностью типа «хлебной кор-

Т а б л и ц а  9-1

Размерность зерен и ее терминология для пирокластических обломков

Размер,
мм Уэнтуэрт и Уильямс [1932 г.], [52] Твеихофел [1950 г.], 

[47]

25G Глыбы * (вулканическая брекчия) Бомбы
128 Бомбы ** (агломерат)
64
32

16
8
4

Л апилли  (лапиллиевый туф) Л ап илли

2 Крупнозернистый пепел (крупнозер Крупнозернистый
0 ,5 нистый туф) пепел
0 ,250

0,125 Тонкозернистый пепел (тонкозерни Тонкозернистый
0,0625 стый туф) пепел

Фишер [1981 г.]. [II]

Крупные

Мелкие

Глыбы и 
бомбы

Л апилли

Крупнозернистый
пепел

Тонкозернистый.
пепел

Обломки более древних вулканических пород. 
‘ Л ава , отвердевш ая в процессе вы броса.

Вес,% 
50

40

30

20

Ж Ш

ки»). Скопление глыб составляет в у л к а н и ч е с к у ю  б р е к ч и ю  
(рис. 9-1); совокупность бомб — а г л о м е р а т .  Если обломки образо

вались в процессе извержения лавы, то они называются основными, ес
ли ж е  это обломки более древних 

лав и пирокластов одного конуса, 
то они называются акцессорными 
(второстепенными); если обломки 
принадлежат другим породам, то 
это с л у ч а й н ы е  обломки. Термин 
л а п и л л и  присвоен материалу 
размером 4-32 мм. Отложения тако
го материала называются л а п и л 
л и  е в ы м т у ф о м .  К р у п н о з е р 
н и с т ы й  п е п е л  имеет диаметр 
1/4—4 мм; частицы м е л к о з е р н и 

с т о г о  т у ф а  — менее 1/4. Соответ
ствующие отложения называются 
крупнозернистым и мелкозернистым 
туфом. Эти размерности и тер
минология несколько модифициро
ваны другими исследователями 

[2, 10, 11, 12]. Но в целом многие термины незначительно отличаются 
от терминов, введенных Уэнтуэртом и Уильямсом.

Важным аспектом структуры отложений является их сортирован- 
ность. В вулканокластических материалах .представлены все возмож
ные степени сортированности. Некоторые из них хорошо отсортированы

_ <\| sj ® ®

а э м е р ,

®  ST СМ ЦЭ ®  ST C4J

Рис. 9-2. Гранулометрический состав ту 
фов, участок озера Крейтер, ш тат  Оре
гон, США. По [30].
С права — обычны е отлож ения пеплопада; еле- 
ва — отлож ения «палящ ей тучи»

378



и характеризуются тонкой слоистостью; другие отличаются беспо
рядочным строением, неотсортированностью и содержат обломки р аз
мерами от мелкозернистого пепла до крупных глыб пород как родст
венного происхождения, так и инородных.

В распределении по размеру этих нескольких видов пирокластиче- 
ского материала проявляются резкие контрасты [30, 48] (рис. 9-2). 
Гранулометрические параметры материалов, переносимых воздушны
ми и водными течениями, сходны с параметрами обычных эпикласти- 
ческих отложений (табл. 9-2).

Т а б л и ц а  9-2
Сопоставление пирокластов и гидрокластов и способов их переноса.
По Петтиджону [33]

Состав
Вода и осадки (гидрозоли) Газы и вулканический материал (аэрозоли)

Кон центри ровлнные 1 Разбавленные Концентрированные Разбавленные

Тип Грязевые и муть- 
евые потоки

Обычные водные 
течения

«П алящ ие  тучи» Обычные воздуш 
ные потоки

Продукт Тиллоиды и грау
вакки

Ортоарениты л 
конгломераты

Игнимбриты или 
сваренные туфы

Слоистые туфы и 
пепел

Т а б л и ц а  9-3
Классификация, структуры и текстуры пирокластических аренитов.
По Корренсу и Лейнцу [5]

Тип
Способ

переноса
Место отло

жении
Способ

переноса
Место отло

жения Структура j  Текстура

А,

Вулкани
ческие и з 
верж ения

Суша — —
Порфировая

Неслоистая

а 2 Озера — —
Параллель
но-слоистая

Б, Суша Реками Озера
Однородно
зернистаяб 2 Прибоем Литоральная

область
Неслоистая

Распределение по размеру материала, переносимого в виде «раскален
ных вулканических туч» («палящих туч» — nuees ardentes) или в виде 
пепловых потоков, сходно с распределением раздробленного мате
риала, в соответствии с законом распределения Розина [27], и сущест
венно не отличается от распределения, свойственного материалам кол- 
лювия грязевых потоков и при других способах транспортировки мате
риала.

К ак подчеркивали Корренс и Лейнц [5], многие первичные пиро
кластические отложения являются п о р ф и р о в ы м и  (табл. 9-3). 
Сравнительно крупные кристаллы и обломки пород находятся в мат
риксе, состоящем из значительно более тонких обломков (рис. 9-3). 
Так, например, крупные обломки пород, бомбы и глыбы встречаются в 
толщах мелкозернистого пепла. Эти обломки, подобно валунам, пере
носимым льдами и наблюдаемым в ледниково-озерных л  морских лед
никовых отложениях, искажаю т слоистость вмещающих отложений. 
Такое расхождение в размерах зерен отражается и в составе: крупные 
обломки представляют собой главным образом частицы пород или об
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ломки кристаллов, тогда как мелкий материал представлен в' основном' 
вулканическим стеклом (табл. 9-4). Однако если стекло представлено' 
пемзой, то его может быть больше в крупнозернистых фракциях и. 
как будет отмечено позже, пемза может слагать более грубую часть об
ращенного градационного слоя.

Т а б л и ц а  9-4
Состав туфов, имеющих «порфировую» структуру. По Корренсу и Лейнцу [5]

Механический Минеральный, %

Размерность, Г рубая Тонкая
мм % Минералы фракция фракция Всего

> 0 , 5 21 ,8 Кварц 40 31 34'
0 , 5 —0 ,2 12,8 Санидин 35 15 211
0 ,2 — 0,06 51 ,2 Плагиоклаз — 3 з:

< 0 , 0 6 14,2 Биотит и роговая
обманка 3 3 3
Вулканическое
стекло ‘2 2 48 40,

В связи с плохой сортированностью, угловатостью минеральных 
компонентов, относительно большим содержанием матрикса и нормаль
ной сортированностью многих туфовых слоев эти отложения имеют 
сходство с граувакками и во многих случаях с трудом отличаются от 
этих незрелых осадков.

Наилучшую слоистость и сортированность имеет материал, пере
работанный волнами и течениями или реками (см. табл. 9-3). Матери
алы, перенесенные воздушными потоками, такж е хорошо сортированы 
и могут характеризоваться градационной слоистостью, как это проис

ходит с некоторыми туфами, отло
жившимися под водой. В некоторых 
субаквальных отложениях пепловых 
потоков прослеживается обратная 
градационная слоистость, вызванная 
отделением крупных обломков по< 
ристой пемзы от мелких, но более' 
плотных обломков пород и минера
лов [16]. Грубообломочным пиро- 
кластам свойственна плохая сорти
рованность или отсутствие ее. Они 
такж е характеризуются слабой сло
истостью или ее отсутствием, осо
бенно если это продукты извержения 
вулкана типа п а л я щ е й  т у ч и .  
Они легко выветриваются и поэтому 
в обнажениях представлены окис
ленными выветрелыми породами.

Как известно, по определенным: 
свойствам структуры и состава 

пирокластические отложения как первичные, так и вторичные отлича
ют от обычных эпикластических отложений. Существуют ли специфи
ческие текстуры, являющиеся признаком пирокластического происхож
дения? Как и следовало ожидать, во вторичных или переработанных 
пирокластическнх материалах проявляются как структурные, так и:

Рис. 9-3. Внедрение вулканической глы 
бы в отложения слоистой пемзы. 
О б р а т и т е  в н и м а н и е  на  н а р у ш е н и е  н а п л а с т о в а 
ния  ( « гл ы б о в о е  п р о с е д а н и е » ) .  Ф ото Ш м и н к е
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текстурные особенности, указывающие на фактор переработки или его 
условия. Истинным пирокластическим осадкам свойствен ряд текстур, 
связанных с особенностями их переноса и накопления. Выпавший из 
атмосферы и отложившийся материал образует плащеобразный покров, 
и в этих осадках никогда не образуется косая слоистость, в них отме
чается нормальная сортированность. М атериал, отложившийся из рас
каленного пирокластического потока, образует массивные толщи или 
характеризуется только грубой слоистостью; осадки имеют различную 
мощность в зависимости от рельефа. Они могут оказаться с в а р е н 
н ы м и  и в  некоторых случаях образуют восстановленную лаву, кото
рая медленно передвигается, как вязкое тело, перекатывает захвачен
ные обломки, вытягивает и разрывает включенные обломки пемзы и 
создает трещины растяжения и другие текстуры, связанные с подоб
ным движением [43]. Осадки, отложившиеся при более холодном па
ронасыщенном извержении, сопровождаемом базисной волной, по 
высокой степени стратификации и сортированности похожи на отложе
ния пеплового дождя, но отличаются от них развитием антидюы и ко
сой слоистости [6]. При подводных извержениях часто проявляются 
текстуры, свойственные турбидитам [16]. Вулканические грязевые по
токи как подводные, так и субаэральные характеризуются практиче
ским отсутствием внутренних текстур; если не учитывать состав мате
риала, то их очень трудно было бы отличить от обычных грязевых по
токов или материалов, перенесенных другим способом в движущейся 
среде. Характерным признаком туфов являются отдельные очень круп
ные глыбы, обнаруживаемые в некоторых слоистых туфах и «продав
ливающие» слоистость туфов.

Состав

Существуют вулканические обломки трех видов: обломки пород,, 
кристаллы и их обломки интрателлурического происхождения и стекло. 
Вулканическое стекло наиболее важное из них, так как оно является 
характерным признаком пирокластического происхождения породы.

О б л о м к и  п о р о д  включают 
как аутигенные (ювенильные), так и 
инородные (случайные) глыбы. Аутп- 
генные глыбы являются частью з а 
твердевшей лавы, раздробленной в ре
зультате более поздних извержений; 
инородные глыбы являются обломка
ми коренной породы, через которую 
прорывается магма. Глыбы вулкани
ческого происхождения чаще встре
чаются в вулканических брекчиях, ко
торые накапливаются в ближайших 
от центра извержения участках. Ч а 
стицы имеют в основном состав кис
лых афанитовых изверженных пород 
(при исследовании под микроскопом 
их часто принимают за кремни), хотя 
основные туфы содержат частицы андезитовых и базальтовых пород. 
И частицы пород, и матрикс туфов могут содержать множество мик
ролитов.

Рис. 9-4. Вулканический полевой 
шпат с характерной зональностью. 
Четвертичный пепел. Н овая З ел ан 
дия. По Э варту  [1963 г.].
О братите внимание на коррозию
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Наибольшее распространение имеют о б л о м к и  к р и с т а л л о в ,  
причем чаще всего встречаются обломки тех кристаллов, которые об
разуют фенокристы в лаве, например вулканогенный кварц с характер
ными резорбированными контурами, реже представленный кристалла
ми бипирамидальной формы, и полевые шпаты, обычно характеризу
ющиеся волнистой зональностью (рис. 9-4). Наиболее характерным из 
них является санидин — высокотемпературный полевой шпат. Реже 
присутствуют, но имеют большее значение, кристаллы или обломки 
кристаллов амфибола, пироксена и оливина, почти вовсе не встреча
ющиеся в обычных осадках. Кристаллы могут быть целыми или раз-

Рис. 9-5. Зависимость показателя 
преломления вулканического стекла 
от содерж ания  кремнезема. По [18]

Рис. 9-6. Аккреционный лапиллиевый туф, 
ф орм ация  Охапапекош (эоцен), Националь
ный парк Маунт-Рейнир, ш тат  Вашингтон, 
США. Фото Р. Фиске

дробленными эвгедральными. Они часто бывают покрыты тонкой обо
лочкой или коркой вулканического стекла. Наиболее широко распро
странены, по-видимому, биотитовые пластинки.

Однако в общем кристаллы ассоциируются с большим количест
вом в у л к а н и ч е с к о г о  с т е к л а ,  которое может быть очень тонко
зернистым. В случае переработки и переотложения оно может смеши
ваться с обычным осадочным материалом в любых пропорциях. В шли
фах свежее вулканическое стекло выглядит либо бесцветным, либо 
бледно-желтым и характеризуется низким показателем преломления 
(в основном 1,50— 1,52), изотропностью и, главным образом, формой. 

О бломки стекла кислых лав, обычно представленные причудливы
ми, изогнутыми, спикулоподобными формами, названы о с к о л к а м и  
(shards) (см. рис. 9-9); осколки стекла основных лав часто имеют 
форму капли [23]. Приблизительное содержание кремнезема в стекле 
можно определить по показателю преломления [18, 24]. Следователь
но, в молодых отложениях можно различить несколько пеплопадов 
по показателю преломления стекла, слагающего их. Однако этот спо
соб не безошибочен (рис. 9-5) [45]. Со временем стекло видоизменя
ется и девитрифицируется.
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Некоторые кремнистые туфы, образовавшиеся в результате пепло- 
вых дождей, содержат а к к р е ц и о н н ы е  л а п и л л и  — пеллетоподоб- 
ные мелкие тела (2— 10 мм) яйцеобразной или почти сферической 
формы и концентрического строения (рис. 9-6). Считается, что они об
разуются в основном каплями дождя, падающими из облаков пепла, 
или в результате прокатывания лапиллей по свежей пепловой поверхно
сти [52, 31]. Аккреционные лапилли не следует смешивать с п е п е р и -  
т а м и — шаровидными телами (но образованными без участия воды) 
0,5— 10 см в диаметре, состоящими из обсидианового вулканического 
стекла. Это стекло содержит пузырчатые полости, а в некоторых слу-

Т а б л и ц а  9-5
Химический анализ вулканокластических осадков

Компоненты
Пирокластические отложения Вулканические арениты

А Б в Г Д

БЮг 70,40 53,63 48,67 73,50 61,69
TiO, 0,21 0 ,96 1,99 0 ,34 1,03
AI2O3 13,65 19,59 14,15 13,3 13,89
ИегОз 1,18 5 ,70 9 ,07 1,55 3,82
FeO 1,81 — 0 ,8 3 0 ,56 2 ,20
МпО 0 ,0 4 — — 0 ,0 4 0,11
M gO 0,07 3,35 6 ,36 0 ,5 6 2 ,2 0
N a20 1,58 3 ,53 6 ,16 1,13 3 ,1 0
К 2О 3,76 3 ,6 4 1,61 2 ,34 2 ,20
Н20 + 3 ,90 1,62 0 ,96 4,01 1,88

Н 20 -  } 4 ,0 3 |  7,91 9 ,3 9  | 1,80 |  1,81

р 2о 5 0 ,06 _ 0 ,36 0 ,0 2 0 ,2 5
со2 — --- — 0 ,12 —■■

В с е г о 100,69 99,93 99 ,5 9 9 ,3 94,0*

* П отери при прокаливании 5,99.
А — риолитовый туф, витрофир, ф орм ация Д ж он -Д эй  (средний олнгоцен — нижний м иоцен),, 

аналити к X. Асари, [13] (табл. 10).
Б — андезитовы й туф, о. Сулавеси, аналитик А. В ихм анн [49].
В — базальтовы й туф , р. З ал а , Венгрия, аналити к К. Э ниж т [49].
Г — речной песок (риолитовый аренит), з а п ад  Ч и уауа, М ексика, аналитики Р. К- Ляйнгер- 

и М. И. Келлер [51].
Д  — речной песок (смеш анные арениты ), р. К олумбия, ш тат Орегон, США, аналитик А. Штель- 

мах [53] (табл. 2).

чаях микролиты пироксена в интерстициальном матриксе, представ
ленном мелкозернистым кальцитом, которому глинистые минералы 
придают темную окраску.

К ак и следовало ожидать, химический состав туфов сходен с со
ставом изверженных пород той же группы (табл. 9-5). Состав средних 
и основных туфов сильно отличается от состава обычных осадков. Со
став более кислых пирокластов, встречающихся чаще других, сходен 
с составом некоторых незрелых осадков. И в тех случаях, когда диаге
нез или метаморфизм скрывают или сглаживаю т структурные особен
ности и изменяют минеральный состав, довольно трудно определить их 
вулканическое происхождение. В подобных случаях можно воспользо
ваться химическими «аномалиями», обнаруженными' в результатах в а 
лового химического анализа. Например, высокое соотношение 
ИагО/КгО (более 1,0) в аспидных сланцах свидетельствует о вулкани
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ческих примесях или вулканическом происхождении, поскольку в обыч
ных сланцах содержание К2О значительно выше содержания Na20. 
Бастин [1] дал обзор использования химических критериев для клас
сификации осадков. Существенными признаками обычных отложений 
являются преобладание окиси магния над кальцием и калия над нат
рием, избыток окиси алюминия (по сравнению с количеством, необ
ходимым для соотношения 1:1, в котором она находится с известью 
и щелочами в обычных породообразующих силикатах) и высокое содер
жание кремнезема. К этому следует добавить преобладание окиси же
леза над закисью. К сожалению, в подмеченной закономерности име
ется много исключений. Состав таких осадков, как граувакки (образо
вавшиеся исключительно в результате механического разрушения и 
несортированных), во многом сходен с составом пород, из которых они 
образовались, и в отдельных случаях их трудно отличить от некоторых 
вулканических осадков на основе валового химического состава.

Петрография вулканокластических осадков 
Классификация

Грубозернистые вулканокластические осадки, вулканические 
брекчии и агломераты представлены преимущественно обломками по
род (глыбами) или бомбами (ш лаками). Осадки средней размерности 
(туфы) состоят из вулканического стекла, зерен минералов кристал
лов (или обломков кристаллов) и частиц пород. Следовательно, их 
можно классифицировать в соответствии с содержанием этих несколь
ких компонентов (рис. 9-7). Более детальное подразделение различ
ных возможных смесей можно производить по схеме, показанной на 
рис. 9-8. Туфы такж е подразделяются на аутигенные, акцессорные и 
аллотигенные, в зависимости от источника материала, из которого они 
состоят.

Туфы и другие пирокластические осадки можно классифициро
вать по их магматическому родству, выделяя, например, рнолитовый-

В.с.

Рис. 9-7. Номенклатура  и классификация туфов. 
В. с. — вулканическое стекло, О. п. — обломки пород, 
Л . т. — лититовый туф , К- т. — кристаллический туф

К. кристаллы , С. т. — стекловат ын туф,

Рис. 9-8. Номенклатура  и классификация стекловатых и кристаллических туфов. 
С. т. — стекловаты й туф , С.-к. т. — стекловато-кристаллический  туф, К>с. 
стекловаты й туф, К. т. — кристаллический туф т. — кристаллически-
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пепел, андезитовый туф или базальтовый агломерат. Н азвание им сле
дует давать как  по их происхождению, так  и по основным компонен
там: андезитовый кристаллический туф, риолитовый стекловатый туф 
и т. д. Мы уже приводили их структурную классификацию. К ак отме
чено, термины т у ф ,  б р е к ч и я ,  л а п и л л и е в ы й  т у ф  и другие 
подразумевают определенную размерность (см. табл. 9-1).

Петрография

Стекловатые туфы. Стекловатые туфы характеризуются изобилием 
или преобладанием стекловатых материалов, раздробленной пемзы, 
образующих осколки: серповидные куски вулканического стекла, ро
гульковидные обломки, а такж е обломки пемзы со множеством пузыр
чатых пустот (рис. 9-9). Некоторые обломки пемзы имеют вытянутую 
цилиндрическую форму. В сваренных туфах такж е присутствуют эти 
разнообразные по форме частицы, но, испытывая давление, они «сплю
щиваются» и разруш аю тся на контакте с кристаллами или кристалли
ческими обломками, которые могут содержаться в туфах. Эти струк
турные особенности стекловатых частиц или «деформационная тексту
ра» названы в и т р о к л а с т и ч е с к и м и  [34].

В шлифе риолитового туфа — типичного стекловатого туфа — 
присутствуют многие описанные выше формы осколков вулканическо
го стекла. Они, конечно, являются изотропными, если не подвергнуты 
процессу девитрификации, в последнем случае осколки характеризу
ются тонкоагрегатной поляризацией. Интерстиционное вещество 
может быть представлено более мелкими осколками вулканического 
стекла, которые в неполяризованном свете представляют собой чрез
вычайно тонкое микрогранулярное вещество, имеющее коричневатый 
оттенок. В некоторых случаях матрикс представлен халцедоновым м а 
териалом, местами с радиальной волокнистостью, низким показателем 
преломления и очень низким двойным лучепреломлением. Н аблю да
емый коричневый цвет — это оптический эффект, обусловленный пре
ломлением и внутренним отражением, при этом синие лучи поглоща
ются, а красно-оранжевые проходят.

В обычных стекловатых туфах содержится небольшое количество 
кристаллов или их обломков, преимущественно кварца и полевого ш па
та, но возможно присутствие авгита, роговой обманки или биотита. 
Их характеристики приведены в следующем разделе.

Кристаллические туфы. Почти во всех туфах обнаружены кристал
лы минералов (как совершенные по форме, так и более или менее об
ломанные), тип которых зависит в основном от характера магмы. 
Если кристаллы или их обломки становятся преобладающим или очень 
заметным компонентом отложений, то применяется термин «кристал
лический туф» (рис. 9-10).

В процессе эксплозивного извержения вулкана в лаве образуются 
кристаллы, представленные преимущественно фенокристаллами непол
ной зрелости. Некоторые из них, вероятно, могли быть привнесены из 
нарушенных или раздробленных коренных пород, через которые про
ходило жерло вулкана. Истинные интрателлурические кристаллы мо
гут содержать включения иногда эвгедральные, а для полевого шпата 
д а ж е  зональные, в остальных случаях (например, для кварца) — ок
ругленные или изъеденные в результате коррозии или резорбции маг
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мой. В некоторых случаях кристаллы располагаются таким образом,, 
что их продольные оси оказываются под прямым углом к слоистости 
туфа, что указывает на их падение в туф сверху.

М атериал матрикса представлен главным образом измельченным 
вулканическим стеклом, часто почти микроскопического размера, или 
девитрифицированными его продуктами.

Лититовые туфы характеризуются преимущественным содержани
ем частиц вулканических пород, но включают такж е обломки, образо-

Рис. 9-9. Стекловатый туф, туфогенный песчаник формация Уосач (эоцен), Джэксон- 
Хоул, штат  Вайоминг, США. Без анализатора ,  Х80.
К в а р ц е в ы е  и п о л е в о ш п а т о в ы е  з е р н а  п ес к а  ( п р о з р а ч н ы е )  и м н о го ч и с л е н н ы е  о б л о м к и  вулканического 
ст ек л а  (осколки)  в к а р б о н а т н о м  м а т р и к с е .  О б р а т и т е  в н и м а н и е  на п л о ск о сть  н а п л а с т о в а н и я ,  отде
л я ю щ у ю  т о н к о з е р н и с т ы й  т у ф  с м а л ы м  ко л и ч ест во м  м и н е р а л ь н ы х  з е р е н  от  б о л ее  грубозернистого 
п л а с т а  с м н о го ч и с л е н н ы м и  м и н е р а л ь н ы м и  з е р н а м и .  З е р н а  м и н е р а л о в  к о н ц е н т р и р у ю т с я  у основа
ния  п л а с т а

Рис. 9-10. Кристаллический туф, озеро Л аах ер ,  Эйфель, Ф РГ. Без анализатора Х22. 
С о ст о ит  из ц е л ы х  и р а з д а в л е н н ы х  э в г е д р а л ь н ы х  к р и с т а л л о в ,  г л а в н ы м  о б р а з о м  из  несдвойнико- 
в а н н ы х  зе р ен  по л ев о го  ш п а т а  ( с а н и д и н а ) ,  а т а к ж е  н а т р о в о го  п и р о к сен а ,  с н ек о то р ы м  количеством 
о б л о м к о в  пор о д  d т о н к о з е р н и с т о й  м и к р о л и т о в о й  м асс е

вавшиеся при разрушении стенок кратера вулкана (рис. 9-11). Облом
ки затвердевшей магмы формируют особый тип частиц и часто харак
теризуются присутствием микролитов и другими признаками, свойст
венными афанитовым породам; матрикс представлен в основном 
стекловатым пеплом, который в древних отложениях обычно девитри- 
фицирован.

Туфогенные осадочные породы. Если туфы выпадают в воду или 
быстро размываются и переотлагаются, то они могут содержать раз
личное количество осадочного материала и в некоторых случаях по
степенно переходят в обычные кластические или известковые отложе
ния [37]. Если пирокластическое вещество относительно свежее, то по 
сохранившейся витрокластической структуре можно определить его 
туфогенное происхождение. Если же вулканические обломки подвер
глись выветриванию, т. е. черты первоначального строения затушеваны,, 
то выявить природу вулканических обломков трудно. Могут быть толь
ко определены эвгедральные зерна или их обломки, или вулканоген
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ный кварц с характерными резорбированными формами- Но в некото
рых случаях происхождение их неясно, и его можно только предполо
жить, но не доказать.

Изменение туфов
Обнаружение свежеотложенных туфов является скорее исключе

нием, а не правилом, так  как они особенно подвержены изменениям 
из-за своей пористости и нестабильности компонентов.

Процессы выветривания и от
вердевания протекают в них очень 
быстро. Выветривание ускоряется 
за счет легкого доступа воздуха и 
влаги и сравнительно большой пло
щади поверхности, что обусловлено 
тонкозернистостью. Полевошпато
вые туфы легко каолинизируются и 
превращаются в мягкую землистую 
массу. Одним из наиболее ранних 
изменений в стекловатых туфах 
является высвобождение кремнезе
ма и отложение гидратированного 
кремнезема (опала и халцедона), 
что может превратить эти фельзи- 
товые туфы в плотную кремневую 
породу, очень напоминающую кре
мень. Остатки витрокластической 
структуры, а такж е формы, состав 
ассоциирующих кристаллов и вало
вой химический состав, позволяют 
отличать окремнелые туфы от крем
ней, порцелланнта и других подоб
ных пород. В некоторых случаях 
происходит обогащение карбонатами, и вся порода становится сильно 
известковпстой. Реже туфы превращаются в микрокристаллическое 
сернцитовое вещество, смешанное с зернами кварца. Базальтовые («па- 
лагонитовые») туфы преобразуются во вторичный кремнезем, цеолиты, 
хлориты, карбонаты н лимониты. В результате этого разрушается вит- 
рокластпческая структура и вуалируется происхождение породы.

З а  исключением тех случаев, когда они оказываются «запечатан
ными», вулканические стекла редко встречаются в породах древнее 
третичного возраста. Вулканические стекла претерпевают девитрифи- 
кацию — процесс, который ведет к образованию глинистых минералов, 
цеолитов и кремнезема. В результате этого в скрещенных николях по
рода выглядит как мозаика слабополяризующих частиц. При тщатель
ном исследовании в неполяризованном свете можно обнаружить «тени» 
осколков, струпчатостн, фестонов или пузырьков первичного вулкани
ческого стекла (рис. 9-12). Монтмориллонит и галлуазит образуют 
коллоформную вермикулитоподобную массу, которая может осаж
даться в пустотах вулканомиктового песка [28]. В результате рас
стеклования вулканическое стекло может перейти в микрокристалли
ческий агрегат, напоминающий кремень. Продуктом полного преобра
зования пепла является бентонит.

Б е н т о н и т  представляет собой породу, состоящую из кристалли
ческого глиноподобного минерала, образовавшегося в результате де-

Рис. 9-11. Лититовый туф, Везувий, И т а 
лия. Без анализатора ,  Х22.
С ост о ит  из  п у з ы р ч а т ы х  л а п и л л е й  (п у з ы р ь к и  
с о д е р ж а т  ц е о л и т ы ) ,  в к л ю ч е н н ы х  в м а т р и к с ,  
в ер о ят н о ,  п р е д с т а в л е н н ы й  сил ь но  и з м е н е н н ы м  
в у л к а н и ч е с к и м  ст екл о м  с н ек о то р ы м  к о л и ч е 
ством к а р б о н а т а
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витрификации и сопутствующих химических превращений стекловато
го изверженного материала, обычно туфа или вулканического пепла. 
Он может содержать зерна, которые в вулканическом стекле первона
чально были представлены фенокристаллами. Глиноподобные минера
лы имеют облик слюды, высокое двойное лучепреломление и структу
ру, унаследованную от первичного пепла. Обычно они представлены 
монтмориллонитом, реже — бейделлитом [38]. Бентониту свойственно 
увеличиваться в объеме и превращаться в гелеподобную массу или 
распадаться до агрегата гранулярного или «пушистого» строения. 
Бентониты, в отличие от обычных глинистых сланцев и глин, характе-

Рис. 9-12. Туфовый горизонт Хаттан, глинистые сланцы Стенли (карбон) близ Мина, 
ш тат  Арканзас, США. Без анализатора ,  Х80.
С и л ь н о  и з м ен ен н ы й  ту ф о го н н ы й  п ес ч ан и к ,  с п р о с л о я м и  гл и н и сты х  с л а н ц е в  н г р а у в а к к .  Угловатые 
з е р н а  к в а р ц а  ( п р о з р а ч н ы й ) ,  сильно  с е р и ц и т и з и р о в а н н ы й  п о л ев ой  ш п а т  ( з а т е н е н н ы й )  и девитр.ч- 
ф и ц и р о в а н н о е  ст е к л о  (к р у п н ы й  о с к о ло к )  в х л о р н т и з и р о в а н н о м  и с е р и ц и т и зи р о в а н н о м  матриксе

ризуются в тонких срезах матовой полупрозрачностью. Наилучшим 
доказательством их вулканического происхождения являются реликты 
оскольчатой структуры, а такж е  присутствие минералов и эвгедраль- 
ных кристаллов, характерных для вулканических пород.

Основные туфы наиболее восприимчивы к изменениям в процессе 
диагенеза. Хлорит — главный продукт этих изменений, — наряду с 
эпитодом, образуется по обломкам вулканических пород. В пустотах 
между обломочными зернами хлорит обычно образует светло-зеленый 
волокнистый цемент. Нередко отмечается такж е цементация и замеще
ние кальцитом обломочных зерен.

Особый интерес представляют цеолиты. Изучение известных место
рождений осадочных цеолитов показало, что большинство (если не все) 
этих минералов образовалось в процессе диагенеза вулканического ве
щества, часто риолитового стекла [7]. Цеолиты осаждаются в поровом 
пространстве и обволакивают зерна каркаса вулканокластических пес
ков [22, 25, 20]. Из цеолитов наиболее часто встречаются аналышм 
и клиноптилолит, которые представлены столь малыми агрегатами, 
что их оптическое изучение затруднено; поэтому более успешно их ис
следуют в рентгеновских лучах. Процесс превращения пирокластов в 
цеолиты изучался Брамлеттом и Позняком [3], а такж е Дефайсом [7].
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В результате метаморфизма происходит полная перекристаллиза
ция, а на более высокой ступени образуются новые минералы, такие 
как биотит, зеленая роговая обманка и актинолит. Первичные фено- 
кристаллы полевого шпата замещаются агрегатами нового полевого 
шпата и кварца, а такж е биотита. Особенности минеральных ассоциа
ций в определенной степени зависят как  от первоначального состава 
туфов, так и от степени метаморфизма. В общем случае наиболее ха
рактерным минералом метаморфизованных фельзитовых туфов явл я
ется серицит, который ассоциирует с кварцем, биотитом, хлоритом, эпи- 
дотом и клиноцоизитом; мафические туфы представлены главным об
разом актинолитом и хлоритом, а такж е  некоторым количеством био
тита, клиноцоизита и эпидота.

В случае когда степень метаморфизма относительно невысока, 
признаки туфов могут сохраниться. Решающий признак — сохранив
шиеся витрокластические структуры; второй по значению признак —■ 
характер включенных кристаллов или обломков кристаллов. Эти приз
наки являются убедительными, если они сопровождаются ясно вы ра
женной слоистостью; в противном случае не исключено, что первичная 
порода была лавой. Более грубообломочные пирокласты сохраняют 
макроскопические признаки — глыбы и куски пузырчатых и (пли) 
порфировых лав. Валовой химический состав может такж е служить 
подтверждением вулканической природы первичного осадка.

Происхождение и свойства 
вулканокластических отложений

Вначале рассмотрим истинные пирокластические отложения, име
ющие первичное происхождение и являющиеся продуктами изверже
ния; затем вторичные, или переработанные пирокластические осадки, 
и в конце — вулканокластические осадки, образовавшиеся в результа
те разрушения древних вулканических пород.

Первичные пирокластические осадки

Пирокластический материал — это основной продукт вулканиче
ских процессов в пределах островных дуг и вдоль активных континен
тальных окраин. В древних разрезах  подобные материалы связаны 
главным образом с подвижными поясами. Большинство из них по со
ставу являются фельзитовыми — до риолитовых. Лавы, обогащенные 
кремнеземом, имеют большую вязкость и более высокое содержание 
газа по сравнению с лавами с низким содержанием кремнезема и, 
следовательно, представлены в большей степени эксплозивным, чем 
эффузивным вулканизмом (последний характерен для платобазальтов). 
Хотя грубообломочная тефра может локально скапливаться в связи с 
формированием туфовых конусов, более мелкозернистый материал мо
жет переноситься в верхних слоях атмосферы на большие расстояния, 
в результате чего на большой площади образуются слои пепла, кото
рые могут служить маркирующими горизонтами для многих стратигра
фических разрезов. Эти переносимые в атмосфере частицы выпадают 
либо на сушу, либо в воду. Такое выпадение осадков называется п е п -  
л о п а д о м .  При других извержениях раскаленная турбулентная смесь 
обломков и газа может вырываться из кратера и быстро перемещать
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ся вниз по склону почти так  же, как и подводный турбидитный поток. 
Подобные высокоскоростные разрушительные потоки обусловливают 
отложение этих материалов на некотором расстоянии от их источника. 
Из таких материалов состоят отложения п е п л о в о г о  п о т о к а .  
Этот материал может быть образован как  субаэральным, так и под
водным извержением. В результате последнего возникает подводный 
пепловой поток. Извержение б а з и с н о й  в о л н ы  представляет собой 
газообразные облака, которые перемещаются в сторону от основания 
эксплозивной колонны. По своим проявлениям они напоминают п а л я 
щ и е  т у ч и ,  но образующиеся осадки имеют большое сходство с от
ложениями пеплопада.

Г р я з е в ы е  п о т о к и  представляют собой побочные явления при 
извержениях. Ливневые дожди, выпадающие на свежеотложенный пе

пел образуют грязевой поток, ко
торый движется вниз по склону без 
какой-либо заметной сортировки за
хваченного материала. В результа
те образуются неотсортированные 
отложения хаотического строения.

Пеплопады. В пеплопадах извер
женный материал переносится по 
ветру от центра извержения. Он 
обычно сортируется в соответствии 
с градиентом падения скорости, по
этому с удалением от места выбро

са уменьшается мощность скоплений и размер зерен (рис. 9-13). По 
мнению Ш айдеггера и Поттера [41], размерность зерен и мощность от
ложений закономерно уменьшаются по направлению потока. Характер 
выпадающих осадков зависит от направления ветра, его скорости и 
турбулентности, а такж е от высоты облака извержения. Пространст
венный рисунок рассеяния, вероятно, является наиболее надежным спо
собом определения направлений палеоветра [9].

Типичные пеплопады характеризуются хорошей и очень хорошей 
сортированностью и четко выраженным напластованием (рис. 9-14), 
В отличие от пепловых потоков, распространение которых ограничено 
центрами вулканической активности, пеплопады могут занимать об
ширные территории до 7,8-105-4-10,4-105 км2 [36]. В наиболее удален
ных от центра извержения участках пеплопады могут быть представ
лены только прослоем бентонитовых глин мощностью всего лишь не
сколько сантиметров. Такие бентонитовые прослои являются маркиру
ющими горизонтами, представляющими большой интерес для страти- 
графов [26, 45, 8].

Пепловые потоки. Отложения пепловых потоков, также известных 
под названием «игнимбриты», являются продуктом извержения типа 
п а л я щ е й  т у ч и ,  ставшего известным в результате катастрофическо
го извержения вулкана Мон-Пеле в 1902 г. на о. Мартиника в Вест- 
Индии. Этот тип извержения вулкана представлен стремительным, го
рячим, плотным потоком, спускающимся вниз по склону и заполняю
щим крупные понижения в рельефе. И з-за скорости, достигающей 
160 км/ч, и высокой температуры (550—950°С) поток имеет большую 
разрушительную силу. Такие, потоки могут распространяться на рас
стояние 32—97 км от источника извержения. Их мощность меняется в 
значительных пределах, причем верхняя граница относительно ровная, 
а нижняя зависит от рельефа местности. Мощность отдельных про

Рис. 9-13. Уменьшение размерности зе
рен и мощности отложений пеплопада по 
мере удаления от источника. По Катсуи 
[1963 г.], с изменениями
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слоев, представляющих один поток, достигает 100 м, но чаще всего она 
варьирует от 15 до 30 м. Внутренняя слоистость скрыта, но иногда на
блюдается общая зональность, возникающая в результате неравно
мерного охлаждения верхней и нижней частей толщи потока. Быстрое 
накопление раскаленных туфов препятствует выделению тепла и при
водит к тому, что обломки пемзы и осколки вулканического стекла ча
стично или полностью расплавляются или разрушаются. В результа
те образуется сваренный туф (рис. 9-15). В общем случае нижняя 
часть толщи является более сваренной по сравнению с верхней частью,

Рис.. 9-14. Отложения пеплового д о ж д я  с хорошей слоистостью, 
озеро Л аахер ,  Эйфель, ФРГ. Фото Шминке

которая имеет более высокую пористость. Чем больше степень сварен- 
ностн, тем плотнее конечный продукт. Многие так называемые риолиты 
при ближайшем рассмотрении оказываются сваренными туфами. П о
левые данные, касающиеся пепловых потоков, свидетельствуют о 
сплющивании и уплотнении обломков пемзы, многие из них характери
зуются трещинами растяжения, будинажем, черепитчатой структурой 
и следами вращения; все эти признаки можно использовать для опре
деления направления их перемещения. С этой же целью можно исполь
зовать движение, происходящее в некоторых случаях в процессе свари
вания или после него (реоигнимбрнты Кука [4 ]) ,  в результате которо
го появляются элементы деформации и текстуры ламинарного течения 
[43]. Кроме того, на направление движения указывает некоторое 
уменьшение мощности и размерности (рис. 9-16) [14]. Сортирован- 
ность их значительно хуже, чем у отложений пеплопадов [30, 48].

Иногда пепловые потоки могут следовать один за другим без пе
рерыва, тогда как в других случаях между двумя потоками проходит 
значительный промежуток времени. В последнем случае может н а 
блюдаться переслаивание с почвенными горизонтами, а такж е с отло
жениями пеплопадов, аллювия, грязевыми потоками и лавами.
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В работах Гилберта [19], Фишера [13] и Шминке и Соунсона [43] 
приведены детальные описания отложений пепловых потоков. Пробле
ма в целом освещалась и обобщалась Смитом [44], Россом и Смитом 
[39] и Куком [4].

Фиске [16] и Фиске и М ацуда [17] описали подводные отложения 
пепловых потоков. Обломочный материал этих потоков быстро остывал 
при осаждении на дно, где он образовывал плотный турбидитный по
ток. Такие отложения гораздо лучше сортированы, чем осадки суба- 
эральных пепловых потоков. К ак и подводные турбндитные потоки, 
они могут распространяться на большие расстояния. Обычно в первую 
очередь осаждаются кристаллические и лититовые обломки; тонкий 
пепел переносится на большее расстояние; частицы пемзы всплывают

Рис. 9-15. Сваренный туф, горы Сан-Мигель, ш тат  Колорадо, США. Без анализато
ра, X 22.
К р у п н ы е  э в г е д р а л ь н ы е  к р и с т а л л ы  п л а г и о к л а з а ,  а т а к ж е  к л и н о п и р о к с е н а  и би от и та  в м ассе  вул
к а н и ч е с к о г о  с т е к л а ,  п р е д с т а в л е н н о г о  м н о г о ч и с л е н н ы м и  с ж а т ы м и  о с к о л к а м и

Рис. 9-1. Разм ер  обломков и мощность игнимбритов П и кч у р -Д ж о р дж  (олигоцен — 
миоцен) в бассейне Д ж о н -Д ей ,  ш тат  Орегон, США. По [12, 13, 14], с изменениями.
1 — и з о п а х и т ы ,  ф у т ы ;  2 — к о н т р о л ь н ы е  т о ч к и ;  3 — р а з м е р  о б л о м к о в ,  д ю й м ы ;  4 — предполагаем ая  
г р а н и ц а  т о л щ и  К у л и н г
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на поверхность и рассеиваются волнами или течениями, а в случае их 
оседания на дно образуют верхний (и наиболее крупнозернистый) слой 
отложений.

Отложения базисной волны [50] характерны для мааровых вулка
нов. Образуются они газообразными изверженными облаками, переме
щающимися горизонтально с большой скоростью. Однако они сущест
венно отличаются от отложений раскаленной палящей тучи маломощ
ными, но выдержанными слоями и тем, что могут иметь пологую косую 
слоистость, а в некоторых случаях в них фиксируются ритмические цик
лы. Вулканические глыбы, попадающие в эти отложения, создают 
«проседание слоев» в подстилающих породах. Отложения базисной 
волны во многом напоминают отложения пеплового дождя,' но косая 
слоистость и волнообразные формы (антидюны) отличают их от обра
зований пеплового дождя. Характерные формы пластов были описаны 
в работах Фишера и Уотерса [15], Кроу и Фишера [6].

Грязевые потоки. Ливневые дожди, сопровождающие извержения 
или выпадающие вскоре после них на свежеотложенный пепел и шлак, 
образуют мощные грязевые потоки, или лахары  [32]. Весь этот мате
риал движется вниз по склону и происходит беспорядочное его накоп
ление, которое характеризуется отсутствием сортированности и сло
истости, хотя иногда и отмечается грубая зональность [42]. В туфоген
ный матрикс могут внедряться глыбы диаметром до метра. О том, что 
такие отложения привнесены грязевыми, а не пепловыми потоками, 
свидетельствуют отсутствие признаков сваренности, отсутствие разру
шенной пемзы и разнообразие обломков породы. Вулканические гря
зевые потоки могут такж е вливаться в море или быть связанными с 
подводными оползнями. Такие потоки могут постепенно переходить в 
турбидитные потоки, и в этом случае они обладают всеми свойствами, 
характерными для турбидитов.

Вторичные (переработанные] пирокластические осадки

В результате вулканических извержений происходит перекрытие 
или разрушение растительного покрова. Свежеотложенная тефра, з а 
легаю щ ая на крутых склонах, особенно подвержена быстрой эрозии. 
Исчезновение растительного покрова обычно ведет к образованию' 
оползней. Эти процессы, сопровождаемые ливневыми дождями, по
ставляют огромное количество обломочного материала и способству
ют образованию обломочных потоков, которые заполняют верховья рек 
и быстро перемещаются вниз по течению. Этот материал слагает гря
зевые потоки или со временем перерабатывается в речной аллювий и, 
наконец, может быть вынесен в море, где он разносится морскими дон
ными течениями. Часть этих отложений может быть смыта с шельфа 
и перенесена дальш е в море в виде турбидитного потока.

Многим из этих переработанных отложений свойственны хорошая 
сортированность, слоистость и другие особенности строения, присущие 
тому или иному механизму отложения. П ереработанная тефра может 
смешиваться с обычными кластическими обломками. Подводные отло
жения могут быть смешаны даж е  с известковым раковинным материа
лом. Установление первичного вулканического характера этих отло
жений зависит от выявления витрокластических структур, присутствия 
обломков кристаллов таких минералов, как роговая обманка и оливин, 
и от химических аномалий валового химического состава.
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Эпикластические вулканические осадки
Древние вулканические толщи подвергаются разрушению и эро

зии, и их обломки содержат большое количество вулканического де
трита. Например, Веб и Поттер [51] отмечали, что потоки, протекаю
щие по риолитовому плато, содержат пески, состоящие главным обра
зом из обломков риолитовых пород с меньшим содержанием вулкано
генного кварца и полевых шпатов. Почти две трети зерен песка из ре
ки Колумбия, Даллес, штат Вашингтон, имеет вулканическое проис
хождение [53]. К ак  можно отличить лититовые песчаники вулканиче
ского происхождения от пирокластических песков? Поскольку эти пес
ки образовались из более древних вулканических пород, то они почти 
не содержат вулканического стекла; нестабильное вулканическое стек
ло за длительный промежуток времени денитрифицировалось и пре
вратилось в обломки глинистой размерности. Д л я  таких отложений, в 
отличие от измененных туфов, не характерна обычная витрокластиче- 
ская структура. Они почти всегда перемешаны с материалами, образо
ванными из невулканических источников.
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ГЛАВА 10. ИЗВЕСТНЯКИ И ДОЛОМИТЫ

Введение
Определения

Среди промышленников, занимающихся изготовлением извести, тер
мин и з в е с т н я к  (дословно с английского — известковый камень) яв
ляется общим обозначением пород этого класса, состоящих по край
ней мере на 80% из карбонатов кальция и магния; при отжиге (каль
цинировании) их образуется продукт, с которым при прибавлении 
воды происходит реакция гашения. Хотя термин является буквальным 
обозначением, геологи в настоящее время используют его для не
сколько большей группы пород. Термин к а р б о н а т и т  такж е употреб
ляется для этих пород [175], но в последнее время от него отказались, 
так как  он применяется и к некоторым породам неосадочного генезиса 
[154].

В целом термин и з в е с т н я к  применяется только к тем породам, 
в которых карбонатная фракция преобладает над некарбонатными ком
понентами. Если, например, обломочный кварц песчаной фракции со
ставляет более 50%, предпочтительнее будет термин известковый пес
чаник. Точно так же породы, в которых глинистого материала больше,

чем карбонатной фракции, правиль
нее называть не известняками, а из
вестковыми глинами.

Обычно термин и з в е с т н я к  
употребляют для тех пород, в кото
рых карбонатная фракция состоит 
преимущественно из кальцита или 
арагонита, а термин д о л о м и т  
оставляют для пород, преимущест
венно состоящих из минерала до
ломита, хотя последний является из
вестьсодержащей породой. Кроме 
того, имеются породы, содержащие 
как кальцит, так и доломит. Клас
сификация этих пород промежуточ
ного состава будет подробно рас
смотрена в разделе о доломитах.

К сожалению, во многих случа
ях термин и з в е с т н я к  является 
слишком общим обозначением раз
ных групп пород. Известняки имеют 
различный генезис (рис. 10-1). Одни 
из них — обломочные или детрито- 

вые, перенос и отложение их происходит механическим путем; другие 
представляют собой химический или биохимический осадок и образуют
ся на месте. Первый тип обладает гидродинамическими структурами и 
текстурами и не отличается от других пород, переносимых и отлагаемых 
с помощью волн и течений. Второй тип имеет весьма разнообразное

Р аство р е н н ы е  карбонаты Л  
ги д ро сф еры ______ J

Эндогенные или
А в т о х т о н н ы е

и з в е с т н я к и

2h,Kl и

1 Э п и ген етически е,
Э к зо ге н н ы е , или или

А л т о х т о н н ы е  | М етасоматичес -
и з в е с тн я к и  : Д и аге н ез кие известняки

Сг,  С1 и т.д. j Dol и т.д.

ис. 10-1. Генетическая классификация 
звестняков.
— известковы й туф ; Cg — ракуш ечник, Ch — 
ючий мел; К* — клинтит; Сг — калькарени т; 
I — кальцилю тит; Dol — доломит
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строение. Обломочные известняки имеют слоистость, обусловленную 
действием течений; известняки, образовавшиеся на месте, характеризу
ются с л о и с т о с т ь ю  н а р а с т а н и я .  Как обломочные, так  и хемоген- 
ные известняки могут претерпеть глубокие изменения под действием 
различных постседиментациоцных преобразований и частично потерять 
первоначальные признаки. Эти эпигенетические или диагенетические 
породы характеризуются специфическими особенностями строения.

Тот факт, что породы столь разнообразного происхождения объ
единяются общим термином известняк, скорее скрывает, чем освещает 
их происхождение. По этой причине Грабау [125]' отказался от терми
на и з в е с т н я к  и выделил обломочные карбонаты в калькарениты и 
т. д., а осажденные карбонаты в кальцигранулит и ему подобные. Но 
термин известняк уже прочно вошел в употребление и в будущем, без 
сомнения, будет употребляться как промышленный, а возможно и по
левой термин. Укоренившееся использование термина трудцо изменить, 
хотя отказ от него позволил бы детальнее наблюдать и лучше пони
мать известковосодержащие породы.

Распространение известняков

Известняк — очень распространенная осадочная порода. Оценки, 
основанные на полевых подсчетах, показали, что известняки (и доло
миты) составляют от одной пятой до одной четвертой части страти
графического разреза (см. с. 34). Известняки (и доломиты) могут 
иметь любой возраст, даж е  самый древний докембрийский (архейский), 
хотя в более древних отложениях они распространены значительно 
меньше, чем среди более молодых пород. Наиболее известные древней
шие известняки — известняки Стипрок в Канаде [173] и известняки 
свиты Булавэян в Южной Африке [291]. Им более 2,6 млрд. лет. М ощ 
ные широко распространенные толщи известняков и доломитов обычны 
для позднего докембрия (протерозоя) и очень широко распространены 
в разрезе нижнего палеозоя, особенно в Северной Америке. В общем 
более древние карбонатные отложендя чаще представлены доломитом; 
в известняках Северной Америки отношение C a/M g, по-видимому, по
степенно возрастает с уменьшением возраста пород [66].

Н а устойчивых древних платформенных территориях известняки 
(и доломиты) представлены маломощными, но широко распространен
ными пластами. В ордовике они покрывали почти всю древнюю Северо- 
Америкапскую платформу. В окраинных миогеосинклинальных участках 
мощность их значительно больше и в некоторых случаях достигает 
5 ООО м [295]. В эвгеосинклинальных трогах они часто отсутствуют, 
но в некоторых случаях представлены маломощными турбидитами или 
аллодапическими известняками.

Экономическое значение известняков

Известняки представляют интерес, в частности, благодаря их про
мышленному значению [188]. Некоторые из них, такие как популярный 
бедфордский камень в штате Индиана, широко используются в Соеди
ненных Ш татах в качестве строительного материала. Раздробленный 
известняк используется для приготовления бетона, как дорожное по
крытие, а в порошкообразном виде — в сельском хозяйстве для обработ
ки растений. Из него при обжиге получается известь, он является гл ав 
ной составной частью при изготовлении портланд-цемента, использует
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ся как  флюс при выплавке железных руд, а такж е в качестве наполни
теля при изготовлении бумаги. Еще одним стимулом для изучения из
вестняков является их экономическое значение и роль как подземных 
хранилищ нефти и воды [113]. От трети до половины добываемой в 
мире нефти извлекается из коллекторов, представленных известняками 
и доломитами. В некоторых скважинах дебиты нефти из карбонатных 
коллекторов являются уникальными и превышают 100 000 баррелей в 
сутки. Районы распространения известняков характеризуются карсто- 
образованием, результатом растворения. Потоки подземных вод через 
сложную сеть каналов выходят на поверхность в виде крупных источ
ников. Подобные водяные системы особенно чувствительны к загряз
нению.

Основные библиографические источники

Поскольку карбонатные отложения составляют значительную часть 
разреза осадочных пород, петрологи должны быть знакомы с их свой
ствами, распространением, а понимание их роли и происхождения иг
рает существенную роль в изучении истории Земли.

Обобщение современных знаний в небольшой главе является труд
ной задачей. Изучающим этот предмет следует обратиться ко многим 
работам. Среди них монография Кайе, переведенная Кароцци на анг
лийский язык [46, 44], публикации Хаддинга [136, 137, 138] и более 
поздние Батхерста [18], а такж е Чиллингара, Биссела и Файрбриджа 
[52] являются фундаментальными исследованиями по известякам. К 
более поздним относятся публикации симпозиумов по региональным 
аспектам карбонатного осадконакопления [193], о классификации кар
бонатов [146], о доломитизации и диагенезе известняков [261], по оса
дочным фациям карбонатных пород [104], по карбонатному осадкона- 
коплению в Центральной Европе [234], а такж е материалы конферен
ции по карбонатным цементам [39]. Д ругая  ценная информация по 
этому вопросу содержится в специальных выпусках ж урнала «Седи
ментология», посвященных литификации карбонатных осадков [ПО], 
а такж е в ряде статей по геохимии карбонатных осадков и осадочных 
карбонатных пород Графа [126, 127, 128, 129, 130]. К монографиям, 
рассматривающим другие специальные аспекты проблемы, относятся 
работы Джонсона по органогенным известнякам [171, 172], работы Го
ровица и Поттера [159] по петрологии органогенно-обломочных карбо
натов. Опубликованы многочисленные сведения о современных карбо
натных осадках. Библиография Поттера [255] по карбонатам — пре
краснее руководство, содержащее обширную литературу как по 
молодым, так и по древним карбонатам.

Современные карбонатные осадки

Известковые осадки широко распространены в современном мире. 
Недавно хорошее обобщение обширной литературы по этому предмету 
было дано Роджерсом [277] и Батхерстом [18]; имеется более ранняя 
и крупная монография по современным карбонатам Пиа [250]. Задача, 
которую мы ставим здесь, заключается в том, чтобы перечислить и 
классифицировать разнообразные фациальные условия, в которых на
капливались карбонатные осадки, и установить природу этих отложе
ний. Если действителен метод актуализма, то мы сможем ожидать, что 
современные фации и осадки будут отражены в геологическом разрезе.
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Распространение и распределение
Имеется пять основных групп современных карбонатных осадков 

(не все из них имеют одинаковое значение): мелководные морские 
осадки, глубоководные морские карбонаты, карбонаты эвапоритовых 
бассейнов, карбонаты пресноводных озер и источников и эоловые кар
бонаты. Поскольку большинство отложений геологического прошлого 
принадлежит к I группе, ей уделено особое внимание. Однако глубоко
водные морские карбонаты наиболее широко распространены в совре
менном мире, и сейчас признается, что значительное количество древних 
карбонатов имеет глубоководное происхождение. Карбонаты эвапорито- 
вого происхождения, а такж е те, которые отложились в пресноводных 
озерах и источниках, и карбонатные дюны, несмотря на незначительное 
распространение, такж е заслуживают изучения.

Мелководные карбонаты. Хотя мелководные морские карбонаты бы
ли очень широко распространены в геологическом прошлом, сегодня их 
обнаруживают лишь в немногочисленных местах. Лучше всего извест
ны  и широко распространены карбонаты Флоридско-Багамского регио
на. Большая Багам ская  Банка  представляет собой едва затопленное 
плато у побережья Флориды около 700 км длиной и до 300 км шири
ной. Большая часть ее покрыта толщей воды, не превышающей 10 м. 
Незатопленные участки представляют собой архипелаг островов, круп
нейшим из которых является о. Андрос. Осадки этого района были 
описаны Иллингом [163], Ньюэллом и Ригби [240, 239, 265, 266, 166]. 
Вкратце отметим, что отложения главным образом представлены из
вестковыми песками, как органогенно-обломочными, так  и оолитовыми, 
и в меньшей степени тонкозернистыми карбонатными илами и рифовы
ми образованиями. Пески покрывают большую площадь отмелей и н а 
ходятся в движении, образуя обширные поля субаквальных дюн [11]. 
Илы приурочены к мелководным и приливно-отливным участкам, рас
положенным к западу или с подветренной стороны о. Андрос; рифовые 
постройки образуют узкие ограниченные тела, располагающиеся глав
ным образом с надветренной (восточной) стороны Багамской платфор
мы. Часть карбонатных осадков выносится с платформы и переотла- 
гается в соседних глубоководных бассейнах, таких как бассейн Тонга 
в Атлантическом океане и Колумбийский бассейн [31]. Карбонатные 
пески такж е накапливаются в незатопленных частях банки в виде суб
аэральных дюн.

Карбонатные отложения Флоридской платформы сходны с выше
описанными [117, 118] и состоят из рифовых карбонатных построек, за- 
рифовых песков и лагунных плов. Пески частично органогенно-обломоч
ные, частично оолитовые. Особый интерес представляют при
брежные илы залива Флорида, которые, по-видимому, связаны с «лу
говыми» скоплениями морской травы (Thalassia ). Эти луга создают 
препятствие и гасят турбулентность, способствуя таким образом отло
жению илов.

Другими районами интенсивного накопления мелководных карбо
натных осадков являются банка Кампече, прилегающая к Юкатану, и 
шельф Гондураса. Банка Кампече была описана Логанрм с соавторами 
[205], а осадки этого района были исследованы Хоскинсом [160], 
Фолком и Роблесом [99], а такж е Хардингом [149]. Карбонатные осад
ки шельфа Гондураса менее известны, однако в настоящее время они 
являются объектом изучения [227, 119].

Отложения карбонатных песков и илов, а такж е рифовых постро
ек обнаружены на побережье Персидского залива [161]'. Прибрежные
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лагуны и приливно-отливная полоса этого района содержат чрезвычай
но соленые воды; засолоненные фации присутствуют и в смежных рай
онах; обычно они представлены плоскими соляными участками, време
нами подвергаемыми затоплению (себхой) [297, 179]. В результате 
эвапоритовые отложения тесно связаны с карбонатами.

Другие области накопления мелководных карбонатных осадков, го
раздо менее известные, находятся у берегов Западной Австралии [204] 
и Квинсленда. Участок залива Ш арк на западном побережье местами 
сильно засолонен и известен, в частности, своими строматолитовыми 
фациями [203, 204]'. Шельф Квинсленда сравним по площади с Багам
ской платформой. Здесь находится широко известный, протягивающийся 
более чем на тысячу миль Большой Барьерный риф [228]'. Окаймляю
щие барьерные рифы и атоллы, расположенные во всех частях Тихого 
океана и в других тропических водах, описаны в литературе. Хотя эти 
отложения занимают малую площадь, они дают большую информацию 
по рифовым постройкам, их структуре и развитию [185]. К наиболее 
известным можно отнести отложения острова Фунафути [64], Гуама 
[288] и Бикини [85].

Можно отметить, что прибрежные морские карбонаты накаплива
ются в нескольких специфических карбонатных обстановках: рифовой, 
приливно-отливной, скоплений «луговой» травы Thalassia, открытых 
отмелей или шельфовой и субаэральной дюн. Основная часть нлов на
капливается в приливно-отливной и «луговой» фациальных обстановках, 
песчаники встречаются в зоне открытого шельфа и в дюнах.

Глубоководные морские карбонаты. Современные глубоководные 
карбонаты принадлежат к двум классам: к турбидитам, или осадкам 
открытых морей, и к пелагическим глубоководным морским осадкам. 
Первые, несмотря на меньшее распространение, более обычны для гео
логических толщ; пелагические карбонаты, наиболее широко распро- 
траненные в современных океанах, бедно представлены или вообще не 
представлены в древних толщах.

Турбидиты, или карбонаты бассейнов, лишь недавно установлены 
как в современных морях, так  и в древних геологических разрезах. От
ложения образуются в бассейнах глубиной в несколько тысяч метров. 
Они представлены толщами с градационной слоистостью, чередующи
мися с местными осадками, либо пелагических карбонатов, либо тонко
зернистыми терригенными. Н а их мелководное происхождение указыва
ют включения органического детрита, например обломки известковых 
красных водорослей (H alim eda ). Осадки этого типа пространственно 
и генетически связаны с рифами и образуются за счет их разрушения, 
а затем переносятся в глубоководные зоны турбидитными потоками. 
Такие осадки были описаны в бассейне Тонга, на Багамских островах, 
в Колумбийском бассейне, в южной части Багамского архипелага [31] 
и в глубоководной части Мексиканского залива у берегов Кампече [68]. 
По-видимому, эти отложения характерны для древних геологических 
разрезов (см. с. 474).

Н аиболее широко распространенные глубоководные морские карбо
наты представлены морскими птероподовыми или глобигериновыми 
илами; последние встречаются гораздо чаще. Глобигериновый ил по
крывает площадь 125Х106 км2; птероподовый — 2 Х Ю 6 км2 [186]. Сред
ние глубины накопления этих отложений соответственно 3 600 и 2 000 м. 
Глобигериновый ил состоит главным образом из раковин планктонных 
фораминифер, среди которых основной является Globigerina. Содержа
ние карбоната в иле колеблется от 30 до 90%, составляя в среднем
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65%. Эти отложения наиболее часто встречаются в низких широтах, и 
их распространение, по-видимому, коррелируется с соленостью поверх
ностных вод; наиболее широко они распространены в районах с макси
мальной соленостью поверхностных вод [334], однако отсутствуют в 
местах значительного погружения океанического ложа. Очевидно, бо
лее холодные глубинные воды способствуют растворению известковых 
раковин фораминифер. Глубина, ниже которой процесс растворения 
преобладает над процессом аккумуляции, составляет около 4 000 м. 
Содержание карбонатов ниже этой глубины быстро падает; карбонаты 
практически полностью отсутствуют глубже 6 ООО м. Хотя некоторые 
карбонатные осадки, как, например, писчий мел, имеют сходство с со
временными илами, полагают, что лишь очень м алая  часть морских из
вестняковых отложений геологического разреза образовалась на абис
сальных глубинах. В какой-то мере это может быть связано с тем, что 
планктон, содержащий известь, появился только в меловом периоде. 
Д о этого пелагические карбонаты образовываться не могли.

Пресноводные карбонаты. В некоторых современных пресноводных 
озерах образуются рыхлые известковые землистые отложения, н азы ва
емые м е р г е л е м  [69]. Озера с мергелевыми отложениями типичны 
для районов Северной Америки, покрытых известковыми ледниковыми 
наносами [330]. Пласты мергеля такж е  подстилают многие пресновод
ные болота, указы вая на ранее существовавшие озерные условия. Часто 
такие мергели бывают глинистыми и, следовательно, пригодны для из
готовления портланд-цемента.

В настоящее время известковые отложения такж е образуются при 
испарении вод некоторых источников и рек. И з в е с т к о в ы й  т у ф  — 
губчатое, пористое вещество, образующее маломощные поверхностные 
осадки вокруг источников и родников и особенно в реках; редко х ар ак 
теризуется широким распространением и встречается главным образом 
в современных или четвертичных отложениях. Т р а в е р т и н  — плотное 
слоистое вещество, особенно типичное в кавернах известняка; образует 
относительно небольшие залежи и, подобно известковому туфу, имеет 
в основном четвертичный или современный возраст.

Эвапоритовые карбонаты. И з незначительных скоплений карбоната 
кальция, связанных с аридным климатом, наиболее широко распростра
нены к а л и ч е. Эти обогащенные известью отложения обнаружены в 
почвах районов с полуаридным климатом. Капиллярные силы вытяги
вают известьсодержащие воды к поверхности, где в результате испаре
ния образуется обогащенное известью каличе. Поскольку они образу
ются только в районах с ограниченным выпадением осадков, эти отло
жения являются важным показателем климатических условий.

Эоловые карбонаты — небольшие скопления карбонатного песка — 
обломки прибрежных рифов — накапливаются на пляж ах  и в дюнах, 
связанных с этими пляжами. Известковые эоловые отложения встреча
ются на Бермудских [287, 215] и многих островах Багамской платфор
мы. Подобцые дюнные отложения являются самоцементирующимися 
и, как некоторые пляжевые пески, быстро литифицируются; последние 
называются пляжным известковистым песчаником.

Обстановки карбонатного осадконакопления

В этом кратком обзоре современных карбонатных осадков п оказа
но, что накопление карбонатов происходит в различных фациальны х 
обстановках (рис. 10-2). Наибольший интерес для геолога представля
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ют мелководные морские карбонаты и сопутствующие отложения, ко
торые они формируют, а именно эоловые или чаще турбидиты открыто
го моря. Сами мелководные фации являются сложными и включают 
приливно-отливные или близкие к ним выровненные участки, более об
ширные площади шельфа и банок, окраинные рифы и зарифовые ла
гуны. К аж д ая  обстановка оставляет свой собственный отпечаток на 
структуре и текстуре отлагающихся карбонатов. В засушливых районах 
повышенная соленость мелководных и частично ограниченных лагун и 
приливно-отливных участков может привести к образованию эвапори- 
товых осадков, тесно связанных с карбонатами.

/ ^ 2  [ ^ 3 + + +  5

Рис. 10-2. Схематический профиль, показывающий основные фациальные обстановки 
морского карбонатного осадконакопления. По П лейф орду  [1972, Ann. Soc. Geol. 
Belgique, v. 95].
/  — глубоководны е фации с прослоями турбидитов; 2 — ф ации предрифовой зоны; 3 — рифовые 
фации; 4 — ф ации тылового риф а; 5 — ф ундам ент

Среди глубоководных наиболее важны турбидитные обстановки от
крытых морских бассейнов, примыкающих к карбонатным массивам. 
Абиссальные обстановки, представленные пелагическими отложениями 
и широко распространенные в современных океанах, отсутствуют или 
весьма слабо представлены в геологическом разрезе.

Фации озер и источников играют второстепенную роль в геологи
ческом разрезе, а почвенные фации, в которых образуется каличе, ши
роко представлены в древних отложениях. Отложения этого типа по
являются в самой верхней части аллювиальных циклов, например, в 
древнем Красном Песчанике Уэльса [5]. Подобные известковые на
копления известны в аллювиальных отложениях кэтскиллской форма
ции девона [6], в миссисипской формации М ок-Чанк в Пенсильвании 
и в триасовых отложениях близ Йорка, штат Пенсильвания [57].

Петрология современных карбонатных осадков

Морские отложения шельфов и банок состоят из рифогенных пород, 
песков (различных типов) и илов. Пески гораздо более широко распро
странены как по площади, так  и по объему. Местами оии представлены 
оолитовыми песками. Н а Багамах, особенно вблизи южного окончания 
побережья Тонга в Атлантическом океане, а такж е в других местах, 
пески накапливаются в виде огромных баров — разнообразных субак- 
вальных дюн, которые могут вымываться при отливах [11]. В других 
местах пески имеют смешанный состав, часто органогенно-обломочный. 
Многие составные песчаные зерна являются микрокристаллическими 
агрегатами, которые могут быть представлены микритизированными 
или деградированными оолитами или скелетными зернами, а также
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могут представлять собой фекальные пеллеты или карбонатные илы. 
Соотношения различных компонентов разнообразны и определяют вы
деление фации в классе песков [266, 239]. В некоторых местах, где 
пески не подвержены значительным перемещениям, обломки зерен це
ментируются, соединяясь вместе с микритовым карбонатом и образуя 
скопления так называемого «виноградного камня» [163]. В некоторых 
районах эти фации широко распространены.

Т а б л и ц а  10-1
Процентное распределение веществ, входящих в состав современных 
известковых осадков. По {332]

Компоненты А Б в

Органические вещества

Водоросли известковые 2 2 ,8 25,1 18,1
Моллюски 15,8 17,5 12,2
Фораминиферы 11,7 9 ,0 17,3
Кораллы 9 ,0 9 ,3 8 ,2
Спикулы, всего 3 ,6 4 ,3 2,1
Отпечатки ходов червей 1,8 1 ,4 3 ,0
Панцирные 1.2 1,4 0 ,7
Мшанки 0 ,3 0 ,4 Сл.

Прочие компоненты

Ил 13,2 13,9 11,7
Глина (с иголками арагонита) 10,2 7 ,8 14,8
Минералы (главным образом кварц) 2 ,8 3 ,9 0 ,5
С аСОэ (неопределимые формы) 5 ,5 5 ,3 6 ,0
Оолиты 0,8 0 ,4 1,6
Пеллеты (фекальные комочки) 1,3 Ст. 3 ,8
Обломочный материал 0 ,2 — 0 ,8

В с е г о 100,2 99,7 100,7
А — среднее по 50 образц ам  Ф лориды и 24 образц ам  Б агам ски х  о-вов. Б — среднее по 50 об 

разц ам  Ф лориды. В — среднее по 24 образц ам  Б агам ски х  о-вов.

В табл. 10-1 показано относительное содержание органических 
остатков и других материалов в песчаниках. Эти данные, а такж е ряд 
других, например [117], показывают, что всего несколько типов орга
низмов поставляют значительную долю обломочного вещества. П риме
чательна роль современных водорослей, выделяющих известь [332]. 
Необходимо отметить такж е относительно подчиненное значение ко
раллов, так называемых коралловых рифов (табл. 10-2). Относительное 
значение разных компонентов как источников извести не обязательно 
отображается указанным в таблице процентным соотношением, по
скольку некоторые из них являются более устойчивыми и лучше сохра
няются, образуя зерна песка, другие быстро подвергаются разрушению 
и существуют только в виде частиц размерности илов или глин [50]. 
Тем не менее водоросли, по-видимому, имеют наиболее важное значе
ние при образовании как песков, так  и илов.

Пески, особенно в районах, где они подвержены значительным 
перемещениям, хорошо отсортированные, стратифицированные и косо
слоистые [105]. Там, где пески надвигаются на пляж, из них может 
сформироваться пляж евая известковая порода [116, 84, 325], а там, 
где они перемещаются в сторону суши, образуются дюны с крупно
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масштабной косой слоистостью. Песчаникам этих дюн свойственны 
самоцементация и быстрая литификация [287, 215].

Известковые илы н,а Багамах, как правило, менее распространены, 
чем карбонатные пески. Они наиболее обильны на мелководных участ
ках и приливно-отливной полосе к западу от о. Андрос и составляют 
более 50% отложений Флоридского залива [117]. В приливно-отливной 
зоне илы образуют тонкие слойки, которые, по-видимому, связаны с 
развитием водорослевого покрытия. Там, где это покрытие обнажается 
и только изредка затопляется, ил покрывается трещинами усыхания.

Т а б л и ц а  10-2

Количественный биологический состав современных рифовых осадков. По [340]

Компоненты А Б В Г

Водоросли известковые 
Моллюски
Кораллы  мадрепоритовые 
■Фораминиферы

4 8 .5  
17,8
16.6 
6 ,3

25,1
17,5
9,1
9 ,0

18,0
12,2
8 ,2

17,3

42.5 
15,2
34.6 

4,1

В с е г о 89 ,2 6 0 ,9 55 ,7 96,4

Отношения компонентов

Водоросли — кораллы 2 ,92 2,70 2,20 1,23
Водоросли — моллюски 2,72 1 ,43 1,47 2,79
Водоросли — фораминиферы 7 ,7 0 2 ,80 1,04 10,03
Моллюски — фораминиферы 2,82 1,94 0,71 3,71
Моллюски — кораллы 1,07 1,88 1,49 0,44
Кораллы  — фораминиферы 2 ,64 1,01 0 ,47 8,44

А — рифы П ёрл и Хермис, Б — Ю го-Восточная Ф лорида, В — Б агам ски е  острова, Г — о. Мур- 
реа, А встралия.

Субаквальные илы часто пеллетовые и формируют особый вид песка. 
Происхождение этих арагонитовых илов является предметом многих 
исследований. Хотя имеется неясность в вопросе, каким образом мор
ская вода насыщается карбонатом кальция, не остается никаких сом
нений, что мелководные морские воды, частично изолированные, могут 
быть насыщены карбонатом кальция, и из таких вод карбонат может 
осаждаться в виде арагонита. В условиях существования турбулентных 
потоков могут образовываться оолиты; в спокойной воде арагонит 
осаждается в виде крошечных игольчатых кристаллов. Обнаружение 
иголок арагонита в мелководных лагунах Багам  является свидетельст
вом прямого выпадения карбоната кальция [58]. Однако последние 
исследования показали, что иглы арагонита могут образоваться из тка
ни водорослей и выделяться при распаде органического вещества [210]. 
Они имеют те ж е размеры, морфологию и изотопный состав [213], что 
и иглы арагонита в илах (изотопный состав осажденного карбоната 
иной). Недавнее изучение продуктивности водорослей в районе Флори
ды показало, что илы действительно имеют органическое происхожде
ние [317]. Н а побережье Омана, однако, есть убедительные признаки 
неорганического осаждения [179]'. Возможно также, что некоторые 
илы представляют собой продукт тончайшего раздробления скелетного 
материала [50].
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Рифогенные породы являются результатом биоценоза нескольких 
видов организмов. Как видно из табл. 10-2, кораллы занимают относи
тельно подчиненное положение д аж е  в так  называемых «коралловых 
рифах». Организмы, формирующие риф Фунафути, распределяются сле
дующим образом (в порядке убывания): покрывающие коралловые во
доросли (L tho tham nium ) , другие водоросли (H alim eda ), раковины фо- 
раминифер, кораллы [92]. Весьма существенным для рифов является 
развитие таких форм, которые создают устойчивый к действию волн 
каркас. Другие формы включают детрит, который внедряется в этот 
каркас и обрастает его. Рифы представляют собой острова активной 
жизнедеятельности. Сначала они растут благодаря известковому мате
риалу, отлагаемому живущими организмами (главным образом бенто
сом). Почти сразу после возникновения рифы возвышаются над окру
жающим дном. Когда они в своем росте достигают зоны действия тур
булентности, порождаемой волнами, детритовый материал сносится п 
осаждается на обращенной к морю стороне рифа, расширяя рифовую 
платформу. Растущее ядро может вспоследствии расшириться и запол
нить боковой детритовый шлейф. Некоторые рифовые обломки перено
сятся на большие расстояния; в глубоководных участках перенос осу
ществляется турбидитными потоками. Таким образом, рифы дают нача
ло отложениям гораздо более протяженным, чем сама рифовая 
постройка. Некоторые обломки выбрасываются на риф: образуется 
остров, который при определенных условиях укрепляется раститель
ностью.

Все описанные выше типы осадков, а такж е фациальные обстанов
ки, в которых они образовались, представлены в древних карбонатных 
разрезах. Калькарениты или карбонатные пески являются весьма рас
пространенными, так  же, как и кальцилютиты (сцементированные 
известковые и л ы ) , которые распространены даж е шире, чем карбоцат- 
ные пески в современных осадках. Рифовые породы, представленные 
в древних толщах и в современных отложениях, занимают незначитель
ную часть от общего объема карбонатных пород. Однако многие карбо
натные постройки геологического прошлого не являются коралловыми 
рифами, а по-видимому, представляют собой скопления карбонатного 
ила.

Минеральный и химический состав

Карбонатные минералы

Поскольку известняки — карбонатные породы, основными минера
лами в них являются карбонат кальция, арагонит и доломит. Некоторые 
известняки в небольшом количестве содержат такж е анкерит и сидерит. 
В наибольших количествах содержатся кальцит и доломит, в мень
ших — арагонит, анкерит и сидерит. З а  исключением арагонита, все 
минералы имеют гексагональную сингонию, являются одноосными, от
рицательными и имеют совершенную по ромбоэдру (1011) спайность. 
Доломит, сидерит и анкерит имеют искривленные поверхности спайно
сти, обычно четко наблюдаемые только в очень больших кристаллах. 
Все эти минералы имеют высокое двупреломление и переменный 
рельеф.

Кальцит и доломит наиболее трудно различимы. Габитус обычных 
кристаллов кальцита скаленоэдрический; редко ромбоэдрический, х а 
рактерный для доломита. З а  исключением некоторых жил и выполне
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ний жеод, а такж е очень редких «песчаных кристаллов», кальцит редко 
встречается в виде эвгедральных кристаллов, а образует ангедральную 
мозаику. В оолитах, а такж е в некоторых осажденных разновидностях 
цемецта кальцит может иметь радиальную или волокнистую структуру.

Кальцит известняков может состоять как из первичных, так и из 
диагенетических (вторичных) минералов. В скелете породообразующих 
организмов имеется как кальцит, так  и арагонит. Скелет одних орга
низмов образован арагоцитом, других — исключительно кальцитом, 
третьих — частично арагонитом, частично кальцитом. Кальцит извест
няков, за небольшим исключением, представлен чистым С а С 0 3, относи
тельно свободным от примесей железа и магния. С другой стороны, 
твердые остатки скелета некоторых беспозвоночных содержат значи
тельную часть M g C 0 3 в твердом растворе — так  называемый «высоко- 
магнезиальный кальцит». В некоторых случаях содержание MgC03 
достигает 18% [48]. Эти разновидности кальцита метастабильны;
кальцит из .мезозойских или более древних пород фактически не содер
жит магния [49]. Лишь в редких случаях метастабильный магниевый 
кальцит остается стойким в течение продолжительного геологического 
времени.

К а л ь ц и т  в известняках может присутствовать в различных гене
р ац и ях — в первичной форме, в виде обломков раковин, продукта пе
рекристаллизации арагонита, осажденного цемента. Эти генерации 
можно отличить друг от друга по структуре. Они такж е могут слабо 
различаться по составу, в частности, две генерации цемента могут сла
бо различаться по содержанию железа. Эти различия в составе могут 
быть установлены при анализе микропроб или реакций окрашивания 
[200].

Д о л о м и т  в некоторых известняках часто ассоциирует с кальци
том. Обычно трудно провести различие между этими двумя минерала
ми. Основные различия обобщены в табл. 10-3. Часто наличие ромбо
эдрического габитуса может убедить петрографа в присутствии доло
мита, но этот критерий не безошибочный. С целью более достоверных 
определений следует прибегать к реакциям окрашивания [105]. Обычно 
доломит не является первичным минералом. В большинстве случаев он 
представляет собой продукт замещения кальцита или арагонита. Рако
вины не были первоначально сложены доломитом, который развивается 
по ним как продукт постседиментационного замещения. Рассеянные 
ромбики доломита, которые в поперечном направлении пересекают пер
вичную текстуру породы, могут указывать на наличие магния, высво
бодившегося при распаде метастабильного, обогащенного магнием каль
цита. Если порода в целом представляет собой мозаику кристаллов 
доломита, это говорит о поступлении в нес магния. Некоторые доломи
ты обогащены железом; это дает возможность использовать реакции 
окрашивания, а такж е придает обнажениям доломитов характерный 
для выветрелых пород бурый цвет. Во многих случаях примеси железа 
в доломите видны по зональному распределению окраски в ромбах.

А р а г о н и т  — полиморфная модификация карбоната кальция. Но 
у него ромбическая сингония и поэтому другие оптические и физические 
свойства. Он является главным компонентом раковин пелеципод и гаст- 
ропод, а такж е некоторых кораллов; он имеет ту же форму, что и в 
химически осажденных карбонатах. Современные карбонатные илы со
стоят главным образом из мельчайших иголок арагонита; современные 
известковые ооиды такж е арагонитовые, причем арагонит в них отла
гался в концентрических слоях в виде тангенциально ориентированных
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кристаллов. Поскольку арагонит неустойчив, его находят только в мо
л о д ы х  отложениях. Арагонит современных раковин в течение несколь
ких лет может преобразоваться в кальцит [209]. Н аглядцым эффектом 
этого преобразования является потеря внутренней структуры и обра
зование ангедральной кристаллической мозаики. Арагонитовые ооиды 
подвергаются подобной перекристаллизации и могут превратиться в 
мозаичный микритовый кальцит, потеряв при этом значительную часть 
или д аж е всю первоначальную внутреннюю структуру. Арагонит, в от
личие от кальцита, не может содержать карбонат магния в виде твер
дого раствора, и поэтому арагонитовые раковины в большинстве своем 
не содержат магния (см. табл. 10-5). Они редко содержат более 1% 
M g C 0 3 [48]. С другой стороны, они могут содержать заметное коли
чество стронция.

Т а б л и ц а  10-3
О сн о вн ы е  различия м еж ду  кальцитом и доломитом

Кальцит 1 Доломит

Т а б и т у с  кристаллов (в по Ангедральный, редко ром  Ромбический, м о ж ет  быть
р о д е ) бический ‘ зональным
П о к а за те л и  преломления 1,658 1,680

1,486 1,501
по плоскости спайности 1,566 1,588

Двупреломление 0,172 0,179
Плотность 2,71 2,87

Раство р им о сть  в кислоте Л егко растворяется  в хо  Очень медленно растворяет
лодной разбавленной ки ся в холодной разбавленной
слоте кислоте

О краш и вание,  по [105] Л егко  окраш ивается  хром а Не окраш ивается  хроматом
том серебра серебра

.Выветривание Приобретает ж елтую  или 
розовую окраску из-за  при
сутствия небольшого коли
чества РеСОз

С и д е р и т  — редкая и обычно незначительная составная часть не
которых известняков. К ак отмечалось, железистые соединения обычно 
присутствуют в минерале доломите, но в некоторых случаях, как, на
пример, в известняках, ассоциирующих с сидеритовым железняком, они 
встречаются в виде рассеянных сидеритовых ромбиков. При слабом 
окислении сидерит распадается. Это легко можно обнаружить по тем
ной окраске окислов железа вдоль спайности и границ зерен.

Кремнезем и силикаты

Некоторые известняки состоят почти целиком из одного или не
скольких карбонатных минералов; другие — имеют в том или ином ко
личестве примеси других минералов.

К р е м н е з е м  в небольших количествах и различных формах — 
обычная составная часть многих известняков. Часто он присутствует в 
виде халцедона. Он может быть рассеян в породе; более часто он вы
деляется в крупные — кремнистые или флинтовые желваки многих из
вестняков и доломитов. Если кремнезем халцедона мелкозернистый и 
рассеян, его трудно обнаружить в шлифе. Он может такж е встречаться
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в виде мельких сферолитов (рис. 10-3) или выполнять пустоты ме ду 
ромбиками доломита в некоторых доломитизированных породах, 
следнем случае при растворении доломита остаются ноздреватые поры 
оставшегося «кремнистого отпечатка доломита» [168, 21У]. Подоонь 
материал наиболее заметен в нерастворимом в кислоте остатке породы. 
Кремнезем такж е встречается в виде мелких эвгедралъных кристаллов 
кварца, которые пересекают первичную текстуру и поэтому являются

аутигенными. Многие изве
стняки и доломиты, особен
но калькарениты, содержат 
обломочные зерна кварца. 
Часто эти зерна обрастают 
вторичным кварцем, обра
зуя крупные регенерирован
ные кристаллы (рис. 10-4).

П о л е в ы е  шп а т ы,  
подобно кварцу, во многих 
известняках и доломитах 
встречаются в очень малых 
количествах в виде аути- 
генных эвгедральных кри
сталлов, хотя в редких слу
чаях могут занимать до 
40% всей породы (рис. 10-5).

Г л и н и с т ы е  м и н е 
р а л ы  — одна из наиболее 
частых примесей карбонат
ных пород [274]. Из-за мел
кости и рассеянного со
стояния глинистые частицы 
незаметны в шлифе, но лег
ко обнаруживаются в не
растворимом в кислоте ос
татке, приготовленном из 
большого количества изве
стняка. Природу глинистых 
минералов лучше всего изу

чать методом дифракции рентгеновских лучей. Минералы группы плли- 
та наиболее распространены в известняках и доломитах штата Илли
нойс; иногда находят каолинит, но ни разу не упоминалось о монтмо
риллоните [135]. Преобладание минералов группы иллита в карбонат
ных породах было подтверждено Уивером [346], хотя обычно также
присутствуют другие минералы.

Рис. 10-3. Сферолит халцедона в долине Н и агара  
(силур),  Торнтон. Иллинойс. Скрещенные николи, 
Х160.

О б р а т и т е  в н и м а н и е  н а  н е п р а в и л ь н ы й  к о н т у р  с ф е р о л и т а .  
о т с у т с т в и е  к о н ц е н т р и ч е с к о г о  ст р о е н и я ,  а  т а к ж е  р а д и а л ь 
н о е  р а с п о л о ж е н и е  в о л о к о н  х а л ц е д о н а .  П о с л е д н и е  о б р а 
з у ю т  н еч ет ко  в ы р а ж е н н ы й  п се вд о о с н ы й  к р е ст

Второстепенные минералы

К второстепенным минералам известняков относятся глауконит, 
коллофан и пирит. Глауконит встречается в виде довольно крупных 
округлых гранул и иногда бывает очень обилен (рис. 10-6). Коллофан 
в основном встречается в виде фосфатных скелетных обломков: раковин 
лингулоидных брахиопод, костей рыб и подобных остатков. Несмотря 
на подчиненное положение, иногда он так ж е  является важным компо
нентом; такие известняки следует называть фосфатными. Пирит почти 
повсеместно присутствует в виде мелких рассеянных зерен, которые при
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Рис. 10-4. Известняк Арбакл (кембрий),  округ Картер, Оклахома. Без анализатора , 
Х 80 .
П е р в о н а ч а л ь н о  б ы л  и з ве стк о вы м  о о л ито м .  К в а р ц е в ы е  з е р н а  у в е л и ч и в а ю т с я  в о б ъ е м е  в р е з у л ь т а т е  
о б р а с т а н и я  пер в и ч н ы х  зе р ен .  О б р а т и т е  в н и м а н и е  на  к а р б о н а т н ы е  в к л ю ч е н и я  на к о н т а к т е  к а е м к и  
р а з р а с т а н и я  и пер в ич но го  о б л о м о ч н о г о  зе р н а

Рис. 10-5. Фельдшпатизированный оолит. Известняк Сане (докембрий),  Ледниковый 
Национальный Парк, Монтана. По [151]

Рис. 10-6. Д олом ит Боннетерр (кембрий),  Миссури. Без анализатора ,  Х15. 
Т о н к о з е р н и с т а я  а н г е д р а л ь н а я  м о з а и к а  д о л о м и т а ,  в ко т о р о й  р а з б р о с а н ы  .многочисленные г л а у к о н и 
т о в ы е  зе р н а  и  нем н о го  о б л о м о ч н о г о  к в а р ц а .  Г л а у к о н и т о в ы е  з е р н а  м е с т а м и  р а з р у ш е н ы  и з а м е щ е 
н ы  д о л о м и т о м .  П о - в и д и м о м у ,  о б р а з е ц  п р е д с т а в л я е т  с о б о й  гл а у к о н и т о в ы й  п ес ч а н ы й  к а л ь к а р е н и т ,  
п о д в е р г ш и й с я  сил ь но й  д о л о м и т и з а ц и и

Рис. 10-7. Ж ел ваки  гипса, расположенные параллельно напластованию толщи песча 
нистого доломита, формация Беллерофон (верхняя пермь),  Италия. По [34]



окислении превращаются в лимонит. Иногда известняк исключительно» 
богат пиритом и появляется основание описывать его как пиритовый. 
Пирит может встречаться по контурам ископаемых обломков.

Нередко присутствуют гипс и ангидрит, особенно в доломитах.. 
Гипс встречается в виде изолированных эвгедральных кристаллов, не
скольких миллиметров в длину. В одних местах о присутствии гипса: 
можно судить только по отпечаткам кристалла, в других он замещается 
кальцитом. Гипс такж е встречается в виде изолированных субсфериче- 
ских или яйцевидных ж елваков от 1 до 3 мм в диаметре (рис. 10-7). 
Они могут быть рассеяны или сгруппированы. Обычно они выстраива
ются в слои параллельно напластованию. Эти желваки слагаются: 
«вихревыми» скоплениями мелких зерен. В некоторых доломитах суль
фаты представлены не гипсом, а ангидритом.

Химический состав

Химический состав известняков, как и следует ожидать, довольно 
четко отраж ает их минеральный состав. Поскольку известняки в основ
ном сложены кальцитом, содержание СаО и С 0 2 в них особенно высо

т а  б л и ц а 10-4
Химический состав некоторых типичных известняков

Ссстав А Б
i

j в г Д Е Ж з ,

S iO ., 5,19 0 ,70 7,41 2 ,55 1, 15 13,80 2 ,38 0,09
T iO ) 0 ,00 — 0, 14 0 ,0 2 --- — — —

А 1 ,0 , 0,81 0,68 1 ,55 0 ,2 3 0,45 7 ,00 ! ,55* )
F e , O s
FeO |  0 ,54 |  0 ,08 0,70  

1,20
0 ,02  
0 ,18 0 ,26

4 ,5  о 0 ,56 0,11

МпО 0,05 — 0,15 0 ,04 — 0,29 .— —
MgO 7,90 0 ,59 2,70 7 ,07 0 ,56 1,32 0 ,59 0,35.
СаО 42,61 54,54 45,44 45,65 53,80 38,35 52,48 55,37
N a , 0 0 ,05 0, 1(3 0, 15 0,01 : 0 ,07 1 2,61 — —
К , б 0 ,33 Нет 0 ,25 0 ,03  1 \  0 ,86 — 0,04
н",о+ 0,56* — 0 ,38 0 ,05 0 ,69 — — |  0,32'н;о- 0,21 — 0 ,30 0 ,18 0 ,23 — —
Р А 0,04 — 0 ,16 0 ,04 — 0 ,25 Нет ---
со., 41,58 42,90 39,27 43,60 42,69 31,31 41 ,856* 43,11
so3‘ 0 ,0 5 0,06 0 ,02 0 ,03 Пет — — 0,44:
С1 0 ,02 — — — — — — —
S 0 ,09 0 ,25 0,25** 0,30** —  • Нет Нет —
ВаО --- — Нет 0 ,01 '* — — — —
SrO --- — Нет 0,01 — — — —
L i , 0 Сл. — — — — — — —
Органика — Сл. 0 ,093* 0,043* — — — 0,17

С у м м а 100,09 99,95 100,16 100,04 99,90 100,34 98,84 100,10

* В клю чает органическое вещ ество.
** Рассчитано на пирит.
3* Органический углерод.
л* С одерж ание не превы ш ает приводимой цифры.
5* В клю чает ТЮг.
6* Рассчитано по M gO и СаО (потери при прокаливании  от 40 до Ю00еС, даю тся как 40,95)..
A. Составной ан али з 345 известняков. А налитик X. Стокс [54].
Б. И звестняк «И ндиана» , Салем (миссисипий). А налитик А. Эпперсон [Loughlin, 1929].
B. К ристаллический криноидный известняк, Б рассф и лд  (силур), О гайо. А налитик Д . Ш ааф [319Г . 
Г. Д оломитовый известняк, ф орм ация М онро (девон), О гайо. А налитик Д . Ш ааф [319].
Д . Л итограф ский известняк, Золснхоф ен , Б ав ари я . А налитик Г. Ш тайгер [54].
Е. Глинистый известняк (натуральны й цем ен т), ниж ний известняк Ф рипорт (пенсильваний)... 

округ К олумбия, Огайо, аналити к П. Д ем ар ест  [320].
Ж - Писчий мел, Ф орт Хейс (м ел), округ Злли с , К ан зас  [280].
3. Травертин, горячие источники М аммот, Й еллоустон, Вайоминг. А налитик Ф. Гу» [54]
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кое (табл. Ю-4) и составляет в некоторых случаях более 95% от всей 
•породы. Другой составной частью, которая обычно играет значительную 
роль, является MgO. Содержание его в количестве более 1 или 2% мо
ж ет  указывать на присутствие минерала доломита. Роджерс [276] 
■ограничил применение термина м а г н е з и а л ь н ы й  и з в е с т н я к  
только теми породами, которые содержат несколько процентов MgO, 
но не содержат минерала доломита. За  исключением кальцита, осаж 
денного организмами, в твердом растворе не может содержаться более 
2% M g C 0 3 (менее 1% M g). Твердый раствор неустойчив, поэтому ис
копаемый кальцит всегда содержит менее 1 или 2% M g C 0 3 [47].

Содержание магния зависит как от 
содержания его в скелетных обломках, 
так  и от постседиментационного при- 
вноса. Обычно содержание магния 

увеличивается при процессе доломи
тизации, хотя некоторые древние по
роды содержат меньше магния, чем 
его могут содержать органические об
ломки, что связано с потерей магния, 
выделяемого при разложении обога

щенного магнием кальцита [49]. Хотя 
в среднем известняк содержит 7,9%
MgO, эквивалентных 16,5% M g C 0 3, 
большинство известняков содержат 
магния намного меньше ИЛИ намного Рис. 10-8. Распределение магния по
больше (рис. 10-8). Большинство из- Данным 317 образцов палеозойских
вестняков содержат менее 4% или известняков’ Иллинойс. По [184]

более 40% M g C 0 3; породы промежу
точного состава редки. Средний извест
няк К ларка [54], следовательно, является средним карбонатной поро
д ы — не известняка, а включает как доломиты, так и известняки. Эти 
данные по химическому составу отражаю т простой факт, что обычные 
карбонатные породы являются или преимущественно кальцитовыми, 
или преимущественно доломитовыми—смешанный кальцит-доломитовый 
состав весьма редок (рис. 10-9). С другой стороны, содержание магния 
в современных осадках не характеризуется подобным бимодальным 
распределением (рис. 10-10).

Кремнезем, если он присутствует в больших количествах, указы ва
ет на наличие значительного объема некарбонатного детрита, напри
мер глины или песка, кремнистых спикул или кремней (см. табл. 10-4, 
Б  и Г). Если содержание окиси алюминия такж е высокое, кремнезем, 
вероятно, является составной частью примеси глинистого материала. 
П ри наличии такого глинистого материала содержание поташа (К 2О) 
и связанной воды (Н20+) такж е выше обычного (см. табл. 10-4,Б ) .  В 
исключительных случаях в известняках в больших количествах могут 
■содержаться микрокомпоненты, такие как фосфор, окислы железа или 
сульфиды серы. Присутствие в значительных количествах сульфата 
серы указывает на наличие ангидрита или гипса. Последние наиболее 
характерны  для доломитов.

Поскольку многие известняки состоят из скелетных остатков или 
их обломков, состав подобных пород является выражением валового 
■состава скелетных элементов. Состав раковин или других твердых час
тей меняется в зависимости от типа организма и условий его оби
тания.
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Неорганические компоненты морских беспозвоночных

Класс* Число опреде
ленна СаС03 MgCOa CajP„Os SiOj (Al, Fe).,03 CaS04

Фораминиферы 7 7 7 ,0 —90,1 1 ,8 — 11,2 Сл. Сл, — 15,3 С л,—4,00
Известковые губки 4 7 1 ,1 —85,0 4 ,6 — 14,1 ? — 10,0 С л.—7 ,8 1— 5 ,7
Кораллы:

мадрегюриты 30 9 7 ,6 — 99,7 0, 1—0 ,8 0—сл. 0— 1,2 0 - 0 , 6 _
вое ьмищупальце вые 

Иглокожие:

22 7 3 ,0 —98,9 0 , 3 — 15,7 
Ср. 11,1

Сл,—8 ,3 0— 1,7 Сл,— 1,0 0 , 5 —5 ,4

крииоидеи 24 8 3 ,1 —91,5 7 , 9 — 13,7 
Ср. 10,8

Сл, — 1,1 Сл,—2 ,0 0,1 — 1,4 —

морские ежи 14 7 7 ,9 —91,7 6 , 0 — 13,8 Сл.— 1,8 С л,— 9 ,9 0 , 1 - 5 , 2 С л,—2 ,0
Мшанки

Брахиоподы:
13 6 3 ,3 — 96,9 0 , 2 — 11,1 Сл,— 2 ,9 0 , 2 — 16,7 0 , 1 — 2 , 2 ’ —

известковые 5 8 8 ,6 — 98,6 0 , 5 - 8 , 6 Сл.—0 ,6 0 , 1 —0 ,5 Сл.—0 ,5 _
фосфатные 4 ? —8 ,3 1,7— 6 ,7 7 4 ,7 — 91,7 0 , 5 —0 ,9 0 , 3 — 1,2 ? —8 ,4

Моллюски:
нелециподы 11 9 8 ,6 —99,8 0— 1,0 Сл,—0,4 0, —0 ,4 С л,—0 ,5 _
гастроподы 20 9 5 ,6 —99,9 0— 1,8 Сл,— 0 ,8 0— 2 ,2 Сл,— 1,9 __
цефалоподы 3 9 3 ,8 — 99,5 0 , 2 —6 ,0 Сл. 0 - 0 , 2 Сл,—0,1 --

Панцирные 13 2 8 ,6 —82,6 3 ,6 — 16,0 6 , 6 — 49,6 0— 1,1 Сл.—8 ,8 _
Водоросли известковые 16 7 3 ,6 —88,1 10,9—25,2  

Ср. 17,4
Сл.—0 ,4 Сл,— 3,5 Сл.— 1,6 —

и и осадочных породах". Т льтп ГЬ| а,1г1лнэа t ндроидоп, анпслид, морских зисзд, офиур, скафопод. бокомсрпмых, каждые из которых являются мпкрокомпо-



Химический состав неорганических составляющих был изучен 
Кларком и Вилером [55, 48].

К ак следует из табл. 10-5, даж е  если в филогенетической группе 
химический состав меняется в некотором диапазоне, все равно между 
группами имеются различия. Известковые водоросли, например, гораз
до более богаты M g C 0 3, чем моллюски; панцири ракообразных обога
щены фосфатами, и т. д. Чейв [47, 48, 49] провел изучение магния, 
содержащегося в карбонатах морских беспозвоночных. Он обнаружил, 
что содержание магния уменьшается с повышением уровня организа-

ло-.

35-
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Рис. 10-9. Подсчитанное процентное со- Рис. 10-10. Распределение магния в со
держ ание кальцита и доломита по 1148 временных известковых осадках. По [49]
анализам карбонатных пород Северной 
Америки. По [312, 126]

ции. Содержание MgO такж е зависит от температуры среды и обычно 
выше у раковин, обитающих в более теплых водах. Наиболее важным 
фактором является минеральный состав раковины. Арагонитовые р а 
ковины бедны магнием, кальцитовые — обычно обогащены этим ком
понентом.

При анализе данных Чейва ясно, что распределение M g C 0 3 в древ
них известняках определяется не простым скоплением скелетного м а
териала. Обогащенные магнием породы либо могут обогащаться неор
ганически осажденным доломитом, либо представлять собой скелетные 
скопления, обогащенные этим элементом. Наиболее обычный тип из
вестняка с содержанием M g C 0 3 менее 4% должен являться либо не
органическим осадком кальцита (или арагонита), либо представлять 
собой скопление органического детрита организмов, скелет которых 
обеднен магнием; он может быть такж е представлен скоплениями дру
гих организмов, скелетное вещество которых потеряло свой магний. 
Последнее предположение, по-видимому, доказывается в тех случаях, 
когда органические обломки представлены организмами, современные 
типы которых обогащены магнием, такими как криноидный известняк 
(см. табл. 10-4,Б, например, с криноидами; табл. 10-5). Эти соотноше
ния являются важной частью доломитовой проблемы.
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Изотопный состав

В последние годы значительно возрос интерес к изотопному соста
ву известняков [129]. Отношение 018/0 16 в морских кальциевых карбо
натах иное, чем в пресноводных, и следовательно, с его помощью мож
но различать цементы морского и атмосферного происхождения. В 
морских водах это отношение зависит от температуры и, следователь
но, в разумных пределах может использоваться как «геологический тер
мометр» [86, 87]. По-видимому, оно такж е изменяется при наличии 
живых организмов, так  как карбонат, осажденный организмами, отли
чается от осажденного неорганическим путем [213].

Изотопы карбонатов, особенно радиоактивцый изотоп С 14, дают воз
можность определить абсолютный возраст карбонатов в годах, если 
он не превышает 20 ООО лет. Это приобретает особое значение при изу
чении скорости осадконакопления, роста ооидов и т. д. Отношение 
С 13/ С 12, по-видимому, различно для пресноводных и морских карбона
тов.

Структуры и текстуры известняков

Введение
Если компоненты известняков, определяющие строение породы, 

привносятся в нее в виде твердых частиц волнами и течениями, то по
роды не отличаются по своей текстуре и структуре от обычных «плас
тических» осадков. Они имеют соотношение между цементом и карка
сом, подобное гидродинамической или потоковой текстурам, как, на
пример, знаки ряби и косая слоистость. Другие карбонатные породы 
образуются на месте, часто в обстановке, где отсутствуют течения. Эти 
отложения неотсортированы, в них не наблюдается следов действия 
течений, отсутствует слоистость или в лучшем случае отмечается сла- 
бовыраженная стратификация. Однако в исключительных случаях они 
могут иметь хорошо выраженную водорослевую слоистость или слои 
«роста». Краткий и хорошо иллюстрированный обзор структур карбо
натных пород дан Боселлини [32], более подробно этот предмет рас
крыт Батхёрстом [18] и другими.

Известняки, как отложенные течениями, так и образовавшиеся на 
месте, образованы крупными зернами сложного строения, или «алло- 
хемами», «микритом» — очень тонкозернистым карбонатом, который яв
ляется матрицей для более крупных элементов, «шпатом» или крупно
кристаллическим кальцитом, который во многих известняках является 
связующим цементом аллохем. П режде чем обсуждать основные груп
пы известняков, следует более тщательно рассмотреть их компоненты.

Аллохемы (элементы «каркаса»)

Д л я  нормального песчаника каркасным элементом служит обло
мочный материал, вынесенный из области питания. Однако в карбонат
ных песках зерна образуются в результате химических или биохими
ческих процессов, протекающих в н у т р и  бассейна осадконакопления. 
Они являются по происхождению в н у т р и б а с с е й н о в ы м и .  Именно 
к этим зернам Фолк [95] применил термиц а л л о х е м ы .  Они не явля
ются обычными химическими осадками, как считают химики, а пред
ставляют собой совокупность зерен более сложного строения. Выде
ляется четыре основных типа аллохем: оолиты, скелетные образования
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и их обломки, интракласты и пеллеты. Установить различие между ин- 
тракластами и пеллетами непросто. Кроме того некоторые ископаемые 
остатки и даж е  оолиты могут быть настолько изменены (микритизи- 
рованы), что и между двумя другими группами трудно провести р аз
личие. В этих неясных случаях применяется термин пелоиды [218].

Оолиты. Оолиты и проблема их образования достаточно детально 
рассмотрены в гл. 3, см. такж е [18]. Мы коснемся здесь только карбо
натных ооидов, сложенных либо арагон,итом, либо кальцитом. Понят
но, что арагонитовые ооиды встречаются главным образом в современ
ных осадках; в древних породах они превращаются в кальцит. Следует 
различать концентрические ооиды и более редко встречающиеся сферо- 
литы, имеющие радиальную структуру. Некоторые ооиды характери
зуются как радиальным, так и концентрическим строением. Сферолиты 
имеют только радиальный габитус. Ооиды могут переноситься, сферо
литы образуются на месте и при плотной упаковке стремятся к обра
зованию многогранных форм.

Окаменелости. Скелетный материал или ископаемые остатки чрез
вычайно распространены и могут встречаться в рассеянном виде среди 
разнообразных известняков, а такж е в других осадочных породах. Они 
могут быть эолового происхождения или образовывать переносимые 
течением скопления, в которых они являются основным каркасообразу
ющим элементом. Различные организмы имеют свою известковую ске
летную текстуру, которая важ на для установления различий между 
ними. Это различие легко устанавливается, если скелетный материал 
не разбит, и трудно, если он состоит из мелких осколков и кусков. Н е
сколько последних публикаций посвящены задаче идентификации этого 
материала в шлифах [159, 220, 18]. Попытка обобщения «петрологии» 
ископаемых остатков сделана ниже.

Отложения и з в е с т к о в ы х  в о д о р о с л е й  представлены араго
нитом или кальцитом. Обычно отложения рода Halim eda  — арагонито
вые, а рода Lithoiham nium  — кальцитовые. Кальцит обычно обогащен 
магнием (см. табл. 10-5). Водоросли составляют большую и главней
шую часть известковых карбонатов, слагающих современные рифы, а 
следовательно, и обломочного материала, связанного происхождением 
с этими рифами (см. табл. 10-2). Торп [332] считает, что в современ
ных рифах водоросли составляют от 20 до 50%, а идентичный водорос
левый материал в детрите современных известьсодержащих осадков 
района Флориды — Багам составляет 20—25%. Водоросли — важ ная 
составляющая в древних отложениях известняков [355]. Считают, од
нако, что некоторые водоросли не образуют карбонатных отложений, 
а являются материалом, на котором скапливаются мельчайшие карбо
натные частицы. Таким образом, эти водоросли являются (для осад
ков) связующим материалом, а не осаждающим веществом. Считают, 
что мнргие из так называемых водорослевых строматолитовых текстур, 
обнаруженных в толщах пород от докембрийских до современных, бы
ли образованы синезелеными водорослями, выполняющими связующую 
функцию (эти водорослевые текстуры описаны в гл. 4).

Водоросли, вырабатывающие известь, создают корковые или кон
креционные наросты или образуют прямые или разветвляющиеся фор
мы. Кальцификация их меняется от слабой до значительной. Прямые и 
членистые формы разрушаются до фрагментов, которые при переотло- 
жении могут сформировать каркас известковых песков. Микротекстура 
отлагающихся известковых водорослей несколько меняется от группы 
к группе. В одних случаях можно наблюдать слоистую прямоугольную
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микротекстуру, имеющую внешнее сходство со строением некоторых 
строматопороидов и кораллов. Однако ячеистая текстура имеет мень
шую размерность, обычно меньше 0,1 мм. В других случаях наблюда
ется внутренняя тонкотрубчатая текстура. Трубки обычно меньше 
0,1 мм в диаметре, могут быть переплетены, но обычно перпендикуляр
ны стенкам обломка.

Хотя в осадках обнаружены как известковые, так  и агглютиниро
ванные фораминиферы, в шлифах значительно чаще наблюдают извест
ковые формы. Обычно они целые и многокамерные и поэтому легко 
определяются под микроскопом, хотя в некоторых случаях камеры раз
делены. Максимальный диаметр их, как правило, не превышает 1 мм. 
У одних родов раковины состоят из кальцита, у других из арагонита. 
В более древних породах арагонит замещен кальцитом. Фораминифе
ры являются важным породообразующим материалом и их ископаемые 
остатки могут слагать почти всю породу, как, например, в фузулино- 
вых или нуммулитовых известняках.

Внутренняя часть фораминиферовой раковины может быть заполне
на кристаллическим кальцитом, который в некоторых случаях образу
ет радиальные волокна, перпендикулярные стецкам раковины, так  что 
волокна образуют при скрещенных николях черный крест. Глауконит 
такж е отлагается внутри фораминиферовой раковины; при удалении 
раковины остается глауконитовый отпечаток или «слепок». По мнению 
ряда исследований, именно так  образовались глауконитовые зерна 
многих осадков.

Составной частью некоторых осадков являются спикулы кремние
вых г у б о к .  Наиболее обычны они в палеозойских и мезозойских 
кремнях, где они наблюдаются в виде светлых, тонких, изогнутых вы
делений халцедона. Они образуют многообразные лучевые формы, как 
с орнаментом, так  и без орнамента и имеют длину от 1 мм до 1 см и 
более, в поперечном сечении обычно менее 1 мм. Некоторые губки име
ют известковые спикулы, которые отлагались в виде единичных крис
таллов высокомагнезиального кальцита.

Многие к о р а л л ы  состоят из мелких волокон, расположенных 
перпендикулярно стенкам и септальным поверхностям, а в некоторых 
случаях — из гранул арагонита. Большинство палеозойских кораллов 
было кальцитовыми, кальцит встречается такж е в некоторых современ
ных формах, особенно в тех, которые обитают на больших глубинах. 
Современные рифообразующие формы преимущественно арагоцитовые. 
Обычно арагонитовые формы в дальнейшем замещаются кальцитом с 
последующей потерей первоначальных деталей структуры.

Специфика твердых частей у и г л о к о ж и х  заключается в том, 
что каж дая  табличка или элемент скелета состоит из монокристалла 
кальцита. В наибольших из них можно четко наблюдать спайность 
кальцита невооруженным глазом. Соответственно известняк, состоящий 
из подобных остатков, имеет четко выраженное кристаллическое строе
ние. Криноидные известняки обычно называют «кристаллическими из
вестняками», или «энкринитами», а в строительстве «мрамором». В 
большинстве случаев чешуйки и таблички сцементированы чистым 
кальцитом, нарастающим в кристаллографическом и оптическом про
должении на криноидные обломки. Первичные обломки различаются 
по пелитизированным участкам округлой или эллипсоидальной (при 
наклонном сечении) формы, очерчивающим внутренние каналы. Пер
вичные обломки рассечены трещинами спайности, которые прослежи
ваю тся и во вторичцом цементе. Обломки и прилегающий цемент при
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скрещенных николях воспринимаются как единое целое (см. рис. 
10-30). Обычно иглокожие быстро разрушаются, так  что их можно на
блюдать только в виде рассеянного детрита, форма которого весьма 
различна и зависит от первоначального роста или от плоскости сечения 
таблички. Кристаллографическое единство этих элементов является 
лучшим диагностическим признаком.

М ш а ц к и  типичны для многих известняков. Их камерная ячеистая 
структура (зооидные трубки) легко определяется под микроскопом, так 
как их ячейки значительно грубее, чем у известковых водорослей. Они 
могут быть как арагонитовыми, так  и кальцитовыми и состоят из тан 
генциально ориентированных волокон. Отдельные ячейки могут быть 
заполнены чистым кальцитом или микритовым илом, либо тем и дру
гим вместе.

Б р а х и о п о д ы ,  за исключением фосфатных форм, главным обра
зом кальцитовые. Их раковины состоят из пучков призм. При этом 
призмы каждого пучка параллельны и имеют четырехугольное попереч
ное сечение. Призмы не имеют прямого погасация. Пучки расположе
ны наклонно к стенкам раковины, а соседние пучки расположены один 
над другим и местами сцепляются. Брахиоподы встречаются в виде 
неартикулированных створок, максимальные размеры которых от 1 до 
10 см, или в виде обломков, или их внутренности иногда выполнены 
осадочным или кристаллическим кальцитом, для которых геопеталь- 
ное* строение не является необычным.
* Раковины м о л л ю с к о в  главным образом арагонитовые и поэто

му в более древних породах встречаются в виде кальцитовой мозаики. 
Однако отдельные исключения заслуживаю т внимания. Некоторые рако
вины пелеципод имеют внутренний слой арагонита, который с внешней 
стороны защищен кальцитом. У некоторых родов, особенно Ostrea, 
Pecten  и Inoceramus, вся раковина состоит из кальцита, расположенно
го в два слоя. Внешний и основной слои имеют призматическую струк
туру, призмы которой, в отличие от призм брахиопод, перпендикуляр
ны к поверхности раковины. Внутренний жемчужный слой имеет тон
копластинчатое строение.

Многие г а с т р о п о д ы  такж е имеют арагонитовую раковину, но 
немногие ныне живущие разновидности имеют двуслойную структуру, 
состоящую из внутреннего арагонитового слоя, закрытого внешним сло
ем кальцита. Раковины ц е ф а л о п о д  арагонитовые, хотя аптих неко
торых аммонитов выполнен; кальцитом. Ростр белемнитов кальцитовый 
с кальцитовыми волокнами, радиально расположенными вокруг 
оси.

Из ч л е н и с т о н о г и х ,  по-видимому, только обломки трилобитов 
и остракод можно различить в шлифе. Первые представлены мелкими 
и крупными искривленными и крючкообразными обломками с тонкими 
кальцитовыми призмами, перпендикулярными к поверхности обломков. 
Остракоды мельче, не превышают 1 мм и имеют яйцевидную двуствор
чатую форму, обычно с кристаллическим заполнением. Часто встреча
ются беззамковые створки и обломки.

Интракласты. Термин и н т р а к л а с т  был предложен Фолком 
[95] для обозначения обломков в почти одновременно образовавших
ся, обычно слабо сцементированных карбонатных осадках, которые бы

* Геопетальный — термин, обозначающий структурно-текстурные особенности по
роды, отмечающие первоначальное положение подошвы или кровли пласта. Термин 
введен Зандером. — Прим. ред.
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ли разрушены и переотложены с образованием новой структуры (см. 
рис. 10-27). К ак  было отмечено в гл. 6, интракласты глинистых слан
цев часто встречаются в некоторых песчаниках. Однако здесь мы рас
сматриваем только карбонатные интракласты, большинство из которых, 
по-видимому, образовалось в результате эрозии слоя полуконсолиди- 
рованного карбонатного осадка. Поэтому многие из них ровные, самые 
крупные — плитообразные, удлиненные параллельно напластованию. 
Они могут иметь внутреннюю слоистость, параллельную их плоским 
граням. Иногда они отшлифованы и имеют округлую форму.

Размерность их меняется от мелкопесчаной до крупнрплитчатых 
обломков внутриформационного (иногда с плотной упаковкой) извест

кового конгломерата (см. рис. 6-26). 
Большинство обломков состоит из 
микрокристаллического карбоната 
(«литографского» известняка). Если 
размеры обломков малы и они хо
рошо окатаны, то их трудно отли
чить от пеллет.

Термин « в и н о г р а д н ы й »  
к а м е н ь  [163] был применен к 
скоплению карбонатных зерен, 
обычно представленных пеллетами 
или другими зернами, слабо шр 
сильно сцементированными микрн- 
товым арагонитом. Эти отложения 
были обнаружены на Багамских от
мелях. Причем смесь зерен — это не 
интракласты в прямом смысле сло
ва, так как они не являются отторг
нутыми кусками первоначально сце
ментированного слоя, а представля
ют собой агрегаты или скопления 
зерен. Билз [23] считал такие зерна 
типичными для некоторых палео
зойских известняков Канады и ин

терпретировал их как результат аккреции, а не истирания. Без сомне
ния, они внутриформационные, но не интракласты.

Пеллеты. Пеллеты представляют собой мелкие сферические или эл
липсовидные яйцеобразные тела или скопления микрокристаллического 
кальцита, лишенные какой бы то ни было внутренней структуры (рис. 
10-11). В любой породе они имеют одинаковые размеры и форму. Раз
мерность их колеблется от 0,03 до 0,15 мм, наиболее часто составляя 
от 0,05 до 0,10 мм. Они весьма сходны с фекальными пеллетами совре
менных осадков [233, 67]. От оолитов они отличаются отсутствием ра
диальной или концентрической структуры, от ископаемых остатков — 
отсутствием внутренней структуры и от интракластов — одинаковыми 
размерами и формой частиц. Их можно перепутать с очень мелкими 
интракластами.

Некоторые диагенетические процессы приводят к образованию не
больших микритовых участков, в крупнокристаллическом цементе — 
сгустковая структура, по Кайе [46]; см. такж е [30]. Эти остаточные 
комочки микритового известняка на перый взгляд сходны с пеллетами. 
Они отличаются от них отсутствием единообразия в размерности п 
форме частиц и характеризуются нечеткими границами.

Рис. 10-11. Пеллетовый известняк, И з 
вестняки Трентон (ордовик),  Трентон 
Фолз, Ныо-Иорк. Б ез  анализатора , Х 58
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Пеллеты трудно рассмотреть не только в образце, но и даж е  через 
бинокулярный микроскоп. В полевых условиях многие известняки оп
ределяют как пеллетовые, хотя на самом деле они являются интра- 
кластовыми. Настоящий пеллетовый известняк состоит в основном из 
пеллет, представляющих собой однородную массу, которая в полевых 
условиях может быть определена как кальцилютит или микритовый из
вестняк.

Микрит

Многие известняки тонкозернистые (аф анитовы е). Грабау [125] 
уже давно применил к этим породам с размерами зерен 50 мкм и мень
ше термин к а л ь ц и л ю т и т .  Взаимное расположение зерен в этих от
ложениях определяется действием течений; отложения, которые образо
вались в результате осаждения, были названы кальципульверитами. 
При столь малых размерах зерен очень трудно установить различие 
между ними.

Этой неопределенности можно избежать, используя термин микрит, 
который был применен Фолком [95] для сокращения термина «микро
кристаллический кальцит». Фолк определил его, как  «карбонатные час
тицы глинистой размерности» от 1 до 4 мкм. Частицы от 5 до 10 мкм 
(или даж е  до 50 мкм) были названы м и к р о с п а р о м .  Но как отмечал 
Батхёрст [18], граница между глинистой и алевритовой фракциями, 
составляющая 4 мкм по шкале Уэнтуэрта — Аддена, предназначенная 
для терригенных осадков, практически неприменима для карбонатов. 
Реальный размер зерен в большинстве тонкозернистых (литографских) 
известняков сечет эту границу, и таким образом практически нельзя 
установить различие между микритом и микроспаром. Существует тен
денция называть все микрокристаллические карбонаты микритом, даж е 
если арагонита в них больше, чем кальцита. В случае если мы имеем 
дело с доломитом, он может быть назван доломикритом. Термин ис
пользуется здесь как первоначальное определение для микрокристалли
ческого карбоната кальция и не указывает на различие в размере и ми
неральном составе, которое содержится в термине, предложенном Ф ол
ком. В образце микрит выглядит как тусклый тонкозернистый 
материал от белого или серого до почти черного цвета. Под микроско
пом зерна имеют более или менее изометричную и неправильно-округ
лую форму.

Проблема происхождения микрита далека от разрешения. Он мог 
образоваться при инверсии арагонита в кальцит, либо из первичного 
арагонитового ила, либо при химическом осаждении. Возможно, он 
представляет собой продукт, образовавшийся из крошечных арагонито- 
вых иголок при разрушении водорослевой ткани, в которую они осаж 
дались. Некоторые современные карбонатные илы имеют биохимическое 
происхождение и обогащены кокколитами [93]. Другие могут представ
лять собой продукт тончайшего истирания раковин и, таким образом, 
иметь механическое происхождение, третьи являются диагенетическим 
продуктом и образовались в процессе уменьшения размеров зерен — 
микритизации. Широко распространены частично или полностью мик- 
ритизированные ооиды, ископаемые остатки и другие подобные им м а 
териалы. Эта проблема такж е рассматривается ниже, в разделе о каль- 
цилютитах.
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Яснокристаллический (шпатовый) кальцит
Многие известняки содерж ат крупнокристаллический кальцит. Этот 

кальцит, часто называемый «шпатом», представляет собой чистый круп
нокристаллический материал, имеющий хорошо ограниченные зерна и 
трещины спайности.

Рис. 10-12. Геопетальная структура. Пласты  с Zygospira,  из
вестняк Лебанон, Орегон, округ Уоррен, Огайо. Без ан ал и за 
тора, Х22

Происхождение его весьма разнообразно. Наиболее часто он пред
ставляет собой цемент, заполняющий поры. При отсутствии микритово- 
го матрикса он заполняет поры каркаса, состоящего из ооидов, ископа
емых остатков, пеллет и т. д. Размеры «шпатовых» кристаллов зависят

от размеров сетки каркаса и нахо
дящихся между ней пор; в боль
шинстве известняков средние раз
меры колеблются от 0,02 до 0,10мм. 
Более крупные кристаллы — 1,0 мм 
и более — такж е присутствуют, но 
расположены в укрупненных пусто
тах, не являющихся по своему про
исхождению межзерновыми. Эти 
укрупненные пустоты частично мо
гут быть заполнены осадками, а ча
стично— яснокристаллическим каль
цитом; в любом случае осадки рас
полагаются внизу, а «шпатовые» 
кристаллы занимают верхнюю часть 
полости, образуя г е о п е т а л ь н у ю  
текстуру (рис. 10-12).-«Шпат» так
же образуется в результате кри 
сталлизации тонкозернистого мпк- 
ритового карбоната.

Смешанная структура, объеди
няющая как микритовый, так и ясно

Рис. 10-13. Комковатый известняк. Ф ор
мация Эль-Абра, Мексика. Без ан ал и за 
тора Х32. По [30].
Небольшие темные участки — остатки первич-
ной к р и п т о к р и с т а л л и ч е с к о й  с т р у к т у р ы ;  с в е т 
л ы е  п е р е к р и с т а л л и з о в а н ы
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кристаллический кальцит, является сгустковой структурой, которая бы
ла описана Кайё [46]. Эта структура характеризуется наличием отдель
ных сгустков или их скоплений, состоящих из микритового карбоната, 
окруженного матриксом яснокристаллического кальцита (рис. 10-13). 
Микритовые сгустки мелкие (0,05 мм) и чаще имеют размытые, а не 
резкие границы. Считают, что они являются продуктом неполного прев
ращения однородного карбонатного ила в крупный яснокристалличес
кий кальцит, т. е. реликтами первичного материала [46, 95]. Однако 
сгустки имеют некоторое сходство с пеллетами; сгустковая структура 
может образоваться при диагенетической перекристаллизации или дру
гих процессах, которые затушевывают границы пеллет [18]. Боне 
[30] считал, что перекристаллизация карбонатного ила начинается с 
образования редких кристаллов крупного кальцита, затем образуется 
сетка таких кристаллов путем частичного их срастания и, наконец, нас
тупает сгустковая стадия, характеризую щаяся наличием небольших ос
тровков первичного микрита. Различные интерпретации образования 
сгустковой структуры рассмотрены Батхёрстом [15].

Некарбонатные компоненты

К некарбонатным компонентам известняков и доломитов относятся 
халцедон, который встречается в виде сферолитов или заполняет меж- 
кристаллические пустоты в доломите; глауконит, встречающийся в виде 
гранул или представляющий собой продукт частичного замещения иско
паемых остатков; фосфатные раковины и пеллеты; сферолиты и зерна, 
пирита; эвгедральные кристаллы кварца, полевых шпатов; кристаллы 
ангидрита или гипса. Во многих случаях присутствуют сульфаты, как 
псевдоморфозы по кальциту. Замещ аю щ ие породу пятна или желвако- 
вые скопления ангидрита и гипса такж е обычны в некоторых типах из
вестняков.

Пористость карбонатных пород

Пористость большинства осадочных карбонатных пород невелика, 
однако пористые разности имеют большое промышленное значение. Око
ло половины выявленных мировых запасов нефти и газа  содержится в 
пористых известняках и доломитах. При отложении карбонатный оса
док может иметь большую пористость, но в дальнейшем в результате 
постседиментационных процессов она сокращается или исчезает совсем. 
Пористость, однако, может образоваться в результате действия других 
постседиментационных процессов. Н аш а задача рассмотреть природу 
пористости карбонатных пород. Процессы, при которых происходит 
уменьшение пор или, наоборот, возникновение их в результате диаге- 
нетических преобразований, рассмотрены нами в разделе, посвященном 
диагенезу карбонатных пород.

Наиболее обширные сведения о пористости карбонатных пород из
ложены в работах Ш окетта и Прея [53], а такж е Боселлини [32]. Ос
новные типы пористости делятся на два класса: пористость, связанная 
со структурой и текстурой породы (I ) ,  и независимая (II) от нее 
(рис. 10-14). Поры, относящиеся к первой группе, образуются во время 
накопления осадка или позже и контролируются структурой породы. 
Первичная пористость бывает нескольких типов. Карбонатные пески, 
подобно другим пескам с зернистым каркасом, имеют большую (от 30 
до 40%) первичную пористость. Пористость ракушняков, имеющих
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структуру «картофельных очистков», может достигать 80%, это порис
тость м е ж д у  ч а с т и ц а м и  г о р н о й  п о р о д ы .  Часть известняков 
имеет другую первичную пористость, образовавшуюся во время накоп
ления осадков. Например, относительно большие пустоты имеются в 
рифах. При такой каркасной пористости пустоты сначала обычно час
тично заполняются рифовым детритом, а затем инкрустациями кристал
лического карбоната. Скелетные пустоты, как, например, внутри крино- 
ид, кораллов, мшанок или иных неповрежденных скелетных структур 
относятся к порам в н у т р и  ч а с т и ц  п о р о д ы  (in trapartic le  pores),

Рис. 10-14. Геологическая классификация пор в карбонатных породах [53]. 
П ористость: I — связан н ая  со строением породы; II  — не связан н ая  со строением породы; III — 
к ак  связан н ая , т а к  и не связан н ая  со строением породы. В Р — м еж ду частицам и горной породы; 
'W p — внутри частиц  породы; ВС — м еж кри сталли ческая; МО — отпечатков; FE  — фенестральная; 
SH  — удален и я; GF — связан н ая  с ростом кар каса ; FR — трещ инная; СН — каналов; VUG — пу* 
стотная; CV — п ещ ерная (термин пещ ерн ая  пористость прим еняется по отношению к каналам и пу
стотам , разм еры  которы х сравнимы  с разм ерам и  человека); BR — брекчиевые; ВО — сверления; 
BU — ископаем ых ходов червей; SK — усы хания

которые такж е местами могут быть заполнены осадками или выполне
ны кристаллами. Д а ж е  в единичных створках моллюсков или брахиопод 
когда они обращены выпуклостью вверх, образуются пустоты, назван
ные Шокеттом и Преем п р и к р ы т ы м и  (shelter) порами. Другие 
пустоты образуются при растворении раковин, при разрушении других 
первичных компонентов породы, создавая пористость удаления (moldic) 
или, в других случаях, пористость усыхания ( ф е н е с т р а л ь н у ю ) .  
Крупнозернистые доломиты могут обладать м е ж  к р и с т а л л и ч е с- 
к о й  пористостью, возникающей в основном при растворении незаме
щенного кальцита [236].

Ко второму обширному классу пористости относятся поры, не свя
занные первичной структурой породы. Это т р е щ и н н а я  пористость, 
пористость неправильных к а н а л о в ,  п у с т о т н а я  и п е щ е р н а я  
пористость. Последние три вида пористости образуются при растворе
нии и отличаются друг от друга только масштабом.

Некоторые виды пористости, вызванные, например, брекчировани- 
ем, деятельностью сверлящих и роющих организмов, усыханием, могут 
быть как  связаны, так  и не связаны со структурой породы.
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У реальных пор может быть сложная история (рис. 10-15). Напри
мер, скелетный элемент может быть удален при растворении, при этом 
остается отпечаток, увеличение объема которого при дальнейшем раст
ворении может привести к возникновению неправильных пустот. В 
дальнейшем отпечаток или разросшие за счет него пустоты могут быть 
частично или полностью заполнены. История заполнения пор, так же, 
как и их происхождение, сложна и является предметом рассмотрения в 
разделе, посвященном диагенезу известняков.

Термин-ф е н е с т р а л ь н ы й [326] был применен к карбонатным 
породам, имеющим первичные или чуть более поздние пустоты, большие 
по размерам, чем межзерновые поры. Они могут быть открыты, частич-

- Прогрессивное растворение-

ш »

f Частичное тзаполнение •

/ шшВ
2

А1 Б1 В1

Полное f заполнение?

Рис. 10-16. Характерные формы стро- 
матактиса. По [197].
М елкие образован ия достигаю т I см» 
крупны е — от 10 до  20 см

А" Б" В"

Рис. 10-15. Стадии преобразования одного из основных типов пористости — пористости 
отпечатков. По [53].
Исходный м атериал — стебель крниоидеи (слева вверху). Этот м атери ал , а т а к ж е  примы каю щ ий 
к нему м атери ал  м атрикса впоследствии м ож ет подвергнуться растворению  в различной степени. 
В зависим ости от м асш табов растворения (верхний ряд) образую щ аяся  пора м ож ет быть о тн е
сена по типу либо к  порам отпечатков (А), либо к  порам отпечатков, увеличенных растворением 
(Б ), либо к пустотам (В). З а  каж дой  стадией растворения м ож ет следовать заполнение цем ен 
том. Одним штрихом показан о частичное заполнение; двум я — полное.
1 — матрикс; 2 — пора; 3 — цемент

но или полностью заполнены вторично внедренным осадком или круп
нокристаллическим кальцитовым цементом или тем и другим вместе. 
Отличительной чертой фенестр является то, что пустоты не имеют види
мой связи с каркасом породы, образованным первичными зернами. 
Характерные черты этих известняков определяются такж е наличием 
кальцитовых крапинок («пятнистый» известняк) и с т р о м а т а к т и -  
с о м  некоторых рифовых ядер.

«Пятнистый» известняк характеризуется наличием неправильных 
пятен и масс «шпатового» кальцита, который, по мнению Хэма [144], 
заполнял неправильные пустоты, оставшиеся при разложении гелеоб
разного водорослевого материала, в частности, синезеленых водорослей 
семейства Spongiostroma. Шинн [300], однако, полагал, что большин
ство пустот, имеющих почти сферическую форму, образовалось в ре
зультате захвата пузырьков газа, а менее правильные плоскостные
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пустоты возникли в результате усыхания. По его мнению, образование 
их проходило в приливно-отливной зоне.

Другой текстурой, происхождение которой остается неясным, но 
связывается с водорослями, является с т р о м а т а к т и с ,  наблюдаемый 
в автохтонных известняках и названный так американскими [208] и 
бельгийскими [194] авторами, или получивший название «туф», «волок
нистый кальцит» в английской литературе [28]. Эта текстура является 
субгоризонтальным элементом, характерным для некоторых рифовых 
построек. Она состоит из слоев или неправильных масс крупнокристал
лического кальцита, либо из тонкозернистых известняков (рис. 10-16). 
Слои имеют толщину от 1 до 5 мм, длину до 10 см и более и ориенти
рованы более или менее параллельно напластованию известняков. Они 
имеют ровное нижнее основание и очень неправильную верхнюю поверх
ность. Н ижняя часть состоит из тонкозернистого карбонатного осадка; 
верхняя — представлена друзовым и крупнокристаллическим кальцитом. 
Образование строматактиса объясняют процессом субаэрального испа
рения («туф») или диагенетической перекристаллизацией тонкозернис
того карбоната. Н икакая  другая концепция не объясняет возникновение 
этой структуры. Батхёрст [16] считал, что эта структура является ре
зультатом химического осаждения из раствора на стенках постседимен- 
тационной полости в первичном рифовом осадке. Сначала формируется 
полость, вероятно, в результате распада органической ткани, затем 
внутри ее отлагается механический осадок. После этого в верхней час
ти полости происходило химическое осаждение друзовидного или волок
нистого кальцита [355, 197, 249]. Лиис [197], в частности, считал, что 
первичные пустоты не что иное как  пустоты обрушения, возникшие при 
распаде органического материала в первичном иле. Хеккель [153], од
нако, полагал, что эти пустоты возникают в результате неоднородной 
тиксотропии тонкого карбонатного ила. В любом случае высвободив
шийся ил оседает на дно полости и формирует уровень дна. Считают, 
что текстуры, наблюдавшиеся Лоуэнстемом [208], имеют «органическое 
происхождение» и являются «каркасообразующими». Д о 80% площади 
ядер некоторых Ниагарских (силурийских) рифов в районе Великих 
Озер имеют подобную текстуру. В последнее время образование таких 
текстур приписывается растворению фистул мшанок [329].

Слоистость и другие текстуры известняков

Гидродинамические текстуры. Известняки, состоящие исключительно 
из зерен песчаной или алевритовой размерности того или иного типа, 
описанного выше, состоят из транспортированного потоками и сортиро
ванного материала. Неудивительно поэтому, что они обладают большим 
разнообразием текстурных особенностей, характерных для подобных 
отложений. Известковые пески этого типа обычно косослоистые, причем 
мощность слоев может как большой, так и незначительной (рис. 10-17). 
Карбонатные эолианиты обладают крупномасштабной косой слоис
тостью. Мощность косослоистых серий эолианитов на Бермудских 
островах колеблется от 0,3 до 25 м, наклон большинства слоев состав
ляет 30—35° [215]. Косая слоистость современных субаквальных песков 
района Багам была описана Имбри и Бухананом [165]. Из них описа
ния следует, что косая слоистость в основном мелкомасштабная, но 
карбонатные пески этого района имеют субаквальную дюнную морфо
логию, по размерам сравнимую с песками субаэральных дюнных полей
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[256]. Следовательно, можно ожидать наличия в этих отложениях бо
лее крупномасштабной косой слоистости. Многие морские известняки 
отличаются интенсивной косой слоистостью. Мощность косослоистых 
серий различна, достигая 2 м в миссисипских известняках Салем штата 
Индиана [293] и почти 5 м в известняках Лойалхана, штат Пенсильва
ния [2]. Азимуты в косослоистых морских пластах имеют обычно 
бимодальное распределение, что является результатом чередования 
приливов и отливов [147]. Слоистость мелкомасштабных знаков ряби 
обычна для тонкозернистых извест
няков. Особенностью некоторых из
вестняков является такж е наличие 
крупных знаков ряби [41, 248]. Н е
которые карбонаты переносятся и 
отлагаются турбидитными потока
ми. Они отличаются градационной 
слоистостью [82, 229], а такж е н а 
личием подошвенных знаков, в част
ности, отпечатков выемок [256].

Структуры и текстуры роста.
В известняках, образовавшихся 
in situ, отсутствуют обычные струк
туры типа каркас— цемент, а такж е 
слоистость течения и другие тексту
ры. Эти известняки обычно тонко
зернистые, что отраж ает условия на
копления их в обстановке почти пол
ного отсутствия течений. Они редко 
содержат оолиты или интракласты, 
но часто изобилуют ископаемым или 
скелетным материалом. Размеры ч а
стиц, слагающих подобные породы, 
имеют бимодальное распределе
ние — крупные скелетные обломки 
находятся в массе известкового ила 
или кальцилютита. В тонкозернистом матриксе могут присутствовать, 
также пеллеты. Эти карбонаты с бимодальным распределением, по 
Данхэму [77], называются «вакковыми», в отличие от зернистых, бези- 
листых карбонатов, называемых «зернистыми известняками», которые- 
образовались скорее гидродинамическим путем, нежели in situ.

Слоистость приблизительно может быть определена по слоям, бо
гатым скелетными обломками, и по ориентации большинства скелетных 
обломков параллельно напластованию. Т акая  слоистость может быть 
нарушена сверлящими организмами. Подобная биотурбация может на
рушить все признаки слоистости.

В исключительных случаях некоторые образовавшиеся на месте или 
автохтонные известняки имеют хорошо выраженную «слоистость роста», 
наиболее ярким выражением которой является с т р о м а т о л и т о в а я  
слоистость (рис. 10-18). Строматолиты отличаются большим разнообра
зием размеров, формы и внутренней текстуры. Они были описаны в гл. 4. 
Некоторые имеют субгоризонтальные слои — «водорослевая слоистость»; 
другие имеют выпуклую вверх форму — «водорослевые текстуры», — 
размеры которых меняются от наперстка до глубокой тарелки, а форма 
от простой до разветвляющейся (см. рис. 4-31). Некоторые из них 
(тромболиты) имеют хорошо выраженную внешнюю форму, но у них
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отсутствует внутренняя слоистость. Другие имеют концентрическое стро
ение, размером с гальку — «водорослевые шары» или онколиты (рис. 
10-19). Их не следует путать с пизолитами каличе [78]. Строматолиты 
особенно распространены в докембрийских и раннепалеозойских извест
няках.

Рис. 10-18. Водорослевый известняк, ХЗ. По [35].
О т п о л и р о в а н н о е  по пе р ечн ое  сечени е  в о д о р о сл ев о й  р и ф о в о й  п о р о д ы ,  на  ко т о р о й  видно  переслаива
ние  в о д о р о с л е в ы х  и н е о р г а н и ч е с к и х  слоев .  Н е п р а в и л ь н ы е  с в е т л о о к р а ш е н н ы е  сл ои  с о д е р ж а т  отпе
ч а т к и  Chlorellopsis coloniata  и т и п и ч н ы е  гу б ч а т ы е  в о д о р о с л е в ы е  о т л о ж е н и я .  Т е м н ы е  и тонкие 
п р о сл ои  и м ею т  н ео р г а н и ч е с к о е  п р о и с х о ж д е н и е  и о б я з а н ы  те м но й  о к р а с к о й  р а с с е я н н о м у  пириту

Желваковая слоистость. Д ля тонкозернистых, нередко глинистых 
известняков особенно характерна конкреционная слоистость. Известня
ки, обладающие этим типом слоистости, сильно отличаются от тех, ко
торые имеют тонкую, таблитчатую или плитчатую слоистость. Глинис

тые известняки часто бывают 
желваковыми. Эти известняки
состоят из чередования волни
стых и желваковых слоев, разде
ленных тонкими, более глинисты
ми слойками или пропластками. 
Слои известняка, содержащие 
'Мало глин или вообще не содер
жащие их, утоняются, либо раз-

Рис. 10-19. Водорослевый пизолит («во
дорослевая  текстура»),  Х5. По [35]. 
О т п о л и р о в а н н ы й  о б р а з е ц ,  на  котором видны 
э л е м е н т ы  в н у т р е н н е г о  строения .  Эти образо
в а н и я  со с т о я т  из слоев  г убч аты х  водоросле
вых о т л о ж е н и й  и то н ки х  плотны х неорганиче
ских пр о сл ое в .  М е ж д у  во до ро сл евы м и  галька
ми или  о н к о л и т а м н  р а с п о л а га ю т с я  мелкие 
о о л и т о в ы е  з е р н а ,  с м е ш а н н ы е  с тонким извест
к о в ы м  песком
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дуваются или разделяются на линзообразные желваковые тела, распо
ложенные параллельно слоистости. Ж елваки  имеют мощность от 1 см 
до нескольких и длину до 10 см и более. Участками границы их нечет
ки. Глинистые пропластки или прослои богаче нерастворимым матери
алом и отличаются более сплошным строением. Эти пропластки в неко
торых известняках бывают доломитовыми.

Ж елваковая  слоистость этого типа может быть отнесена к «течению 
уплотнения» в переслаивающихся известковистых сланцах [217], яв 
ляясь таким образом разновидностью будинажа [342]. Д ругие исследо
ватели объясняют возникновение глинистых пропластков внутрипласто- 
вым растворением и слиянием нескольких стилолитовых швов [335]. 
При этом глинистые слои представляют собой нерастворимый остаток, 
образовавшийся после растворения значительной части известняка, а не 
первичные слои. Все исследователи признают, что ж елваковая  слоис
тость не является первичной, но остается неясным, вызвана она дейст
вием течения, растворением или какими-либо другими процессами. Уил
сон [350] полагал, что конкреционные известняки отлагались в мелко
водных условиях, и образование их явилось результатом «дифференци
ального уплотнения» глинистых линз, беспорядочно распределенных 
в глинистых отложениях. Маттер [226] полагал, что некоторые «комко
ватые известняки» образовались при процессе высыхания, возможно, 
сопровождаемом действием сверлящих организмов. С другой стороны, 
Гаррисон и Фичер [112] описали желваковый известняк предположи
тельно глубоководного генезиса. Они принимают идею Холмана [157, 
158], что желваки являются реликтами растворенных карбонатных 
пластов, образовавшихся на дне моря и впоследствии уничтоженных 
процессом, названным п о д в о д н ы м  р а с т в о р е н и е м .

Стилолиты. Стилолитовый шов представляет собой поверхность, ха
рактеризующуюся сцеплением или взаимным проникновением двух сто
рон (рис. 10-20). Зубообразные выступы с одной стороны входят в уг
лубления сходной формы на другой стороне. В поперечном сечении 
стилолитовая поверхность имеет сутурный облик. Стилолитовые швы 
весьма типичны для определенных типов пород. Они широко распрост
ранены в карбонатных породах, их обнаруживают во многих известня
ках, доломитах и пластовых сидеритах. Они присутствуют в метамор- 
физованных карбонатах, особенно в мраморе. Стилолитовые швы, об
разующие изящные линии можно видеть на полированной поверхности 
мраморных и известковых плит, используемых при строительстве об
щественных зданий. Известно также, что они встречаются в некоторых 
некарбонатных породах, в частности, в песчаниках и кварцитах, а так 
же в гипсах и, возможно, в ангидритах и солях. Стилолиты наиболее з а 
метны и широко распространены в относительно чистых и однородных 
породах.

Стилолиты очень разнообразны по размерам. Они встречаются как 
в виде микростилолитов с амплитудой порядка миллиметра, так  и сти- 
лолитов с размерами 10—20 см. Ширина зубцов или столбцов и соот
ветствующих им углублений, в которые они входят, изменяется с высо
той или амплитудой элементов. Крупные столбцы имеют пропорциональ
но большую ширину. Более крупные и хорошо развитые столбцы (рис. 
10-21) обычно покрыты штриховкой, причем штриховатость параллель
на оси столбца и указывает на продвижение столбца в углубление. 
Очень редко столбцы бывают слабо искривленными.

Геометрия стилолитового шва весьма разнообразна не только в от
ношении размера, но и с точки зрения морфологических особенностей.
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Они меняются от почти конических сцепляющих зубцов до более пра
вильных прямолинейных столбцов и углублений, от составных или слож
ных стилолитов до гладких поверхностей растворения под давлением. 
Тщательное изучение этих вариаций привело к разнообразным систе
мам классификации [244, 335].

Расстояния, на которые хорошо прослеживаются стилолитовые 
швы, различны — от первых сантиметров до нескольких метров. Швы 
обычно частично перекрываются и 
даж е  могут расщепиться на два суб- 
параллельных шва. Сама стилолн- 
товая поверхность маркируется тон
ким отложением относительно не
растворимого материала, содерж а
щегося в небольшом количестве в 
породах. В стилолитовых швах кар-

A / V n A — 2 ЛщгД / 1л А

э JVJVWlAJlfV
w v p n j ^

Рис. 10-20. Поперечный разрез стилолитового ш ва  в известняке. Шесть типов стило
литовых контактов. По [244]

Рис. 10-21. Часть стилолитового столбца из известняка Салем (миссисипий), Индиана.
В и д н ы  ж е л о б к и  и ш т р и х о в к а .  Д л и н а  о б р а з ц а  о ко л о  10 см

бонатных пород такой остаточный материал в основном глинистый, 
частично представлен известковыми или железистыми соединениями. 
Обычно вдоль шва скапливаются мельчайшие частицы кварцевого алев
рита или тонкого песка, так же как идиоморфные кварцевые кристаллы 
[40].

Стилолиты в основном параллельны напластованию, хотя имеются 
случаи, когда они пересекают или д аж е  располагаются перпендикуляр
но плоскости напластования [152, 272, 316]. В целом столбцы располо
жены перпендикулярно к поверхности стилолита; в некоторых случаях 
столбцы вертикальны д аж е при наклонной поверхности стилолита.

Наиболее интересна связь стилолитов с другими текстурами. Внед
рение стилолитов в ископаемые остатки неоднократно описывалось 
[313, 79], так ж е как  и внедрение в оолиты [13]. Особый интерес вызы
вает связь стилолитов с жильными образованиями [79, 61, 170]. Стило
литы или пересекают жилы, или сами пересекаются ими. Наклонные 
жилы, которые разрезаются поверхностью стилолита, кажутся смещен
ными по этой поверхности [62].

Микростилолиты по величине на порядок меньше, чем стилолиты. 
Обычно они межзерновые и обозначают линии контактов между сопри
касающимися зернами — ооидами, окаменелостями, гальками. При боль
шом количестве микростилолиты образуют неправильную сетку.

Хотя по вопросу происхождения стилолитов имеется ряд неопреде
ленностей, не вызывает сомнений, что возникновение их связано с яв-
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гениями растворения под давлением, и образование их происходило в 
консолидированных породах, хотя по этому вопросу и имеются иные 
точки зрения, например [296, 263]. В обширном обзоре Стокдейла [313] 
рассматривается происхождение стилолитов; краткое и более позднее 
обобщение выполнено Данингтоном [79] и Мантеном [223]. Петтиджон 
соглашается с обоими авторами по поводу того, что геометрические 
связи между стилолитами и такими образованиями, как окаменелости, 
оолиты, элементы слоистости и жилы, требуют допущения об удалении 
значительной массы породы. Поскольку стилолиты секут элементы (р а
нее затвердевшие раковины и им подобные иногда располагаются попе
рек поверхности напластования и могут перерезать такие образования, 
как жилы, возникшие после затвердения м атериала),  не вызывает сом
нения, что они образовались в результате процессов постконсолидаци- 
онного растворения. Концентрация вдоль поверхности стилолита идио- 
морфных кристаллов кварца, которые такж е образуются после затвер
девания осадка, является еще одним подтверждением этой точки зрения 
[40]. Н а то что в образовании стилолитов участвовало давление, у к а 
зывают наличие движений между столбцами и углублениями — штри
хованные столбцы, а такж е ориентация стилолита. Стилолитовая по
верхность горизонтальна (нормальна к гравитационному полю) или, в 
редких случаях, почти вертикальна и параллельна осевой плоскости 
складки. В большинстве случаев, однако, действовала сила гравитаци
онного давления, поэтому столбцы стилолитов вертикальны, хотя ори
ентация самого шва может контролироваться наклоном плоскости на
пластования или даж е  плоскости кливажа. Эти соотношения обосновы
вают тот факт, что стилолит по времени образования может быть не 
только постконсолидационным, но и постдеформационным. Хотя П а р к и  
Шот [244] считали, что стилолиты образуются при растворении под 
давлением, они предполагали, что процесс стилолитизации протекает, 
пока порода еще относительно пластична, до того как она полностью 
сцементируется.

Хотя растворение под давлением и постконсолидационное происхож
дение кажутся хорошо обоснованными, механизм образования стило
литов при растворении, происходящем под действием направленного 
давления, еще далек  от ясности. Стокдейл [314] полагал, что по обеим 
сторонам стилолитового контакта расположены зоны известняка различ
ной растворимости, и что в этом случае процессы растворения могут 
привести к быстрому образованию волнистой поверхности; давление бу
дет максимальным на высших и низших отметках этой поверхности и 
минимальным на склонах. «Поскольку в увеличении растворимости не
которых твердых частиц в жидкостях давление играет важную роль, 
породы, примыкающие к вершинам и впадинам волнообразной поверх
ности, будут претерпевать большую степень растворения. В результате 
происходит: а) углубление взаимопроникающих частей, б) дальнейшее 
уменьшение давления (и соответственно растворимости пород) по скло
нам волнообразной поверхности и, в конечном счете, возможное разви
тие вертикальных столбцов; при этом концентрация давлений и соответ
ственно растворимость будут происходить на их концах». Поскольку при 
таком механизме стилолиты могут образовываться только при наличии 
различной растворимости и направленного давления, Даннингтон [79] 
не считал механизм, предложенный Стокдейлом, удовлетворительным. 
Способ, при котором происходил процесс растворения и удаления р ас 
творенного материала, был изучен Уэйлом [347]. Обобщение по всей 
проблеме выполнено Батхёрстом [18].
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Стилолиты особенно широко распространены в карбонатных поро
дах, что свидетельствует об обширном внутрислойном растворении. В 
отдельных случаях можно приблизительно подсчитать объем породы, 
растворенной при образовании стилолитового шва. Это возможно выпол
нить путем сравнения концентраций мельчайших кварцевых алеврито
вых зерен во вмещающей породе с их концентрацией вдоль стилолито
вого шва, а так  ж е  при учете видимого смещения наклонной жилы,

рассекаемой в поперечном направ
лении стилолитом (рис. 10-22). 
Стокдейл [314], подсчитав число 
стилолитовых швов в известняке и 
их амплитуду, рассчитал суммарное 
количество материала, вынесенного 
раствором при образовании таких 
поверхностей. Он принимал, что вы
сота самого длинного столбца равна 
мощности пород, растворенных при 
образовании этого шва. По-видимо
му, его допущение подтверждается 
тем, что слой глин, покрывающий 
столбцы, очевидно содержит имен

но то количество нерастворимого материала, которое было в породе, 
предположительно подвергшейся растворению. Стокдейл подсчитал, 
что в результате растворения при образовании стилолитов было 
уничтожено от 5 до 40% первоначалной мощности всей фор
мации.

Как указывал Даннингтон [79], растворению вдоль стилолитовой 
поверхности обязательно сопутствует осаждение из тех ж е  растворов 
где-либо в породе. Перенос материала из стилолитов в поры или иные 
пустоты в породе является, таким образом, иллюстрацией принципа 
Рикке об одновременном растворении в точках давления и переотложе- 
нии в прилегающих участках с пониженным давлением. По мнению 
Даннингтона [80] и других, пористость и проницаемость ниже в тех из
вестняках, в которых больше стилолитов. Это наблюдение, по-видимому, 
подтверждает концепцию растворения, переноса и переосаждения. Впол
не возможно, что внутризернистое растворение на контактах зерен 
обусловливает появление большей части цемента известняков. Как от
мечали Рамсден [269] и Даннингтон [79], подобное растворение и за
полнение пор могло вызвать вытеснение большого количества поровых 
флюидов. Если следовать предположению Даннингтона, существует'кри- 
тическое давление, необходимое, чтобы началось растворение и стало- 
литообразование, а процессы цементации должны ограничиваться по
родами, на которые действуют минимальные нагрузки. Подобную 
цементацию, однако, трудно будет отличить от цементации, вызванной 
нисходящими движениями метеорных растворов, например, таких, ко
торые приводят к «самоцементации» эолианитовых известняков.

Более трудно распознать и отличить гладкие, не ограниченные по
верхности растворения под давлением [335]. Они могли возникнуть при 
слиянии нескольких близко расположенных стилолитовых швов; в ко
нечном счете может образоваться тонкий глинистый пропласток в 
известняке — подобный шов трудно отличить от первичного глинистого 
слойка. Возможно, некоторые неправильные глинистые слойки в вол
нисто-слоистых и желваковых известняках являются конечным продук
том такого процесса.
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Рис. 10-22. Видимое смещение жильного 
образования, перерезанного стилолита- 
ми, м ож ет  быть использовано дл я  р ас 
чета мощности слоя, растворенного при 
образовании стилолитов. По [61]



Классификация известняков

Поскольку известняки имеют полигенетическую природу, их труд
но классифицировать. Определяющие параметры должны быть легко 
наблюдаемы и иметь генетическое значение, но из-за полигенетической 
природы известняков трудно найти набор параметров, который подхо
дил бы всем известнякам. В этом отношении классификация известня
ков более запутанная и сложная, чем песчаников, которые образуют од
нородный класс пород.

Одним из первых значение классификации известняков понял Гра- 
бау [125]. Он предложил рациональную схему и номенклатуру. Неко
торые положения мы используем и сейчас ( к а л ь к а р е н и т ,  напри
мер ,— один из терминов, предложенных Грабау).  Значительной вехой 
в решении этой проблемы явилась работа Фолка, опубликованная в 
1959 г. [95]. Вслед за Фолком, а такж е  благодаря вновь пробудивше
муся интересу к карбонатным породам появилось множество публика
ций по этому вопросу. Это статьи Вульфа [353, 354], Б рам кам па и 
Пауэрса [37], М амета [221] и Хэма (145). Статьи Хэма и Прея, Фердэя 
и других, Плампли и других, Д анхэма, Пауэрса, Нельсона и других, 
Фолка, Лейтона и Пендекстера, Имбри и Пурди в том или ином аспек
те затрагивают проблему классификации. Мы отсылаем к этим работам, 
а такж е к тем, которые появились недавно [270, 284, 333, 235].

Классификация карбонатных пород, подобно классификации всех 
других пород, имеет генетическую основу. Частично карбонаты пред
ставлены породами, компоненты которых механически распределяются 
в структуре, т. е. отлагаются волнами и течениями. К ним относятся 
известковый гравий, известковый песок и некоторые известковые илы. В 
отличие от некарбонатных разностей, эти породы, хотя и имеют тексту
ру, подобную обычным кластическим осадкам, не являются обломоч
ными продуктами эрозии континентальных участков суши. Напротив, 
обломки, из которых они состоят, образовались внутри бассейнов, где 
происходила их аккумуляция. Поэтому они являются в известном смыс
ле внутриформационными, а определенно— внутрибассейновыми отло
жениями. Хотя детрит в основном имеет кластическое происхождение 
(разбитые куски рифовых пород, обломки и осколки раковин), часть 
его не является обломками и имеет биохимическое или химическое про
исхождение. Многие известковые пески содержат целые фораминиферо- 
вые раковины, другие частично или целиком состоят из оолитов. Эти 
компоненты, подобно обломочным составляющим, отсортированы и от
ложены течениями и имеют структуры и текстуры обычных кластических 
пород. По этой причине эти механически отложенные .известняки выде
ляются в отдельную группу, несмотря на то что в строгом смысле они 
не являются целиком кластическими. Хотя и следует проводить тщ а
тельное различие между типами материала, обнаруженного в этих 
калькаренитах, создание номенклатуры, позволяющей различать плас
тические, детритовые, обломочные и механические осадки, необяза
тельно. Поскольку этот материал подвергался переносу и переотложе- 
нию, эти известняки названы а л л о х т о н н ы м и  (бескорневыми).

Вторая большая группа известняков образовалась in situ путем 
осаждения материала, отложенного органическим или -химическим пу
тем. Эти породы не подвергались переносу течениями и переотложению. 
Поэтому, в отличие от материала, отложенного течениями, они неотсор- 
тированы и неслоисты. Но местами они могут иметь грубую стратифика
цию и в некоторых случаях хорошо определяемую строматолитовую
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слоистость или слоистость роста. В процессе осадконакопления эти из
вестняки частично были консолидированы и могли образовывать ус
тойчивые к действию волн массивы или рифы. В других случаях накап
ливающиеся известковые карбонаты не были в такой степени консоли
дированы. Эти известняки, которые растут на месте, были названы ак
креционными, или а в т о х т о н н ы м и  известняками. Биохимические 
отложения холмообразной формы, включая рифы, являются биогерма
ми; сходные отложения, но более слоистые, образуют биостромы [65]. 
Не все автохтонные известняки представляют собой биохимические 
скопления. Н а месте образуются такж е такие редкие отложения, как 
травертин, каличе, карбонатный туф. Они представляют собой чисто хи
мические осадки пересыщенных растворов, а такж е продукты локаль
ного осаждения в источниках, озерах или почвенном разрезе. Кроме то
го, даж е  в автохтонных известняках, богатых скелетным материалом, 
могут быть карманы механически отложенных карбонатов, наряду со 
значительными объемами материала, непосредственно осажденного из 
морской воды без каких-либо видимых биологических факторов.

Обычно легко провести различие между этими двумя классами 
известняков. Но это не всегда так. Критерии различия между ними свя
заны с сортированностью, наличием текстур течения, со способом соч
ленения скелетных материалов и с составом и размерами некарбонат
ных обломков (табл. 10-6). Очень трудно, если вообще возможно, про
вести границу в случае с известковыми илами.

Т а б л и ц а  10-6

Критерии различий м еж ду автохтонными и аллохтонными известняками

Автсхтонпые Аллохтонные

1. Ассоциируют с глинистыми сланцами 1. Ассоциируют с ортокварцитами
2. Постепенно переходят в известковые гли 2. Переходят  в ортокварциты и пере-
ны и аргиллиты слаиваю тся с ними
3. Пространство м еж ду  окаменелостями з а  3. Поры заполнены чистым кальцитовым
полнено известковыми илами цементом
4. Инкрустированные мшанковые окамене 4. С одерж ит окатанные окаменелости
лости
5. П о  разм еру  неотсортированы 5. По размеру  отсортированы
6. Окаменелые раковины закрыты 6. Окаменелые раковины открыты
7. Риф овые постройки 7. Косослоистые

Л ю бая известняковая формация может состоять из этих двух основ
ных типов. Маастрихтские известняки [9], например, состоят из ритми
ческого переслаивания криноидных,' коралловых и мшанковых извест
няков. Первые подвергались переносу, остальные местного происхожде
ния. Толща Конокохнч (кембрий) в Мэриленде представляет собой 
переслаивание детритового известняка (калькарениты и кальцилютиты) 
и строматолитового или водорослевого известняков, образовавшихся 
на месте.

Любые из вышеописанных известняков, как отложенные механи
ческим путем, так  и преобразовавшиеся на месте, могут подвергнуться 
значительным изменениям при перекристаллизации или замещении, в 
результате чего становятся нечеткими и стираются первоначальные тек
стуры и структуры, а такж е  может сильно измениться минеральный со
став породы. Эти породы, включая доломит, образуют третий основной 
класс карбонатных пород. Доломит, конечно, не является единственным
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замещающим материалом. Известняки могут быть замещены кремне
земом, фосфатами, гематитом и т. д. Подобные замещенные породы 
трудно отличимы от этих ж е материалов, осажденных первично (по
этому они в деталях рассматриваются в. гл. 11).

В аллохтонных или перенесенных карбонатах проявляется такая 
же связь между каркасом и цементом, как  и в обычных песчаниках. Они 
по существу, являются карбонатными песками, калькаренитами, по Гра- 
бау. Их классификация может быть составлена теми же способами, что 
и классификация песчаников (рис. 10-23). Эти способы классификации 
основаны на учете природы и пропорций элементов каркаса и на х ар а к 
тере и пропорциях цемента и (или) материала матрикса.

Беглое изучение отдельных калькаренитов (карбонатных «песча
ников») показывает, что они состоят из зерен скелетного материала 
песчаной размерности, ооидов (или пизолитов) и «лититовых» частиц 
(тонкозернистых агрегатов). Они могут быть сложены тонким карбо
натным илом органического происхождения (фекальные пеллеты), т ак 
же могут быть представлены разрушенными, слабо литифицирован- 
ными обломками карбонатных илов (интракласты ). Но происхождение 
частиц сходной природы может быть такж е объяснено процессами р а з 
рушения скелетного или оолитового материала. Подобные «микритизи- 
рованные» зерна трудно отличить от зерен, возникших в результате аг- 
градационных процессов. Фолк считал, что можно выделить четыре ос-

Некарбонатные пески Кластические осадки

Л о ж н ы е  оолиты  
и л и  гр а н у л ыОбломки

к а л ь ц и л ю т и т а

Рис. 10-23. Связь м еж ду  классификациями калькаренитов и каль- 
цилютитов и их кремнистых обломочных аналогов
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Т а б л и ц а  10-7

Известняки, частично доломитизированные известняки и первичные доломиты
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> 2 5 %  оолитов
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новных группы (интракласты, пеллеты, элементы скелета и ооиды), и 
на различии между ними основал свою классификацию. В совокупнос
ти он назвал их а л л о х е м ы .  Неопределенность, возникшую при не
возможности установления различий, можно устранить, назвав все мел
кие округлые микритовые зерна п е л о и д а м и  [218]. При сокращении 
основных групп до трех (ооиды, скелетные материалы и пелоиды), сос
тав любого карбонатного песка может быть представлен точкой внутри 
треугольника, и классификация калькаренитов может быть выполнена 
на соответствующей треугольной диаграмме (см. рис. 10-23).

Элементы каркаса могут быть сцементированы осажденным каль- 
цитовым цементом («шпатом») или внедрены в тонкозернистый карбо
натный матрикс ( м и к р и т ,  по Фолку). Эти альтернативы аналогичны 
обычным песчаникам, либо сцементированным осажденным минераль
ным цементом, либо характеризуемым тонкозернистым, алевритово-гли
нистым матриксом (граувакки). В некоторых случаях объем матрикса 
превышает объем элементов каркаса или аллохем, которые выглядят 
«плавающими» в микритовой массе. Используя эту концепцию, Фолк 
построил свою классификацию (табл. 10-7), основанную на учете 
типа и пропорций аллохем (вертикальная ось) и отношении кальцито- 
вого цемента к матриксу (горизонтальная ось). Фолк выделил два дру
гих семейства карбонатов — автохтонные биогермные отложения и диа- 
генетические, или эпигенетические, доломиты. Первые не были подраз
делены; последние подразделялись на два больших класса: унаследо
вавшие структуру породы, из которой они произошли, и потерявшие все 
следы своего происхождения.

Т а б л и ц а  10-8
Классификация известняков в соответствии с  их осадочной структурой. По [77]

Распознаваемая осадочная структура
Нераспознаваемая 
осадочная струк

тура

Первичные компоненты не связаны вместе в процес
се осадконакопления

Первичные ком
поненты связаны 
вместе в процес
се  осадконакоп
ления Кристалличе

ские карбонаты 
подразделены 
согласно их фи
зической пли 
диагенетиче- 
ской структуре

Содержат илы (тонкие частицы аргил- 
литовой и глинистой размерности)

Отсутству
ют илы

Баундстоуны 

Зернистые

Сцементированные глиной Зернистые

Менее 10% зер 
нистого материала

Более 1 0 %  зер 
нистого материала

УпакованныеАргиллиты Вакковые

В своей классификационной схеме Фолк развил номенклатуру до 
подклассов. В большинстве случаев смысл терминов заключен в их на
писании, хотя в некоторых случаях термины сокращались с целью крат
кости. Каждый термин является составным. Приставка указывает на 
природу аллохем, корень — на природу цемента или матрикса, а суф
ф и к с— на структуру или размерность зерен. Например, б и о с п а р р у -  
д и т  указывает на скелетные или раковинные аллохемы, сцементиро
ванные яснокристаллическим или осажденным кристаллическим каль-
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цитовым цементом и имеющие крупнозернистую структуру — другими 
словами, ракушечник. Эквивалентом для обломочной части, имеющей 
песчаную размерность, будет биоспарренит (сокращенно б и о с п а р и т )  
пли, иными словами, биокалькаренит — обломочный песок с кристалли
ческим кальцитовым цементом (см. табл. 10-7). Внимательное изучение 
последних публикаций показывает, что номенклатура Фолка получила 
широкое признание и, следовательно, отвечает требованиям времени, 
Многие другие классификации являются либо незначительной моди
фикацией схемы Фолка, либо основаны на том же самом принципе. 
Д анхэм  [77] сделал акцент на структуре осадков и выделил пять основ
ных типов (табл. 10-8). Его терминология такж е нашла отражение 
в литературе.

В данной книге мы не стремимся жестко придерживаться какой- 
либо определенной схемы. Обычно желательно установить различие 
между отдельными типами аллохем и различие между яснокристалли
ческим и микритовым типами цемента. В этом случае мы придержива
емся терминологии Фолка. Но для установления различия между эле
ментами каркаса, являющегося либо зернистым, либо связанным с рос
том органики и сопутствующей цементацией, либо с несортированными 
известковыми илами с рассеянными в них обломочными элементами,— 
лучше использовать терминологию Данхэма.

Петрография известняков (и доломитов]

Пять основных классов карбонатных пород отличаются один от дру
гого по структуре пород; эти различия определяются процессами осад
конакопления и диагенеза. Первый класс — з е р н и с т ы е  и з в е с т 
н я к и  (g ra in s to n e s )— характеризуется системой каркас — поры, воз
никшей в результате действия течений, наличием среднего и крупного 
обломочного материала, отложенного механическим путем и составляю
щего основу структуры породы (этот материал промыт и сортирован). 
К нему относятся калькарениты и кальцирудиты — карбонатные пески 
и гравий.

Вторая группа, б а у н д с т о у н ы ,  представлена крупнозернистым 
биогенным каркасом, скрепленным в процессе осадконакопления инк
рустирующими водорослями. В целом они характеризуются наличием 
крупных внутренних пустот, в которых часто происходит внутренняя 
седиментация. Это отложения рифовых ядер — биогермиты.

Третья группа — к а р б о н а т н ы е  а р г и л л и т ы  — пожалуй, наи
более распространена. Породы этой группы отличаются наличием пре
обладающего тонкозернистого матрикса, в котором в различных коли
чествах содержатся более крупные компоненты («в а к к о  в ы е »  и з 
в е с т н я к и ) ,  но в отдельных случаях крупные компоненты отсутст
вуют («литографский» известняк). Вакковые известняки, возможно, 
являются нормальными бимодальными местными осадками, встречаю
щимися в разнообразных фациальных условиях. Некоторые имеют тон
кую плитчатую слоистость, другие являются желваковыми.

А л л о д а п и ч е с к и е  и з в е с т н я к и  образуют четвертый класс. 
Эти карбонаты являются переотложенными. М атериал турбидитными 
потоками сносился с места своего образования в глубоководные части 
бассейна. Это глубоководные карбонаты. В каком-то смысле они не об
разуют самостоятельный класс, так как в нижней части пласта породы 
могут быть представлены крупнозернистыми разностями, а в верхней
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аргиллитами. Однако поскольку эти породы имеют ритмичное строение, 
они рассматриваются самостоятельно.

Д о л о м и т ы  составляют пятый класс карбонатов. Это наиболее 
типичные диагенетические карбонаты. Они могут зам ещ ать любые дру
гие типы карбонатов, особенно рифовые баундстоуны, но они могут 
также быть представлены первичными осадками. Поэтому доломиты 
подразделяются на тонкозернистые первичные доломиты и крупнозер
нистые сахаровидные доломиты замещения.

Некоторые карбонаты, такие как травертин и каличе, нельзя от
нести определенно к какой-либо из этих пяти групп. Они рассматрива
ются отдельно.

Зернистые известняки (калькарениты и кальцирудиты)

Термин з е р н и с т ы й  и з в е с т н я к  был предложен Данхэмом 
[77] для пород, которые имеют каркас, состоящий из обломочных зе 
рен. Межзерновое поровое пространство этих пород обычно, но не всег
да, заполнено кристаллическим цементом. Термин к а л ь к а р е н и т  
[125] является общим при описании отложенных механическим путем 
зернистых осадков с зернами песча
ной размерности (от 1/16 до 2 мм 
в диаметре). Термин к а л ь ц и р у д и т  
может быть применен к породе, если 
обломки имеют более 2 мм в д и а 
метре.

Карбонатный обломочный мате
риал имеет субаквальное происхожде
ние и состоит главным образом из 
окаменелостей (как целых остатков, 
так и их обломков), а такж е галек и 
гравия кальцилютита (интракластов, 
по Фолку), и оолитов. Таким обра
зом, часть обломочного материала 
имеет биогенную природу, часть яв
ляется  пластическим материалом в 
обычном понимании, а другая часть 
имеет биохимическое (скелетный м а
териал) и химическое (оолиты) про
исхождение. Однако все эти составляющие были перенесены и отсорти
рованы течениями и отложились механическим путем. Поэтому эти на
копления имеют структуру, свойственную обломочным осадкам 
(рис. 10-24).

Различия между породами биогенного, пластического и даж е хи
мического генезиса неоднозначны. Некоторые обломки окаменелостей 
перекрыты одним или более слоями осажденного химическим путем 
карбоната; многие оолиты имеют ядро, представленное скелетным об
разованием или д аж е  кварцем. Кроме того, калькарениты сильно 
различаю тся по значимости различных компонентов. Некоторые почти 
целиком состоят из оолитов (ооспариты), другие полностью представ
лены обломками окаменелостей (биоспариты), третьи состоят главным 
образом из зерен кальцилютитового материала (интраспариты и пел- 
спариты) и содержат только единичные рассеянные ооиды или распоз
наваемые окаменелости (рис. 10-25, 10-26, 10-27).

М орская ! Биохимическое 
вода

"У  \
Химическое осаждение

ч

о с аж д ен и е -ш

ш
3

Л7 Г \
Д и а г е н е з

У  * Ч

К а л  ь  к а  р е н и т ы

Рис. 10-24. Происхождение калькаре- 
нитовых зернистых известняков.
Составные компоненты: 1 — скелетные
остатки беспозвоночных; 2 — оолиты; 3 — 
арагонитовы й ил; 4 — лож ны е оолиты ; 5 — 
ф екальн ы е пеллеты : 6 — кальцилю титы
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Рис. 10-25. Оолит М айами (плейстоцен), Флорида. Б ез  анализатора ,  Х58.
А р аго н и то в ы е ,  к о н ц ен т р и ч ес к и  п о ст р о ен н ы е  о о и д ы  в к р у п н о к р и с т а л л и ч е с к о м  о б л о м о ч н о м  матриксе . 
Ч а с т и ч н о  о о иды  р а з р у ш е н ы  при м и к р и т и з а ц и и

Рис. 10-26, Известняк Салем («бедфордский») (миссисипий), Индиана. Без анализа
тора, ХЗО.
М и к р о р а к у ш е ч н и к  и л и  б и о с п ар и т ,  с ц е м е н т и р о в а н н ы й  с в е т л ы м  к а л ь ц и т о м .  С о с т о и т  из  с о р т и р о в а н 
н ы х  о б л о м к о в  и с к о п а е м ы х  о с т а т к о в ,  в к л ю ч а я  о б л о м к и  м ш а н о к  и ед и н и ч н ы х  ц е л ы х  ф о р а м и н и ф е р  
(Endothyra), в м ест е  с к а р б о н а т н ы м  д е т р и т о м  н еи зв е с т н о го  п р о и с х о ж д е н и я .  О б р а т и т е  в н и м а н и е  на 
п л о т н ы е  т е м н ы е  м и к р и т о в ы е  к а е м к и  на  н е к о т о р ы х  о б л о м к а х

*

Рис. 10-27. Известняк Олтин, серия Белт  (докембрий),  Ледниковый Национальный 
парк, Монтана. Без анализатора ,  ХЗО.
К а л ь к а р е н и т ,  с о с то я щ и й  г л а в н ы м  о б р а з о м  из  о к а т а н н ы х  к а р б о н а т н ы х  о б л о м к о в ,  ассоциир у ю щ и х  
с н ем н о г о ч и с л е н н ы м и  з е р н а м и  к в а р ц а ,  п о л ев ы х  ш п ато в ,  о б л о м к а м и  г р а н и т а  и к р е м н я

Рис. 10-28. Ракушечник или биорудит (современный), Флорида. Разм ер  близок к на
туральному.
О б р а т и т е  в н и м а н и е  на  о б л о м о ч н ы й  х а р а к т е р  р а к о в и н н о го  м а т е р и а л а ,  о т с у тст в и е  м а т р и к с а  и одно
р о д н о с т ь  р а з м е р о в



Обломочные известняки, целиком или почти целиком состоящие 
из отсортированных ископаемых обломков, являются ракушечниками 
(coquina) (биоспаррудитами) того или иного типа. Термин р а к у ш е ч 
н и к  наиболее часто применяется к более или менее сцементированным 
крупным обломкам раковин (рис. 10-28). Этот материал, отложенный 
механическим путем, не следует путать с рудистовыми или устричными 
отложениями отмелей, формировавшимися и цементировавшимися на 
месте во время осадконакопления (баундстоуны). К этим отложениям 
лучше применять термин р а к у ш н и к о в  ый,  чем р а к у ш е ч н и к

Рис. 10-29. Ракушечняковый известняк (биом икрорудит) . Разм ер  близок к н атураль
ному.
О б р а т и т е  вни м ан и е ,  н а  то ,  ч т о  м н о г и е  и с к о п а е м ы е  о с т а т к и  не  р а з р у ш е н ы ,  ч т о  м а т р и к с  т о н к о з е р 
н ис ты й  и что  о тс у т с т в у е т  р а з н о о б р а з и е  и с к о п а е м ы х  о с т а т к о в

Рис. 10-30. Кристаллический известняк (биоспарит).  Известняки Фернвейл (ордовик),  
округ Картер, Оклахома. Без анализатора , Х30.
П о чти  ц е л и к о м  сос то ит  из  к р и с т а л л и ч е с к и х  к р и и о и д н ы х  о б л о м к о в ,  с ц е м е н т и р о в а н н ы х  к а л ь ц и т о м .  
Ц е м е н т  о т л а г а е т с я  на  о б л о м к а х ,  п р о д о л ж а я  их о п т и ч ес к у ю  о р и е н т и р о в к у .  О б р а т и т е  в н и м а н и е  
на т р е щ и н ы  сп а й н о ст и ,  к о т о р ы е  п р о с л е ж и в а ю т с я ,  не  п р е р ы в а я с ь ,  из  п ы л е в а т ы х  о б л о м о ч н ы х  з е р ен  
в чисты й ц ем е н т .  П р а в и л ь н о  н а з ы в а т ь  к а л ь к а р е н и т о м  р а з н о в и д н о с т ь  м и к р о р а к у ш е ч н и к а  (эн кри-  
нит)

(рис. 10-29). В случае мелких обломков раковин используют термин 
м и к р о р а к у ш е ч н и к  (биоспарит). Эти породы обычно имеют низ
кое отношение зерна — цемент, указывающее на высокую первичную 
пористость, возникшую благодаря тому, что первичный материал имеет 
строение «картофельных очистков», или «шелухи зерен» [77].

Особой разновидностью ракушечника является э н к р и н и т ,  почти 
целиком состоящий из обломков криноид. Эта порода такж е называет 
ся о р г а н о г е н н ы м  к о н г л о м е р а т о м  [136]. Энкриниты состоят 
из дисков или пластинок, которые отделены друг от друга, .обычно ис
терты и отсортированы, образуя пласты, отличающиеся по размеру сл а
гающих их обломков. Они могут иметь четко выраженную косую сло
истость, в некоторых случаях даж е  ритмическую слоистость. В этих 
породах не находят хорошо сохранившиеся кроны и длинные стебли; 
они встречаются в глинистых известняках. Последние также являются 
криноидосодержащими породами (но не энкринитами). Образование
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их, в отличие от криноидных ракушечников, происходило в более спо
койных водах, так что останки отмерших животных в более или менее 
сохранном состоянии захоронялись в донном иле. Мергели с рассеян
ными, но хорошо сохранившимися остатками криноидей с дифферен
цированным брахиальным сочленением и энкриниты, сложенные отсор
тированными и промытыми криноидными обломками, указываю т на су
ществование двух контрастных фациальных обстановок карбонатного- 
осадконакопления. Хэддинг [136] объяснил отсутствие ила и концен
трацию обломков криноидей донными течениями на участке воздыма-

Рис. 10-32. Д и агр ам м а ,  по казы ваю щ ая сход
ные условия происхождения калькаренитов 
и лититовых аренитов.
J — песок; 2 — ил; 3 — глинисты й сланец; 4 — 
аспидны й сланец; 5 — известковы й песок (оолиты 
и скелетны е облом ки); 6 — известковы й ил; 7 — 
ф екальны е пеллеты ; 8 — кальцилю тит; 9 — лож 
ные оолиты

Вертикальный . , и_ 
масштаб . i - к и

Рис. 10-31. Совместное залегание карбонатны х оолитов и зерен обломочного кварца 
в известняке Гринбрир (миссисипий), зап адн ая  Виргиния. По [273].
/  — оолиты ; 2 — отсутствие оолитов; 3 — кварцевы й песок

ния и обмеления морского дна. Цементация энкринита происходит при 
отложении кальцита, в кристаллографическом продолжении зерен, со
ставляющих каркас породы. Таким образом происходит превращение 
всей породы в крупнозернистую, взаимопроникающую мозаику — оса
дочный «мрамор» (рис. 10-30).

Калькарениты, главной составной частью которых являются ооли
ты, называются ооспаритами (если главная составная часть — 
пизолиты, они называются ооспаррудитами) , по Фолку. Оолитовая 
структура почти всегда первична и указывает на мелководную, неспо
койную обстановку. Убедительным доказательством этого положения 
являются одинаковые размеры оолитов, ассоциация их с обломочными 
зернами кварца (рис. 10-31), косая слоистость многих оолитовых по
род, чистый кристаллический карбонатный цемент (отсутствие тонких 
поровых карбонатных илов). Наблюдения над известковыми оолитами 
Багамских островов, проведенные Иллингом [163], приводят к заклю
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чению, что эти оолиты осаждались там, где «свежие океанические во
ды, попадающие на мелководье, нагреваются и насыщаются карбона
том кальция». Согласно Иллингу, «разрастание оолитов обусловлено 
главным образом движением зерен песка под действием морских те
чений».

Кроме органогенных обломочных известняков и оолитов, многие 
калькарениты содержат мелкие, песчаной размерности зерна, имеющие 
органическое или иное происхождение, которые являются тонкозерни
стыми и в которых обычно отсутствует органическая или какая-либо 
иная внутренняя структура (см. рис. 10-11). Подобные округлые, не
скелетные зерна называются пеллетами, гранулами, ложными оолита- 
ми, псевдоолитами и т. д. В некоторых калькаренитах количество этих 
зерен намного превышает количество распознаваемых органогенных 
обломков, или собственно оолитов. По-видимому, они могли образо
ваться несколькими способами. Большинство, очевидно, отлагалось в 
виде карбонатного ила, в котором под действием тех или иных процес
сов образовывались зерна песчаной размерности. При этом способе 
калькарениты, являющиеся песками, во многом сходны с лититовыми 
аренитами, которые содержат зерна глинистого сланца, аспидного 
сланца и аргиллита песчаной размерности (рис. 10—32). Они, однако, 
отличаются тем, что процесс их образования в одних случаях проис
ходит почти одновременно с осадконакоплением, тогда как в других 
случаях он связан с эпигенетическими, а иногда с метаморфическими 
процессами (некоторые песчаники, естественно, такж е содержат об
ломки аргиллитов, которые имеют внутриформационное происхожде
ние или образовались почти одновременно с накоплением осадков). 
В других случаях микритовые зерна могут быть диагенетическими и 
образуются при разрушении скелетного или оолитового материала.

Процессы, при которых карбонатные илы превращаются в скоп
ления зерен песчаной размерности, могут объясняться несколькими 
различными причинами. В одних случаях главную роль играет субак- 
вальная эрозия ранее консолидированного кальцилютита. Не сущест
вует фундаментального различия между более крупными и плоскими 
гальками внутриформационных конгломератов, мелкими окатанными 
обломками, находимыми в некоторых калькаренитах, и обломками пес
чаной размерности в самих калькаренитах. По Фолку, это — интра- 
спаррудиты и интраспариты.

С другой стороны, эти сложные зерна могут являться и пеллета
ми или фекальными пеллетами. Эти термины относятся к мелким ок
руглым выделениям, являющимся продуктом жизнедеятельности р аз 
личных морских организмов. Такие современные фекальные пеллеты 
широко распространены как в известковистых, так  и в неизвесткови- 
стых осадках [233, 81, 163]. Многие из них мягкие, и если не затвер
девают, теряют свои отличительные особенности при захоронении. Пел
леты, затвердевшие до захоронения, могли быть вымыты из илистой 
среды, где они сформировались, и включиться в состав карбонатных 
песков. Однако, как отмечает Фолк [95], большинство пород, опреде
ленных как «пеллетовые известняки» в полевых условиях, при дальней
шем исследовании оказываются интракластами. Настоящие пеллетовые 
известняки настолько тонкозернисты, что без особой ошибки могут быть 
отнесены к микритам. Некоторые пеллеты оказываются микритизиро- 
ванными оолитами или окаменелостями, которые в результате процес
сов, связанных с уменьшением размеров зерен, превращаются в микро
кристаллические и почти бесструктурные. Они могут быть определены
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по форме, размерам, реликтовым текстурам или в некоторых случаях 
по обнаружению частично микритизированных зерен.

Обычным цементом калькаренитов является кристаллический каль
цит, за исключением тех случаев, когда он подвергся доломитизации. 
Цеменд может составлять 50% и более от всей породы. В некоторых 
калькаренитах цемент может быть представлен в виде как зубчатых 
каемок на обломочных зернах, так и чистой крупнокристаллической 
мозаики между зернами. Карбонатный детрит, который представляет 
собой единый кристаллографический индивид (например, обломки 
иглокожих), неизменно окружен карбонатным цементом, имеющим 
ту же кристаллографическую и оптическую ориентировку, что и облом
ки. По терминологии Батхёрста [14], это — цемент синтаксиального 
обрамления. Первичные обломки выглядят как  «тени», различимые 
только по обилию пылевидных включений (см. рис. 10-30). Некоторые 
авторы считают, что кристаллический кальцитовый цемент является 
диагенетическим продуктом замещения ранее образовавшегося тонко
зернистого микрита [30]. Граф и Л ам ар  [131] считали, что кристалли
ческий кальцит в штате Иллинойс — вторичный цемент, переотложен- 
ный после растворения и выноса первичного тонкозернистого бурого 
кальцита. В результате неполного выноса этого первичного цемента в 
межзернистых порах остались остатки в форме песочных часов, кото
рые особенно отчетливо видны на контакте между двумя зернами. Бер-

генбэк и Терриер [24] считают, что 
эта интерпретация не пригодна для 
калькаренитов, ассоциирующих с 
отложениями Скарри-Риф (пермо- 
карбонового возраста, Т ех ас) . Пред
ставляется невероятным, чтобы хо
рошо промытые косослоистые кар
бонатные пески и илы отложились 
одновременно в одном и том же ме
сте. Поэтому кальцитовый цемент— 
это настоящий поровый цемент, а не 
продукт перекристаллизации.

Общей чертой для многих каль
каренитов является микритовая кай
ма, видимая на многих зернах кар
каса породы. Подобная микрито
вая оболочка могла возникнуть либо 
при осаждении из раствора микри- 
тового слоя, либо при микритиза
ции первичного зерна [43]. Эта 
однослойная оболочка (поверхност
ные оолиты, по Кароцци) обычно 
имеет одинаковую мощность и по
вторяет контур зерна. С другой сто
роны, зона микритовых изменений 
нечеткая и проникает в зерно’ на 

различную глубину. Некоторые зерна не полностью окружены микрито- 
вой оболочкой, другие — целиком окружены мнкритовым слоем. Внут
ренняя граница мпкритовой зоны может быть расплывчатой, а не рез
кой, как в случае химически осажденной оболочки.

Калькарениты могут быть тесно связаны с кварцевыми аренитами. 
При этом они не только переслаиваются с ними, но такж е и переходят

Рис. 10-33. Известняк Сент-Луис (мис
сисипий),  Бедстаун Кводрангл, И лли
нойс, скрещенные пиколи, Х25.
К р у п н ы е  о к а т а н н ы е  зерня  к в а р ц а ,  к в а р ц и т а  и 
кр е м н я ,  в м ест е  с м е л к и м и  ал е в р о л н т о в о й  р а з 
м ер н о с ти  ч а с т и ц а м и  к в а р ц а  в к а р б о н а т н о м  
м а т р и к с е ;  м а т р и к с  п р е о б л а д а е т .  В о б р а з ц е  
в идны  и з в е с т к о в ы е  гал ь к и

442



друг в друга (рис. 10-33). Обломочный кварцевый песок смешивается 
с карбонатным песком в любых пропорциях. Д а ж е  те формации, кото
рые обычно называют известковыми,# могут содержать значительный 
объем обломочного кварца [353, 70, 273, 155, 2] (рис. 10-34). С увели
чением количества обломочного кварца калькаренит превращается в 
псаммитовый известняк. Более крупные и заметные зерна кварца 
обычно хорошо окатаны. В некоторых случаях кварц образует ядро 
известковых оолитов. Иногда заметно, как разрастание эвгедрального 
кварца замещ ает первичный ооид [156] (рис. 10-35).

Обломки

Рис. 10-34. К лассификация калькаренитов и связанных с ними пород, основанная на 
составе фракций каркаса

Рис. 10-35. Ф ормация Хейл, группа М ороу (пенсильваний),  Файетвилл, Арканзас.  Без 
анализатора, Х40.
И з в е с т к о в ы й  оо л ит  (о о с п а р и т ) ,  с ц е м е н т и р о в а н н ы й  чи сты м  к а л ь ц и т о м .  О б л о м о ч н ы е  к в а р ц е в ы е  
я д р а  оо идо в  у в е л и ч и л и с ь  в о б ъ е м е  в р е з у л ь т а т е  р а з р а с т а н и я  при з а м е щ е н и и  ооидов .  О б р а т и т е  
в н и м а н и е  н а  м е л к и е  к а р б о н а т н ы е  в к л ю ч е н и я  в к в а р ц е ,  в к о т о р ы х  е д в а  п р о с л е ж и в а е т с я  строение  
з а м е щ е н н о г о  ооида

В полевых условиях калькарениты имеют сходство с некарбонат
ными песками. Обычно они отложены течениями и имеют косую слои
стость, сходную как по масштабу, так и по типу с косой слоистостью, 
наблюдаемой в обычных песчаниках. Косая слоистость морских каль
каренитов в среднем составляет 18 см, но известны слои, мощность ко
торых достигает нескольких метров [293,2]. По простиранию косая 
слоистость имеет заметное бимодальное распределение, отличающееся 
на 180°, указывающее на действие приливно-отливных течений [293, 
181, 162]. Эоловые калькарениты унимодальны и характеризуются 
крупномасштабной косой слоистостью до 23 м, например, в плейсто
ценовых эолианитах Бермуд [215].

В свете современных знаний представляется возможным отложение 
древних калькаренитов в мелководных, подверженных сильному дейст
вию приливно-отливных течений зонах или, что менее вероятно, отло
жение их в виде субаэральных карбонатных дюн; слагающий их ка р 
бонатный обломочный материал мигрировал из участков мелководного 
.морского шельфа в прибрежную зону. Петрографические особенности
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и внутренняя структура карбонатных песков банок Багамского архи
пелага по всем основным чертам сходны с карбонатными песками; 
древних толщ [165].

Баундстоуны (рифообразующие породы)

Термин б а у н д с т о у н ы  (boundstone) предложен Данхэмом [77]' 
для пород, частицы которых в ходе отложения осадка находились в 
связанном состоянии. Этот термин более или менее эквивалентен тер
минам «рифовые карбонаты», «биогермы», «клинтиты», обозначающим 
породы, образованные организмами (скрепляющими и связующими оса
док) и имеющие каркас, устойчивый к действию волн.

Эти породы обычно характеризуются неплотным сетчатым строе
нием, обладают крупными порами и покрыты кавернами (рис. 10-36).

Строение каркаса, связывающего 
породу воедино и придающего ей 
жесткость и устойчивость к дейст
вию волн, меняется в зависимости 
от места и возраста отложений. Ко
раллы являются и всегда являлись 
важными каркасообразователямн — 
отсюда термин «коралловые рифы». 
Но, как сейчас установлено, они 
играют меньшую роль, чем неко
торые другие формы, особенно из
вестковые водоросли Lithothamnium  
и родственные им [3]. В других ме
стах баундстоуны рифоподобных от
ложений создаются строматопорои- 
дами, даж е  окончатыми мшанками 
и рудистами [259].

Половина всего объема породы 
может приходиться на пустоты и 
частично заполненные каверны. Ка
верны выполнены друзообразными 

кристаллами кальцита. Более крупные каверны покрыты тонкими сло
ями ониксовпдного кальцита, похожего на натечный камень пещер. 
Некоторые крупные карманы заполнены слоистыми осадками — в от
дельных случаях глинистыми, иногда микритовыми. Многие пустоты 
имеют подобное осадочное выполнение в нижней части, а в верхней 
части сложены друзовидным яснокристаллическим кальцитом. Таким 
образом формируется геопетальная структура. Многие пустоты явля
ются первоначальными порами в рифе, другие, судя по их форме, от
крылись в результате растворения окаменелостей, третьи, неправиль
ной формы, имеют неопределенное происхождение. Строматаксис мно
гих рифов, в частности силурийских рифов района Великих Озер, имеет 
такж е неопределенное происхождение. Некоторые рифовые породы 
имеют внешнее сходство с крупнообломочной брекчией. По-видимому, 
рифовые породы особенно подвержены доломитизации, многие иско
паемые рифы целиком доломитовые.

Обычно центральная часть рифа лишена слоистости или подоб
ных структурных форм, за исключением строматактисовой текстуры. 
Ядро в значительной мере может быть фоссилизировано, но в других 
случаях интенсивная доломитизация и растворение разрушают все

Рис. 10-36. Рифообраиую щ ая порода — 
баундстоун, или биогермит (девон).  По 
[183].

В пер в и ч н ы х  п у ст о та х :  \ — а л ь в е о л и т ы ;  2 — 
о д и н о ч н ы е  к о р а л л ы  р у го з а ;  3 — к о р а л л ы  тл- 
б у л я т а ;  4 ~  д е т р и т ;  5 — в о л о к н и с т ы й  к а л ь ц и т :  
6 — д р у з о в и д н ы й  к а л ь ц и т
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органические образования. Обычно окаменелости встречаются в виде 
внутренних и внешних отпечатков, их следов и слепков.

Рифы и рифообразующие породы были описаны во многих местах. 
К наиболее хорошо изученным и широко известным относятся Н иагар
ские (силурийские) рифы района Великих Озер [65, 302, 208], силу
рийские рифы о. Готланд [137], раннекйрбоновые «рифовые холмы» 
Ирландии [197] и Англии [245], миссисипские [259] и пенсильван
ские биогермы Нью-Мексико [253], плейстоценовые рифы о. Гуам 
[288], девонские рифовые комплексы Рейнской геосинклинали [183] 
и девонские рифы провинции Альберта в Канаде [180].

Литифицированные карбонатные илы 
(кальцилютиты и кальцигранулиты)

Литифицированные карбонатные илы состоят в основном из очень 
тонкозернистых карбонатов. Грабау [125] назвал эти породы к а л ь -  
ц и л ю т и т а м и  и к а л ь ц и п у л ь в е р и т а м и .  Первые представля
ют собой мл, отложенный течениями (ил является продуктом тончай
шего истирания), вторые — продукт химического осаждения тонкозер
нистого материала. Хотя различие между ними и существенно, его не 
всегда легко установить, поэтому термин к а  л ь ц  и л  ю т и т  обычно

Рис. 10-37. Известковый (биомикритовый, вакковый) пласт, сланцы Д еко р а  (ордовик) 
Сент-Пол, Миннесота. Без анализатора ,  ХЗО.
О б л о м к и  р а к о в и н  б р а х и о п о д  и м ш а н о к  в и зв е с т к о в о -и л и с т о м  м а т р и к с е

Рис. 10-38. Ф ораминиферовый известняк (биомикрит) (?),  эоцен из Пирамид. Гизе, 
Египет. Без анализатора , Х 36 .
Н е с к о л ь к о  не р а з р у ш е н н ы х  р а к о в и н  Nummulites в и зве стк о во м  иле,  в котором  с о д е р ж а т с я  м но го 
чи с л е н н ы е  р а з д р о б л е н н ы е  о б л о м к и  и с к о п а е м ы х  о с т а т к о в

используют по отношению к любым тонкозернистым известнякам, не
зависимо от их происхождения. Фолк [95] применил к породам этого 
класса термин «микрит»; хотя он ограничил его микрокристалличес
ким кальцитом с размерами зерен до 4 мкм, этот термин применяется 
для более грубозернистого материала, а такж е  к современным араго- 
нитовым илам. ’
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При более тщательном исследовании оказывается, что микрито- 
вые известняки содержат некоторое количество более крупного матери
ала, такого как пеллеты, обломки скелетов, сферолиты (реже — на
стоящие оолиты и интракласты). Когда содержание этого материала 
превышает 10%, Фолк употребляет термин б и о м и к р и т  и п е л м и -  
к р и т .  Если же более крупные компоненты рассеяны в породе (и со
ставляют менее 10%), порода описывается как  микрит с окаменело
стями или нечто подобное (см. табл. 10-8). Породы, в которых отсут
ствуют такие крупные компоненты, являются просто микритом. По 
терминологии Д анхэма [77], микрит, содержащий 10% или более зе

рен скелетного или иного состава, 
называется в а к с т о у н  (рис. 10-37, 
10-38, 10-39), если ж е  зерна в нем 
образуют самостоятельный каркас, 
он называется п а к с т о у н .  Боль
шинство микритовых известняков 
плотные, однородные и лишены бо
лее крупных компонентов. Это так 
называемые «литографские из
вестняки» (аргиллиты, по термино
логии Д ан хэм а).  Под микроскопом 
они неожиданно обнаруживают чет
ко выраженную пеллетовую тексту
ру. Такие микритовые известняки, 
содержащие неправильные или 
трубчатые включения или линзы 
яснокристаллического кальцита и 
имеющие фенестральную структуру, 
определяются Фолком как  д и с м и -  
к р и т .  Происхождение этих фенестр 
уже обсуждалось в этой главе. 
Слоистость кальцилютитов меняет
ся от плитчатой до желваковой.

Многие тонкозернистые каль- 
цилютиты настолько однородны и 

лишены всякой структуры, что их используют в литографии. Некоторые 
разности, однако, имеют тончайшую слоистость. По отношению к этим 
известнякам применен термин л а м и н и т .  Хотя подобные слойки свя
заны иногда с деятельностью течений, большинство из них обусловле
но аккумуляцией под влиянием водорослевых скоплений. Эти формы 
в известном смысле являются разновидностью строматолитов. Предпо
лагают, что поверхность осадконакопления была покрыта тонким по
кровом синезеленых водорослей. Выпадающий осадок тонким слоем 
(1 мм или менее) покрывал этот слой, после чего водорослевый по
кров быстро восстанавливался и со временем покрывался новым слоем 
осадка. Осадочные частицы прилипают к водорослевой сети или улав
ливаются ею. В дополнение к этому карбонат мог такж е выделяться 
водорослями. Древние карбонатные ламиниты сохраняют морфологию 
водорослевых покровов, д аж е  если органический материал разложен.

Водорослевые слои прерывисты, обычно неправильны по форме, 
образуют мелкие и крупные аркообразные выпуклости (см. рис. 4-30). 
Они могут прерываться сужающимися книзу трещинами, вероятно тре
щинами усыхания. Ламиниты, возможно, являются индикатором пере
сыщенных солью вод или других обстановок, в которых не могут жить

Рис. 10-39. Коралловый известняк (био- 
мнкрпт), Уинлок (силур), Шропшир, 
Англия. Без анализатора, ХЗО.
Не р а з р у ш е н н ы е  р а к о в и н ы  б р а х и о п о д  и о б 
л о м к и  и г л о к о ж и х  в и з в е стк о в о м  иле
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улитки и другие зоопланктонные формы, питающиеся фитопланктоном. 
Обширное разрушение водорослевого покрытия планктонными организ
мами препятствует образованию ламинитов [111].

Изучение шлифов микритовых известняков дает мало новых сведе
ний. З а  исключением отмеченных выше случаев, когда отчетливо р аз 
личались пеллеты, микрокристаллическая карбонатная масса с трудом 
различается в стандартном шлифе. Более полезны ультратонкие шли
фы, но наибольший прогресс достигнут при использовании электрон
ного микроскопа [207, 93, 202]. С помощью электронного микроскопа 
выявляется большое разнообразие форм и структур зерен, что позволи
ло определить происхождение зерен, диагенетическую историю, а т а к 
же, возможно, способ осадконакопления и фациальную обстановку. 
Некоторые кальцилютиты, особенно юрского возраста и моложе, изо
билуют кокколитами и, следовательно, имеют явное биогенное проис
хождение. Действительно, многие молодые тонкозернистые известняки 
представляют собой скопления кокколитов или «водорослевой пыли» 
[357]. Исследование, проведенное Лобо и Осборном под сканирующим 
электронным микроскопом, убедительно показали, что много, если не 
большинство, ордовикских микритов штата Огайо представляют собой 
раздробленный скелетный материал.

Вопрос о происхождении и значении некоторых типов тонкозер
нистых, плотных, лишенных структуры известняков является спорным. 
Как полагал Грабау [125], некоторые из них могут являться продук
том тончайшего истирания морских отложений; например, таким путем 
образовались многие калькарениты. Другие образовались в результате 
химического или биохимического осаждения. Остается неясным — как 
образуются современные карбонатные илы. Сверхтонкие арагонитовые 
илы Багамского региона связываются с жизнедеятельностью бактерий 
[75, 19, 20]. Их такж е считают продуктом прямого химического о саж 
дения карбоната кальция [58] и освобождения арагонитовых иголок 
из водорослевой ткани при разрушении последней [210, 317]. Изотоп
ный состав кислорода в карбонатах неорганического происхождения 
и в биохимически осажденных карбонатах различен. Изотопный ан а
лиз карбонатных илов Багамского региона указывает на их водорос
левое происхождение [213]. Однако в Персидском заливе арагонито
вые илы — это чисто химически осажденный продукт [179].

П и с ч и й  м е л  такж е является тонкозернистой карбонатной поро
дой, которая отличается от обычного плотного литифицированного ми
критового известняка наличием рыхлой пористой структуры. Обычно 
мел, как и кальцит, почти целиком состоит из карбоната кальция и 
имеет белый цвет (см. табл. 10-4,ж ) .  В отложениях писчего мела Ф ран
ции содержание карбонатной части колеблется от 90 до 98%; К анзас
ский мел состоит на 88—98% из карбоната кальция, в среднем 94% 
[280]. Под микроскопом видно, что писчий мел состоит из раковин 
микроорганизмов, сложенных чистым кальцитом, которые погружены 
в бесструктурный матрикс, состоящий из тонкозернистого кальцита. 
В отложениях мела штата Канзас микроокаменелости составляют 
17—34% от объема всей породы; остальную часть составляет матрикс. 
Наиболее распространены фораминиферы рода Globigerina, Textularia 
и другие. В писчем меле такж е находят шипы и ячейки планктонных 
водорослей, известные как  рабдолиты и кокколиты, а такж е отдель
ные спикулы губок и раковины радиолярий.

Большинство известных отложений писчего мела имеют меловой 
возраст. Наиболее известны отложения мела, расположенные по обо
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им берегам Л а-М анш а и являющиеся типовым разрезом меловой си
стемы, благодаря чему она и получила такое название. В Северной 
Америке писчий мел широко распространен в отложениях мелового 
возраста штатов Алабама, Миссисипи и Теннесси (меловая свита Сел
ма), а такж е в Н ебраске и соседних штатах (свита Н иобрара).  Осо
бенно детально описан мел свиты Форт Хэйс в штате К анзас [280].

Мел является рыхлым карбонатом. Мел относится к почти неиз
менным породам, несмотря на то что в нем могут содержаться кремне
вые желваки, иногда образующие ритмическую слоистость [271]. Весь
ма примечательно, что растворы, проходящие через такой пористый 
и легко поддающийся изменениям материал, не оказывают сколь- 
нибудь существенного воздействия на него. Полагают, что в отличие 
от других известковых карбонатных отложений, мел осаж дался в виде 
кальцита, а не арагонита, и благодаря большей стабильности кальци
та, в породе не было никаких преобразований, которые имели бы мес
то, если бы первоначальный карбонат осаж дался в виде арагонита. 
Именно поэтому отложения мела не преобразовались в твердую и 
плотную породу. Здесь, однако, имеются заметные исключения, по
скольку известны «жесткие грунты» хорошо сцементированного ме
ла [341].

Аллодапические (сортированные) известняки

Термин а л л о д а п и ч е с к и е  был применен к известнякам оп
ределенного типа, которые предположительно отложены турбидитны- 
ми потоками в относительно глубоководных участках, куда они при
носились с мелководных рифовых зон [229].

Аллодапические известняки представляют собой ритмически пе
реслаивающиеся правильные плитчатые пластины известняков и пели- 
товых слоев. Отдельные пласты прослеживаются на большие расстоя
ния без заметного изменения мощности. Ойи лишены каких-либо черт. 
указывающих на их отложение в мелководной обстановке, характери
зуются градационной слоистостью с четким нижним контактом и неяс
ным верхним; подошва пласта местами маркируется знаками волоче
ния [187, 336, 176]. В отдельных пластах наблюдаются характерные 
черты турбидитного цикла, такие как  переходы крупнозернистых слабо 
отсортированных горизонтов в горизонтальную слоистость, в некоторых 
случаях конволютная слоистость и знаки потоковой ряби (см. 
рис. 10-53).

Аллодапические известняки, подобно их кремнистым аналогам, 
представляют собой «петрологический комплекс» и не относятся к 
четко определяемым породам, но благодаря своим уникальным особен
ностям они выделены и описаны здесь как самостоятельная группа. 
В основном нижняя часть каждого пласта более крупнозернистая. Сор- 
тированность очень слабая; материал в большинстве своем плохоока- 
танный и представлен крупными обломками ископаемых остатков, в 
основном мелководными морскими бентосными формами, в большинст
ве своем обитателями рифов с примесью пелагических ископаемых ос
татков. Пелитовая примесь содержит только пелагические ископаемые 
остатки — нектонные и планктонные формы, бентос отсутствует. Ниж
няя часть в основном представлена «пакстоунами» (структурообразую
щий детрит с илистым матриксом), верхняя — тонкозернистым каль- 
цилютитом или микритом. Наиболее удаленные от источников сноса 
слои могут быть преимущественно тонкозернистыми.
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Известковый туф, травертин и мергель

Известковый туф и травертин представляют собой известняк, об
разовавшийся при испарении вод источников и рек. И з в е с т к о в ы й  
т у ф  — это губчатый пористый материал, образующий тонкий поверх
ностный налет вокруг источников 
или просачиваний вод, а такж е в 
исключительных случаях в реках.
Известь осаждалась  на растущих 
растениях и поэтому в отложениях 
туфа имеются отпечатки листьев 
п стеблей. Туф имеет своеобраз
ную сетчатую структуру, он обыч
но нетвердый и полурыхлый 
(рис. 10-40). Известковый туф ред
ко образует крупные скопления и 
встречается главным образом в 
современных и четвертичных отло
жениях. Более плотные и проч
ные разновидности встречены 
в слабо пересыщенных солью озе
рах, например в оз. П ирамид ш та
та Невада. Достаточно широко 
распространенные отложения туфа 
обнаружены по берегам высохше
го сейчас оз. Лахонтон [281] и 
оз. Бонневиль [114] в районе Боль
шого Бассейна. Туф оз. Лахонтон 
встречается в различных формах: л и т о н д н ы й  туф, в виде сотовид
ного покрытия на различных материалах, т и н о л и т о в ы й  т у ф ,  пред
ставляющий собой переплетенные кристаллы кальцита, являющиеся 
псевдоморфозами по гейлюсситу, и д е н д р о и д н ы й  туф, который 
образует сферические или полусферические подушковидные тела с

крупнорадиальной структурой. 
Эти туфовые отложения образу
ют значительные по размерам 
холмы или купола по берегам 
многих древних озер.

Т р а в е р т и н  — более плот
ные ленточные отложения, осо
бенно типичные для известковых 
пещер, где они образуют хорошо 
известные натечные образования, 
включая сталактиты и сталагми
ты [7]. Подобно туфу, травертин 
образует ограниченные, не имею
щие большого геологического 
значения отложения, преимуще
ственно четвертичного или совре
менного возраста.

М е р г е л ь  — термин, имею
щий различные значения. П риме

няется по отношению к глауконитовым зеленоцветным пескам, но более 
часто используется для обозначения сыпучих карбонатных земель, н а 
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капливавшихся в молодых или современных пресноводных озерах [69]. 
Некоторые растения, в особенности харофиты, могут получать двуокись 
углерода для фотосинтеза за счет С 0 2 в растворе. Карбонат кальция, 
таким образом, осаждается в виде корки на листьях и стеблях расте
ний. Этот осадок время от времени слетает и накапливается на дне 
озера. Пресноводные известняки, образованные таким образом, имеют 
характер псевдобрекчии. Мелкие угловатые обломки или чешуйки кар
боната кальция заключены в иловой массе такого же состава. К обра
зованному таким образом материалу может добавляться карбонат,

осажденный микроорганизмами 
[349], и карбонат, выделенный 
пресноводными моллюсками. Прес
новодные мергели являются до 
некоторой степени глистымп об
разованиями и часто используются 
в качестве составной части при 
изготовлении портланд-цемента 
(рис. 10-41). В древних толщах 
пресноводные известняки характе
ризуются почти полным отсутст
вием морской фауны; в них могут 
содержаться представители Spiror- 
bis, различные остракоды и слу
чайные моллюски. Многие мер
гели содержат водоросли и харак
теризуются водорослевыми тексту
рами. Некоторые из них имеют жел- 
ваковое строение. Ж елваковые мас
сы могут представлять собой запол
ненные кальцитом трещины синере- 
зиса. Под микроскопом видно, что 
порода сложена округлыми сгустко
образными скоплениями плотного, 
тонкозернистого карбоната, скреп
ленного более чистым и крупнозер
нистым карбонатом (рис. 10-42).

Термин м е р г е л ь н а я  п о р о д а  (или марлит) применяют к бо
лее твердым породам такого же состава, что и мергель. Эта порода 
менее сланцеватая, чем глинистые сланцы, и, подобно аргиллиту, раз
бита на блоки со слабо раковистым изломом. Термин м е р г е л ь н а я  
п о р о д а  иногда употребляется в более широком смысле и включает 
другие карбонатные породы. Такое использование термина подверга
ется критике [251].

Каличе и другие эвапоритовые карбонаты
К а л п ч е  — обогащенные известью отложения, образовавшиеся 

в почвах некоторых полуаридных районов. Под действием капилляр
ных сил известьсодержащие воды поднимаются к поверхности, испаря
ются и образуется обогащенное известью каличе. Древние отложения 
каличе, вероятно, должны быть сильно затвердевшими ( к а л ь к р е т ) .  
Отложения характеризуются наличием крупных, концентрического 
строения подушкообразных образований. В некоторых районах каличе 
покрывает столовые горы останцы [262, 38]. Отдельные стадии разви
тия каличе были описаны Гилем и соавторами [115].

Рис. 10-42. Пресноводный известняк 
Гринбуш (пенсильваний), Иллинойс.  
Без анализатора ,  Х35.
©чень т о н к о з е р н и с т ы е  а г р е г а т ы  к а р б о н а т а  
( ч е р н ы е ) ,  в к о т о р ы е  в к л ю ч ен ы  н е м н о г о ч и с л е н 
н ы е  о б л о м к и  р а к о в и н  ( св ет лы е  у ч а с т к и ) ,  р а с 
се чен н ы е  н еп р а в и л ь н ы м и  т р е щ и н а м и  и п у ст о 
т а м и ,  з а п о л н е н н ы м и  ж и л ь н ы м  к а л ь ц и т о м  и 
м и к р о к р и с т а л л и ч е с к и м  кр е м н е м  (светлы е)
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Под микроскопом видно, что каличе состоит из пизолитовых тел, 
концентрических колец кальцита (заполняющего трещины высыхания), 
корродированных и в разной степени замещенных, обломочного кварца 
и полевых шпатов, а такж е концентрически слоистых элементов, 
напоминающих водорослевые текстуры. Некоторые исследователи 
полагали, что эти псевдоолитовые и пизолитовые тела имеют во
дорослевую природу, но сейчас считают, что они возникли в процессе 
формирования почвы и связаны с пизолитами бокситовых и латерит- 
ных почв [323]. Каличе состоит главным образом из карбоната каль
ция в виде кальцита; карбонат магния встречается редко [124,] иног
да присутствует опал [83].

В древних геологических толщах каличе такж е находят в виде мел
ких кальцитовых желваков («корней»), отложенных в условиях арид
ного климата и встречающихся в верхней тонкозернистой части аллю 
виального цикла. В некоторых случаях эти желваки срастаются и об
разуют известковый пласт, как например, Древний Красный Песчаник 
Северного Уэльса [5]. Под микроскопом видно, что эти каличе имеют 
пеллетоидную структуру и содержат частицы алеврита, окруженные 
крупнокристаллическим кальцитом, не содержащим алеврит. Некото
рые крупные пеллеты грубослоисты. Аналогичные желваковые скоп
ления каличе известны в верхней части красноцветных аргиллитов по
добных аллювиальных толщ формации Кэтскилл (девон) и М ок-Чанк 
(миссисипий) в Пенсильвании. Пизолиты каличе были такж е описаны 

в формации Кэпитэн-Риф (пермь) в Гваделупских горах в Нью-Мекси
ко, где подобные образования прежде считались водорослевыми [78].

Доломит

Как отмечал Ван-Туйл [338], доломит и проблема его происхож
дения длительное время занимали умы геологов; о его образовании 
было выдвинуто много теорий. Специальная литература, посвященная 
доломитам, весьма обширна [56]. Сначала мы рассмотрим их природу, 
а в следующем разделе обсудим вопросы происхождения.

Впервые доломит был описан в Тироле. Н азвание «доломит» было 
применено к этим породам в 1792 г. Сосюром в честь одного из пер
вых исследователей этой породы Долимэ 
[338]. Доломит, как  уже отмечалось, широко 
распространен как во времени, так и в про
странстве, и является одной из важнейших 
пород земной коры. Доломит, например, со
ставляет 10,2% от осадочного покрова Рус
ской платформы; известняк составляет 17,6%
[278].

Номенклатура. Доломит является разно
видностью известняка, содержащей свыше 
50% карбоната, более половины которого сло
жено доломитом. Поскольку этот термин упо
требляется такж е для обозначения минерала 
доломит, по отношению к породе возможно 
употребление термина dolostone (доломи
товая порода) [303]. Однако, несмотря на 
возможную двусмысленность, возникающую 
из употребления одного и того же термина как 
для породы, так  и для минерала, термин
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доломит прочно вошел в употребление и, возможно, будет продолжать 
употребляться по отношению к породе и минералу.

Породы, занимающие по составу промежуточное положение между 
известняками и доломитами, имеют разнообразные названия. В об
щем те породы, в которых кальцит преобладает над доломитом, назы
вают доломитовым известняком, породы, в которых доломит преобла
дает над кальцитом, называются известковым, кальцитовым, известко- 
вистым, содержащим известь доломитом. Общего согласия по поводу 
разграничения смешанных пород и более однородных, являющихся 
конечными членами ряда, еще не достигнуто. Преобладание кальцита
над доломитом, или наоборот, взято за основу подразделения извест

няков и доломитов. Известняк, являющийся ко
нечным членом ряда, называется кальцитовым
известняком при условии, если в нем содержится 
незначительное количество магния. Если же он 
содержит значительное количество магния, он 
называется магнезиальным известняком,если же 
преобладает доломит, то это доломитовый изве
стняк (рис. 10-43). Если же содержание магния 
незначительно, он присутствует в виде M gC 03 
в твердом растворе в кальците, а минерал доло
мит отсутствует. Однако кальцит обычно может 
содержать в твердом растворе 1 или 2% M gC 03. 
Только в некоторых современных скелетных ма
териалах он может содержаться в больших ко
личествах. Следовательно, в древних породах 
магнезиальный известняк может содержать за
метное, хотя и небольшое количество доло
мита.

Породы, представляющие собой смесь каль
цита и доломита, в действительности горазда 
менее типичны, чем конечные члены ряда, со

держащ ие в основном кальцит или доломит. Как показано на рис. 10-8 
и в табл. 10-9, карбонатные породы, в которых более 10%, но менее 
90% доломита (менее 90% и более 10% кальцита),  сравнительно ред
ки. Этот факт впервые был отмечен Стайдтманном [312] и подтверж
ден Голдичем и Пармали [123], Чейвом [49] и другими. Если провести 
границу между доломитом, являющимся конечным членом ряда, и сме
шанной кальцито-доломитовой породой по 90% доломита, а границу 
между известняком и смешанной породой по линии 10% доломита, то 
основная масса карбонатных пород будет либо известняками, либо 
доломитами. Предложенная номенклатура обобщена в табл. 10-10. 
Более точная классификация, основанная на минеральном составе, ко
торый рассчитан по химическим анализам, разработана Мартине и 
Сужи [225]; см. такж е  [51, 276, 46, 90] для ознакомления с различ
ными классификациями по составу.

Состав. По химическому составу доломиты напоминают известня
ки, за исключением того, что M gO в доломитах составляет существен
ную часть и играет важную роль (табл. 10-11). Содержание магния в 
осадочных карбонатах подвержено колебаниям во времени (см. 
рис. 17-2). В древних карбонатах содержится больше магния, чем в мо
лодых [66], поэтому доломит более распространен в древних породах.

Некоторые доломиты тесно связаны с эвапоритами и содержат ан
гидрит или гипс. Содержание кремнекислоты может быть значитель

452

Т а б л и ц а  10-9
Относительная 
распространенность 
известняков и доломитов 
в долине Седар из 
формаций
Уопсипиникон, Гауэр  
и Хопкинтон (силур, 
девон) штата Айзва, 
СШ А. Го [292]

Определенный 
петрографическим 

способом % доло
митов

Количество
образцов

0—10 48
10— 50 8
50— 90 о
90— 100 97

В с е г о 158



ным в кремнистых и в песчанистых доломитах. Ж елезистые карбонаты 
встречаются в доломитах в виде твердых растворов, но не встречаются 
в кальците. Обогащенные железом разности называются железистым 
доломитом. Д а ж е  незначительные следы железа ведут к появлению бу
рой окраски при выветривании, вызванной окислением железа. Это 
помогает установить различие между известняками и доломитами в 
полевых условиях.

Т а б л и ц а  10-10
Номенклатура осадочных кальцитовых и доломитовых карбонатов

Тип Доломит, %
Приблизительное 

содержание эквива
лента MgO, %

Приблизительное 
содержание эквина

л е т а  M gC 03, %

Известняк [ 0 - 1 , 1 0— 2 ,3

с высоким содержанием к ал ь 
ция 1 0— 10*

1,1 — 2,1 2 ,3 — 4,4

магнезиальный 
доломитовый известняк 
кальцитовый доломит

J
10— 50
50—90

1
2,1 — 10,8 
108— 19,5

4 , 4 —22,7
2 2 ,7 — 41,0

Доломит 90— 100 19,5— 21,6 4 1 ,0 — 4 5 ,4

* В известняке с высоким содерж анием  кальц и я  долом ит не содерж ится; карбон ат  магния 
в кальците присутствует в виде твердого раствора.

Структуры и текстуры. Некоторые исследователи [312, 98] прини
мают, что доломиты подразделяются на два класса, отличающиеся р а з 
мерами кристаллов, граница которых приходится на интервал 10— 
20 мкм. К первому классу относятся очень тонкозернистые кристалли
ческие доломикриты, которые встречаются в основном в виде тонких, 
обычно сланцеватых пластов, со знаками ряби, трещинами усыхания 
и следами эрозии; в них отсутствуют реликты фауны, оолитов и т. д. 
Ко второму классу относятся более крупнокристаллические или саха
ровидные доломиты со множеством следов замещения. Считают, что до
ломиты первого класса первичны, а второго — представляют собой про
дукт эпигенетического или диагенетического замещения известняков. 
В основных чертах доломиты очень похожи на известняки, но более 
тщательное исследование выявляет множество различий. В доломитах, 
которые являются продуктом доломитизации известняков, первичные 
структурные или текстурные особенности затушеваны или совсем стер
ты. Обломочная текстура калькаренита, например, может стать совер
шенно неразличимой. Особенности кластических пород проявляются 
лишь в наличии тенеподобных реликтов, слабо повторяющих контуры 
первичных структурообразующих зерен. Доломитизированные оолиты 
и ископаемые осадки проявляются в виде слабых контуров, повторя
ющих первоначальные формы, и в большинстве своем лишены каких- 
либо внутренних деталей. В других случаях только рассеянные зерна 
обломочного кварца являются свидетелями первоначального обломоч
ного происхождения породы. Хотя доломиты обычно не содержат ока
менелостей, в некоторых образцах невооруженным глазом видны ока
менелости в виде наружных и внутренних отпечатков. Сохранность от
дельных деталей очень слабая, и подобные пустоты обычно выполнены 
друзовидным доломитом.

Доломитизация сопровождается крупномасштабной перекристал
лизацией, в результате которой в конце концов образуется гранобла-
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стовая структура. При полной перекристаллизации образуется средне- 
или крупнокристаллическая мозаика, в которой, однако, многие доло
митовые кристаллы сохраняют эвгедральную форму (рис. 10-44). По 
Фридману [103], такая  структура называется идиотопической. При 
неполной доломитизации образуются рассеянные эвгедральные кри
сталлы доломита, заключенные в неизменном кальцитовом матриксе 
(порфироидная структура, по Фридману; рис. 10-45). Эти доломито-

Т а б л и ц а  10-11

Химический состав доломитов

Компоненты А Б В Г Д Е

SiO, 2 ,55 7 ,96 3 ,2 4 24,92 0,73*
T i 0 2 — 0,02 0,12 — 0,18 —

a i2o 3
Fe20 3
FeO

_ 0 ,2 3 1,97 0 ,17 1,82 0 ,20
— 0,02 0 ,1 4 0 ,1 7 0 ,66 —
— 0,18 0 ,56 0 ,06 0 ,40 1,03**

МпО — 0 ,0 4 0 ,07 — 0,11 —
M gO
СаО

2 1 ,9 7 ,07 19,46 20,84 14,70 20,48
30 ,4 45,65 26 ,72 29 ,58 22,32 30,97

N a20 — 0,01 0 ,4 2 — 0 ,0 3 —
к2о
Н 20 +

— 0,03 0, 12 —• 0 ,0 4 —
— 0,05 0 ,33 3 0 ,0 0 ,42 —

н2о- — 0,18 0 ,3 0 0 ,36 —
Р 2о 5 — 0 ,0 4 0,91 — 0,01 0,05
с о 2 47 ,7 43 ,60 41,13 45,54 33,82 47,51е*
so3 — 0 ,0 3 — — 0,013* —
S — 0,30** 0, 19 — 0,164* —
ВаО — 0,01s* Нет — Нет —
SrO — 0,01s* Н ет — Нет —
Органика 0 ,04s* — — 0,08s* —

С у м м а 100,0 100,06 100,40 99,90 100,04 100,97

* «О статок (преимущ ественно крем н езем )» .
** П одсчитано по приведенному содерж анию  ж елеза .
•3* С одерж ание не превы ш ает указанн ой  цифры .
** П одсчитано к ак  пирит.
5* О рганический углерод.
6* П одсчитано по окислам  ж елеза , м агния и кальция.
A. Теоретический состав чистого доломита.
Б. Д оломитовый известняк, ф орм ация М онро (девон). А налитик Д . Ш ааф  [319].
B. Д олом ит Н иагара  (силур), Д ж оли ет, Иллинойс, США. А налитик Д . Хиггенс [94]. Содер

ж ан и е M gO соответствует 89,5% теоретического.
Г. Д олом ит «Нокс» (кем бро-ордовик), М оррисвилл, А лаб ам а, США. А налитик У. Хиллебранд 

[281]. С одерж ание M gO соответствует 96,5%.
Д . Кремневый доломит, группа Н и агара  (силур), округ Х айленд, Огайо, США. Аналитик 

Д . Ш ааф  [319].
Е. Д оломит Рэндвилл (докем брий), округ Д икинсон, М ичиган, США. А налитик Э. Брюсгер 

[21]. С одерж ание M gO соответствует 94,5%.
1

вые ромбики обычно зональны; центральная часть кристалла содержи-- 
включения и поэтому затемнена, а периферийная часть сложена отно
сительно чистым доломитом (рис. 10-46). В отдельных случаях в кри
сталлах видно чередование светлых и затемненных зон доломита. В 
других ромбиках центральная часть кальцитовая, а внешняя доломито
вая. В песчанистых доломитах ромбики могут содержать мелкие зер
на кварца. В отличие от кальцита, доломит идиоморфен. Ромбики пе
ресекают такие первичные элементы структуры, как окаменелости, 
оолиты и зерна глауконита (см. рис. 10-6); доломит, таким образом, 
является продуктом замещения.

454



Рис. 10-44. Глауконитовый доломит (кембрий),  Колорадо. Без анализатора . Х31. 
К рупнокристаллический долом ит (серые ромбики) с глауконитовы ми гран улам и  (черные) и рас
сеянными зернам и кварц а  (белы е). Н е очень хорош о зам етно обрастание кварца

Рис. 10-45. Доломитовы й известняк Рочестер, Нью-Йорк. Без анализатора ,  Х 80 .
Ракуш ечны й известняк (биомикрит или биом икрудит), состоящ ий главны м образом  из раковин 
брахиопод (Leptocoelia), ныне сложенны х волокнистым кальцитом . И звестковы й ил м еж ду  рако 
винами брахиопод превращ ен в крупны е долом итовы е ромбы

Рис. 10-46. Доломитовый известняк Миннесота. Без анализатора , Х 80 .
Зональны е порфиробласты  долом ита разбросаны  в ангедральной кальцптовой мозаике

Рис. 10-47. Крапчатый доломит. Известняки Пализер (девон),  Национальный П арк  
Банф, Альберта, К анада .  П римерно-в  половину натуральной величины

В результате неполной доломитизации образуется крапчатая поро
да, характеризующаяся пятнистым распределением доломита. К рап ча
тый облик породы наиболее хорошо проявляется на выветрелой или 
корродированной поверхности. Крапчатые доломиты неоднократно опи
сывались в литературе [338, 27, 133, 22, 285] и, по-видимому, достаточно 
распространены. Рисунок доломитизации на поверхности таких пород
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очень неправилен по форме и в некоторых случаях образует сложно- 
переплетенную сеть (рис. 10-47). Отдельные участки доломита целиком 
изолированы. Пятнистый узор объясняется как результат задерж ки до
ломитизации в процессе миграции через породу магнийсодержащих 
растворов [133, 22]. Если крапчатость проявляется при неполной доло
митизации, то ее узор, возможно, контролируется первоначальными 
структурными особенностями известняка, подвергшегося замещению 
[243]. По мнению многих исследователей, это связано с органикой — 
возможно «водорослевыми» каналами [27] или, что более вероятно, ис
копаемыми ходами червей. В некоторых случаях эти проявления четко 
не контролируются слоистостью или другими текстурами, поэтому труд
но объяснить изоляцию отдельных доломитовых участков. Возможно, 
крапчатость возникла в результате диагенетической дифференциации, 
из-за несмесимости высокомагнезиального кальцита органического 
происхождения. Высвобождающийся карбонат магния мог формировать 
доломит либо в виде изолированных ромбиков, либо отдельных пятен, 
создавая крапчатость. В ордовикских известняках Платтвиль в верх
ней долине Миссисипи содержание доломита от 0 до 30% [133], а в 
девонских известняках Пализер, Альберта, оно составляет от 10 до 
40% [22]. Это соответствует тем значениям, которые можно ожидать 
при преобразовании водорослевого карбоната, заметно обогащенного 
магнием. Незавершенность процесса доломитизации, его единообразие 
на обширных площадях, а такж е значительные мощности доломитизи- 
рованных пород являются лишним свидетельством существования 
внутренних источников магния.

Связь доломитизированного карбоната и осажденного кремнезема 
(кремня) противоречива. В одних породах доломит более ранний и 
позднее замещается кремнем как показывают псевдоморфозы крем
ней по доломиту (см. рис. 11-7). Д оказательств  обратного соотношения 
гораздо меньше. Кремень с отпечатками доломита, обычно представлен
ный в нерастворимом остатке некоторых карбонатных пород, — это 
губчатый кремень, с многочисленными ромбовидными пустотами, обра
зовавшимися при растворении доломита. Являлись ли первичные доло
митовые ромбики метакристами в кремнях? Если это так, то они могли 
заместить и кремень. Возможно, они образовались при замещении 
кальцитового матрикса, который заполнял промежутки между много
численными кристаллами доломита.

К ак отмечалось ранее, доломит встречается такж е в виде очень 
тонкозернистой породы, в которой отсутствуют многие черты, характер
ные для процессов замещения. В ней не содержится окаменелостей, 
или, в лучшем случае, встречается ограниченная фауна, несколько от
личная от свойственной известнякам [321]. Эти породы обычно тонко
слоистые, с включениями сильно насыщенного битумами материала. 
Нередко они содержат кристаллы селенита или желваки гипса и ангид
рита. Они обычно ассоциируют с эвапоритами и характеризуются пер
вичными осадочными текстурами, такими как косая слоистость знаков 
ряби и трещины усыхания.

Распространение и связь с другими породами. Доломит встречается 
в породах любого возраста, хотя, как отмечали Дейли [66], Страхов 
[321] и другие, он наиболее распространен в палеозойских и более 
древних породах. Он тесно связан с известняком, с которым обычно 
переслаивается. Пласты доломита, имеющие мощность от единиц до 
нескольких десятков футов, могут переслаиваться с пластами извест
няка, имеющими мощность такого же порядка [286]. Однако в некото
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рых случаях граница между доломитом и кальцитом сечет стратигра
фическую поверхность [73]. Иногда границы распространения доломи
та, по-видимому, контролируются структурным фактором; например, 
цаличием разломов [143] или складок [191]. Нередок латеральный пере
ход доломитов в известняки; подобные фациальные замещения могут 
иметь резкий характер. Хотя о палеогеографии доломитов известно еще 
немного, полагают, что он более типичен для прибрежных фаций, в 
то время как известняк является продуктом удаленных от берега зон, 
возможно, с морскими водами более нормальной солености (предпола
гают, что прибрежные участки имеют более соленые воды; рис. 10-48). 
Имеются, однако, случаи с обрат
ным соотношением, когда известня
ки расположены в периферийных, 
а доломиты в центральных частях 
бассейна [321]. Доломиты х ар ак
терны для зарифовых участков, а 
известняки формируются на самих 
рифах или перед рифами [59].
В нижнем силуре доломиты, по-ви
димому, накапливались в иной гео
графической обстановке, чем сосед
ние известняки [8], как, например, 
в кембро-ордовикских отложениях 
на востоке штата Теннесси и юго- 
западе штата Виргиния [76, 150].

Во многих местах доломиты 
тесно связаны с эвапоритами, осо
бенно с гипсом и ангидритом. В од
них случаях эвапоритовый материал 
представлен только рассеянными

' 1 = ^  [ ^ 3  ^ 4

Рис. 10-48. География распространения 
доломитов в восточной части СШ А 
[150].

/  — п реобладаю т кластические осадки; 2 — 
преобладаю т долом иты ; 3 — п реобладаю т и з
вестняки; 4 — край контитентального ш ельфа

кристаллами гипса и ангидрита в 
доломите. В других случаях доломит 
переслаивается с сульфатами. Эти 
доломиты обычно тонкозерни
стые, а не сахаровидные, им свойст
венны тонкая слоистость, а такж е наличие коричневого оттенка из-за 
примеси битуминозного вещества.

Где же отлагается доломит в настоящее время? По-видимому, в 
больших масштабах накопление доломита нигде не происходит. М но
гие принимают это как доказательство диагенетического, а не первично 
осадочного происхождения доломита, или считают, что условия 
осадконакопления в прошлом сильн.о отличались от современ
ных. Однако в последние годы доломит, хотя и в очень незаначитель- 
ном объеме, был обнаружен в некоторых ограниченных фациальных об
становках. Несмотря на несколько ранних упоминаний о современных 
доломитах, этой проблеме стали уделять большое внимание только пос
ле того как Олдерман и Скиннер [4] опубликовали статью о доломи
товом мергеле, образующемся в лагуне Куранг Южной Австралии. 
После этого доломит был найден в виде корок выше приливно-отлив
ной зоны Флоридского залива [299] и Багамских островов [301], на 
себхах района Персидского залива [164], в Нидерландских Антил- 
лах [71] и на некоторых Тихоокеанских атоллах [25]. Известны так 
же и другие места осаждения доломита, например на прибрежных от
мелях оз. Балхаш  [321].

457



Эти современные отложения, хотя и незначительны по объему 
подтверждают заключение о том, что тонкозернистые и сланцеватые 
доломиты древних толщ накапливались в тех же условиях, что и сов
ременные формации. Это, по-видимому, были тропические, главным об
разом аридные или семиаридные обстановки, обычно приливно-отлив
ные или прибрежные равнинные участки. Д л я  этих условий, по-види
мому, характерны пересыщенные солью, обогащенные магнием рассо
лы. Тесная связь древних доломитов с гипсом, водорослевая слоистость 
и текстуры, трещины усыхания и другие признаки мелководности или 
наличия пересыщенной рапы, согласуются с наблюдениями над совре
менными доломитовыми отложениями.

Диагенез карбонатных пород
Известняки более чем какие-либо другие распространенные осадоч

ные породы подвержены изменениям как до, так  и после консолидации. 
Н аиболее значительны те изменения в структуре и составе, которые

ведут к образованию доломитов 
(с. 463) и к замещению кремнезе
мом, фосфатами и т. д. (с. 496, 
535,547). В одних случаях это заме
щение заключается в проникновении 
в породу посторонних материалов; 
а других они сопровождаются пере
стройкой материала, уже п р и с у т 
ствующего в породе, — этот про
цесс назван диагенетической диф
ференциацией.

Но д аж е в обычных изве
стняках, не претерпевших сущест
венного изменения в составе, про
исходят преобразования, сопрово
ждающиеся трансформацией мяг
кого и обычно пористого карбонат
ного осадка в плотный твердый 
известняк с небольшой пористостью 
или вообще лишенный пористости. 
Эти изменения мы сейчас рассмо
трим. Д ля  этого важно провести 
различие между теми свойства
ми, которые можно непосредствен
но наблюдать — крупнозернистая 
мозаика, стилолиты или законо
мерные разрастания кристаллов, и 
теми процессами, которые мы 
предполагаем — перекристаллиза
ция, растворение, замещение и т. д. 
Превращение известкового осад
ка в литифицированную кристал

лическую породу является разновидностью метаморфизма, так как 
образующиеся структуры похожи на структуры обычных метаморфи
ческих пород. Поэтому изучающим эту проблему следовало бы озна
комиться со структурами метаморфических пород [309]-, и уж, конеч
но, изучающие строение известняков должны быть знакомы с моногра
фией Бруно Зандера [283].

5

6

7

8

9

Рис. 10-49. Диагенетические структуры 
Авонских известняков.
1— 4 — структуры , образован ны е в процессе 
цем ентации и вы полнения ( /  — гранулярны й 
цем ент, 2 — друзовидная  м озаика, 3 — друэо- 
видный волокнистый кальцит, 4 — ц ем ентная 
каем ка  н арастан ия); 5—7 — структуры , о б р а 
зованны е в процессе роста зерен (5 — крупно
к ри сталлическая  м озаика, 6 — каем ка зам ещ е
ния, 7 — зам ещ ение волокнистым кальцитом ): 
8—9 — структуры , образованны е в процессе 
уменьш ения зерен (8 — зам ещ ение волокни
стым кальцитом , 9 — гран улярн ая  мозаика)
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Вопросы диагенеза и доломитизации известняков широко освещены 
в специальной литературе. Привлекают внимание раздел журнала 
«Седиментология», посвященный литификации карбонатных осадков 
[ПО], симпозиум по доломитизации и диагенезу известняков [261], 
Бермудская конференция по карбонатным цементам [39], а такж е од
на из ранних, но до сих пор заслуживающ их внимания классических 
работ по доломитам и доломитизации Ван-Туйла [338]. Добавим к 
этому бесчисленное множество статей, посвященных этому вопросу, на 
некоторые из них мы ссылаемся в следующем разделе. Диагенетичес- 
кая структура карбонатных пород, а такж е  предполагаемые процессы, 
создающие ее, схематически отображены на рис. 10-49.

В этом разделе мы акцентировали внимание на явлениях, связан
ных с диагенезом — заполнении порового пространства, закономерных 
разрастаниях кристаллов, микритовых оторочках и т. д., а такж е  на 
предполагаемых процессах, приведших к развитию этих явлений; од
нако следует четко понимать, что диагенетические изменения, имеющие 
место в карбонатных отложениях, являются сложным процессом. И зме
нения могут быть избирательными; такая  селективность, в частности, 
относится к первичной минералогии скелетных элементов или ооидов 
[189]. Кроме того, они могут быть комплексными, поскольку протекают 
в течение длительного периода времени, охватывающего как  время 
осадконакопления, так, частично, и стадию после воздымания. Вос
становление истории диагенетических преобразований может быть весь
ма сложной задачей [102].

Цементы и выполнения пустот
Карбонатные цементы составляют значительную часть скрепляю

щих материалов, которые связывают известняки в единое целое. До 
недавнего времени наши знания, касающиеся литификации карбонат
ных осадков, основывались на микроскопических анализах строения 
цемента в древних породах. В значительной степени они основываются 
на них и сейчас. Однако изучение седиментационных процессов, про
исходящих в современных плейстоценовых карбонатных осадках, дан 
ные по химическому составу карбонатных цементов и связанных с ни
ми вод очень много прибавили к пониманию процесса цементации. 
Детальное изучение цементации карбонатов явилось темой симпозиума 
и нашло отражение в докладе Бриккера [39].

Свежеотложенный карбонатный осадок содержит множество круп
ных и мелких пор и пустот (см. с. 426). Общ ая пористость некоторых 
карбонатных осадков может составлять 75—80% [77]. В карбонатных 
песках эта межзерновая пористость сильно уменьшается при выпаде
нии цемента в межпоровых пустотах каркаса, а в карбонатных илах 
сокращается при уплотнении и растворении под давлением на контак
те зерен [356]. Цементация может проявляться в виде друзовидных 
оболочек на зернах, иногда волокнистых с радиальным расположением 
и более крупной зернистостью к цендру пор, с прямыми границами меж
ду отдельными кристаллическими индивидами. Первичный цемент, на
пример в пляжевых породах, может быть арагонитовым или в некото
рых случаях M g -кальцитовым, но в древних породах цемент каль- 
цитовый.

В некоторых известняках цемент представлен закономерными на
растаниями на обломочных зернах каркаса; они выглядят как единые 
кристаллы, как, например, скелетные элементы иглокожих. Эти вто 
ричные разрастания состоят из чистого кальцита и отличаются от пер
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воначальных обломков, которые содержат многочисленные включения. 
Кристаллическая мозаика, образованная закономерным (синтаксиаль- 
ным) разрастанием, отличается наличием плоскостных межзерновых 
границ.

Более крупные пустоты (например, связанные со скелетными 
структурами, а такж е пустоты рифовых пород) частично заполнены 
механическими осадками. Тонкий карбонатный ил или алеврит попа
дают в каверну и покрывают ее дно. Остальная часть каверны впо
следствии заполняется осажденным кальцитом, который сначала осе
дает на стенках, а затем заполняет все пустотное пространство. При 
подобном сложном заполнении формируется г е о п е т а л ь н а я  с т р у к 
т у р а  [283]. Геопетальное строение типично для многих известняков 
и является ориентиром при определении кровли крутонаклонных и пе
ревернутых пластов [304]. Обычно пустоты заполняются кальцитом, 
но в некоторых случаях присутствует доломит. Наблюдениями установ
лено, что если одновременно присутствуют доломит и кальцит, то 
раньше отложился доломит, а не кальцит [101].

По вопросу о времени цементации происходило много споров, на
пример, [267]. Иногда цементация идет одновременно с отложением 
осадка, как, например, в пляжевой породе [39]. П ляж евая  порода, об
разовавш аяся при простом заполнении пор, образуется в современных 
условиях в литоральной зоне, в основном в тропических областях. В 
общем цемент состоит из нарастаний на микритовых зернах, иногда 
присутствуют волокнистые нарастания, обычно арагонитовые.

Рифовые породы обычно цементируются, находясь еще под водой 
[182, 119, 190], то же происходит и с другими морскими осадками 
[268, 39]. Подводные цементы, по-видимому, представлены волокнис
тым арагонитом или магнезиальным кальцитом, особенно в зернистых 
и пеллетовых известняках. Цементация происходит такж е и после воз- 
дымания территории под действием циркулирующих метеорных вод. 
Образовавшийся при этом цемент обычно представлен обедненным 
магнием стабильным кальцитом, с более низкими изотопными отноше
ниями кислорода и углерода, чем в морском цементе [39].

Растворение

Карбонатные породы особенно подвержены растворению. Раство
рение обычно становится заметным при удалении раковин или других 
скелетных элементов, или в редких случаях при удалении ооидов или 
во всех других случаях, когда форма оставшихся пустот указывает на 
их происхождение. Избирательное растворение ооидов приводит к об
разованию так называемой «оолитовой пористости». В других случаях 
при растворении остаются неправильной формы мелкие или крупные 
каналы. Крупные каналы представлены хорошо известными известня
ковыми кавернами и пещерами. Пористость, образующаяся при раст
ворении, со временем может уменьшиться при новом заполнении пустот 
осажденными карбонатами. Последней стадией заполнения пещер яв
ляются натечные образования — сталактиты и сталагмиты.

Более распространенным, хотя и менее эффектным продуктом рас
творения, точнее растворения под давлением, являются стилолитовые 
швы; их особенности и происхождение рассматривались нами ранее 
(с. 427). Как отмечалось, образование стилолитовых швов может со
провождаться удалением значительного объема породы, сокращением 
стратиграфической мощности, в некоторых случаях достигающем 40%
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(314). Многие карбонатные породы изобилуют микростилолитами— 
мелкими стилолитами, которые отчетливо видны в шлифах. Они мар
кируют границы между зернами 'или между ископаемыми остатками, 
или же между зернами (и окаменелостями) и матриксом породы.

Рост зерен (агградационный неоморфизм)

Во многих известняках отмечается увеличение размеров зерен и 
степени кристаллизации с увеличением возраста отложений. Этот про
цесс Фолк [97] назвал а г г р а д а ц и о н н ы м  н е о м о р ф и з м о м  
(в противоположность деградационному неоморфизму или уменьшению 
размеров зерен). В одних случаях процесс увеличения размеров зерен 
захватывает лишь единичный элемент породы; в других случаях он 
охватывает всю породу. Д ля  первого случая примером резкого увели
чения размеров зерен является с и н т а к с и а л ь н а я  к а е м к а  з а 
м е щ е н и я  — оболочка или разрастание кристаллического элемента 
(например, криноидной чешуйки), которые могут продолжаться в мат
рикс, где находился этот элемент. Вторичная кайма, увеличивающая 
объем первоначального обломка, может расти только при замещении 
окружающего матрикса [89]. Другим примером неоморфизма, прояв
ляющегося в новом разрастании кристаллов, являются радиально по
строенные сферолиты, присутствующие в некоторых тонкозернистых из
вестняках. Более часто встречается крупнокристаллическая мозаика, 
которая захватывает обломки раковин, оолиты и похожа на матрикс. 
Она стирает первоначальные структурные особенности породы. Эта мо
заика характеризуется искривленными и спутанными границами между 
зернами.

В целом различие между осажденным в порах и неоморфным 
кальцитом относительно четкое, но в некоторых случаях это не так 
[310, 97]. Ранее упоминалось о желваковых известняках (с. 426). Яв
ляются ли «микритовые острова» измененными пеллетами в' ясно
кристаллическом цементе или они представляют собой реликты непол 
ной перекристаллизации тонкозернистого известняка? Считается, что 
даж е цемент некоторых калькаренитов неоморфный и является продук
том перекристаллизации микритовой основной массы (с. 442), тогда 
как яснокристаллический кальцит в калькарените предположительно 
может являться либо цементом, либо неоморфным образованием; это 
приводит к заключению, что вакковые породы без обломочного ко
стяка предположительно неоморфные. Яснокристаллический кальцит, 
заполняющий верхние части каверн и трещины, несомненно является 
цементом, а не неоморфным образованием (хотя бывает, что жилки 
являются жилами замещ ения). Батхёрст [18] указывал, что в кальци- 
товом цементе тройные соединения зерен наблюдаются гораздо чаще, 
чем в неоморфном кальците. В таком тройном сочленении (контакт трех 
межкристаллических границ) каждый из трех углов равен 120°. Д ля  
роста яснокристаллического цемента характерны ориентировка кри
сталлов нормально к поверхности и увеличение размера кристалла 
при удалении от поверхности; эти черты отсутствуют в неоморфном 
кальците.

Механизм, лежащий в основе преобразования тонкозернистого 
карбоната в крупнокристаллический, еще не ясен [14]. Этой проблеме 
уделили внимание Батхёрст [18] и Фолк [97]. В одних случаях не- 
оморфная мозаика образуется при превращении арагонита в кальцит, 
например, в некоторых ооидах или раковинах. В других эта мозаика
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образуется при собирательной перекристаллизации карбонатных илов 
или микрига. Этот процесс заключается в росте одних кристаллов за 
счет других. Если эти кристаллы достаточно широко рассеяны, то на
блюдается первичная стадия, характеризующаяся псевдопорфировой 
структурой (порфироидный неоморфизм, по Фолку) [97]. Если же 
центры первичного роста расположены близко друг к другу, уве
личивающиеся кристаллы вскоре приходят в соприкосновение и порфи
роподобная структура не образуется; вместо нее развивается неоморф- 
ная структура собирательной перекристаллизации [97].

Уменьшение зерен (микритизация, 
или деградационный неоморфизм]

В общем случае неоморфизм ведет к образованию укрупненной 
структуры пород — обычно к увеличению размеров кристаллов, подоб
но тому, что наблюдается при превращении известняка в мрамор. Но 
в отдельных специфических случаях диагенез приводит к уменьшению 
размеров зерен или к превращению крупных кристаллов в мозаику бо
лее мелких зерен. Д ля  обозначения этого процесса был предложен тер
мин микритизация [17].

Наиболее четко результаты этого процесса видны на примере ми- 
критовых каемок некоторых ооидов или скелетных зерен, которые мож
но наблюдать даж е  в современных отложениях. Эту микротовую каем
ку легко спутать с аккреционной микритовой оболочкой. Зона микри- 
тового изменения, в отличие от аккреционного слоя, имеет неправиль
ную линию контакта с ядром зерна. Аккреционный слой, в свою оче
редь, образует резкую линию контакта с поверхностью зерна и более 
однороден по мощности; иногда в нем даж е  можно наблюдать два или 
более слоев. Батхёрст [17] связывал микритовые изменения со сверля
щим воздействием водорослей; образующиеся при этом пустоты запол
нялись микритовым карбонатом. В древних карбонатных породах так
же наблюдаются микритовые оболочки, происхождение которых, воз
можно, сходно с описанным.

Уардлоу [344] описал превращение калькеренита в кальцит при 
перекристаллизации, сопровождавшейся уменьшением зерен. Он объяс
нил это главным образом деформациями при перекристаллизации — 
явлениями, типичными для метаморфических пород, хотя некоторые из
вестняки, претерпевшие подобное изменение, были весьма слабо дефор
мированы.

Уплотнение

Карбонатные пески, подобно своим кварцевым аналогам, могут 
слабо уплотняться, либо вообще не уплотняться, в то время как кар
бонатные илы, подобно обычным илам, склонны к уплотнению. Однако 
многие исследователи полагают, что известковые илы весьма слабо уп
лотняются из-за ранней цементации [18, 260, 358]. Обоснования этой 
точки зрения различны, но, пожалуй, наиболее убедительным доказа
тельством является включение в кальцилютиты неразбитых и нераз
дробленных мельчайших раковин. Хотя свежеотложенные известковые 
илы рано теряют воду, они сохраняют высокую первичную пористость.

Однако, по вопросу уплотнения имеется ряд противоречивых суж
дений. Терцаги [328] указы вала на опрокинутое залегание пластов на 
флангах рифов, которое она объясняла большим уплотнением этих по
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род по сравнению с ядром рифа. Проводимые ею опыты по уплотне
нию современных карбонатных илов подтвердили эту точку зрения; 
см. такж е [275, 109]. Биггс [26] отмечал, что хрупкие ископаемые ос
татки сохранились в кремнистых стяжениях, в то время как  их анало
ги во вмещающих известняках раздроблены. Этот факт он объяснил 
тем,что окремнение происходило до того как известковые илы подверг
лись уплотнению. Таким образом, вопрос об уплотнении еще остается 
открытым; возможно, что те известковые илы, которые не претерпели 
ранней цементации, уплотнялись, а другие уплотнению не подверга
лись.

Замещение известняков и проблема доломита

Хорошо известно о замещении известняков кремнеземом, разнооб
разными железистыми мицералами, фосфатами и другими веществами. 
Подобные замещения обычно невелики, только в исключительных слу
чаях известняк может заместиться целиком. Наиболее широко распрост
раненным и частым является замещение, связанное с образованием 
д о л о м и т а .

Проблема происхождения доломита вызывает много споров, лите
ратура по этому вопросу весьма обширна [306, 307, 311, 312, 338, 340, 
199, 42, 348, 90, 321, 327, 237 и многие другие]. Вероятно, доломиты по- 
лигенны (рис. 10-50). Большинство доломитов явно замещены извест
няками. Доказательствами замещения служ ат идиоморфные грани до
ломита на контакте с кальцитом и даж е  с обломочным кварцем и гла
уконитом, включения обломочного 
кварца в эвгедральных кристаллах 
доломита, пересечение оолитов, ис
копаемых структурных форм и т. д. 
эвгедральными кристаллами доло
мита, завуалированные палимпсе- 
стовые признаки первоначально 
кальцитовой, биокластической или 
оолитовой структур, текстурный 
контроль распределения доломита, 
пересечение стратиграфических по

верхностей поверхностью контакта 
кальцит — доломит. Косвенным до
казательством замещения служит 
тот факт, что никакие организмы не 
вырабатывают доломит; однако р а 
ковины или ракушечниковые рифо
вые пласты целиком сложены доло
митом.

Замещение доломитом происхо
дило почти при сохранении объемов 
и не являлось замещением молекулы на молекулу. Д л я  последнего тре
буется повсеместное снижение объема со 100% к 88% при соответству
ющем увеличении пористости. Ш тейдтман [312] показал, что известняки 
и доломиты не сильно различаются по пористости, хотя Лэндес [191] 
описал случай, когда только доломитовые участки формации являлись 
пористыми (и нефтеносными). Пористость этих доломитов объяснялась 
избирательным выносом кальцитовых компонентов из неполностью до- 
ломитизированной породы [140].

Рис. 10-50. Схема происхождения доло
мита.
/  — арагонитовы й ил; 2 — оолиты ; 3 — каль- 
цилю тит; 4 —  детрит; 5 — калькарени т; 6 — 
остатки  скелетов беспозвоночны х; 7 — био- 
стромны е и биогермные известняки
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Хотя происхождение многих, если не большинства, доломитов в ре
зультате замещения является установленным фактом, время замещения 
остается не ясным. Оно могло происходить в обстановке осадконакоп
ления до захоронения осадка. Примером могут служить древние доло- 
митизированные рифы атолла Фунафути [174]. Замещение могло иметь 
место и после захоронения, но до воздымания, а такж е после захороне
ния и воздымания. Принципиальным доказательством раннего замеще
ния служит стратиграфическое постоянство многих доломитовых плас
тов. Трудно поверить, что тонкий пласт площадью во многие квадрат
ные километры мог быть доломитизирован в результате циркуляции вод, 
в то время как выше и ниже залегающие пласты не испытывали их дей
ствия. С другой стороны, поздняя доломитизация может быть доказана, 
если распределение доломитов ограничено участками трещиноватости 
или контролируется какими-либо иными структурными факторами. Дру
гим аргументом в пользу поздней доломитизации является наблюде
ние Дейли [66] — чем древнее породы, тем сильнее они обогащены маг
нием. Чем древнее порода, тем более вероятен ее контакт с высокомаг
незиальными водами и ее доломитизация. Однако Дейли и некоторые 
другие авторы [34] придерживались точки зрения о том, что состав 
■древних морей был иным, чем в более позднее время, и следовательно, 
древние породы были более доломитовыми, чем молодые. Не остается 
никаких сомнений в том, что доломиты образовались в результате как 
ранних, так и более поздних процессов замещения.

Что являлось источником магния и какова была природа флюидов, 
необходимых для замещения? Там, где доломитизация была частичной, 
им мог явиться несмешивающийся, обогащенный магнием кальцит ор
ганического происхождения. Некоторые водорослевые известняки содер
ж ат  M g C 0 3 (до 24%) в виде твердого раствора в кальците. Извлечение 
этого материала само по себе было бы недостаточным для превращения 
известняка в доломит, но его могло быть достаточно для образования 
рассеянных в известняке кристаллов доломита или, возможно, для об
разования крапчатых доломитов. Таким образом, в тех случаях, когда 
крапчатые доломиты превращались в твердые, присутствуют две гене
рации доломита.

Д л я  образования большинства доломитов было необходимо по
ступление магния из внешних источников. Эпигенетическое замещение, 
связанное с разломами и другими структурными факторами, вызыва
лось действием содержащих магний связанных вод или циркуляцией 
метеорных вод. Вероятно, более ранняя, синхронная с осадконакопле- 
нием доломитизация является результатом взаимодействия известко
вого карбонатного осадка и магнезиальной морской воды. Но если это 
так, почему же тогда не все известковые осадки, контактирующие с 
морской водой, превращаются в доломит? Экспериментальные работы 
и наши наблюдения над современными доломитовыми формациями 
показали, что доломитизирующие флюиды были гораздо сильнее обо
гащены магнием, чем обычная морская вода. Возможно, что этими 
флюидами являлись воды частично изолированных бассейнов, находя
щихся, например, в условиях аридного климата, которые обогащались 
магнием при постоянном подтоке вод нормальной солености и в 
результате осаждения карбоната кальция и сульфатов. При таком типе 
обогащения должна была образовываться тяж елая  рапа, которая про
никала вниз через пористый осадок и доломитизировала те осадки и 
рифы, с которыми она контактировала. Эта «подточная» гипотеза при
менялась сначала по отношению к формированию эвапоритов [178], а
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позднее Адамсом и Родсом [ 1 ] — к образованию доломитов. Ею объ
ясняется образование доломитов и переднерифовых известняков. Тес
ная связь многих рифов с эвапоритовыми минералами и отложениями 
убеждает в правильности гипотезы образования рассолов и доломи
тизации.

Не все доломиты, однако, обладают неопровержимыми признака
ми замещения. Многие из них тонкозернистые, тонкосланцеватые, 
содержат трещины усыхания, имеют косую слоистость, знаки ряби, 
содержат ограниченный комплекс фауны, отличающийся от фауны, 
содержащейся в известняках [321]. В некоторых случаях эти доломи
ты имеют резкий контакт с известняками; известковый материал мо
жет даж е  заполнять трещины в доломитовых илах, доломит может 
также содержать известковые интракласты. Известковые строматоли
ты могут быть окружены тонкослоистыми доломитами и не иметь ни
каких следов замещения доломитом. Являются ли эти доломиты пер
вичными в том смысле, что слагающие их зерна были доломитовыми 
в момент формирования структуры породы? Разные исследователи 
придерживаются концепции о первичности доломитов: Слосс [308] 
указывал на эвапоритовое происхождение определенных тонкосланце
ватых, совершенно не содержащих органических остатков доломитов, 
тесно связанных со слоистым ангидритом; Сандо [285] пришел к по
добным выводам по отношению к тонкослоистым доломитам, переслаи
вающимся с известняками Бикмантаун (ордовик) штата Мэриленд. 
Хотя в известняках Бикмантаун нет ангидрита, здесь был обнаружен 
доломит с включениями мелкой гальки подстилающих известняков. 
Трудно не согласиться с заключением о первичности этих доломитов. 
Сарин [286] такж е считал, что доломиты нижней части свиты Б икм ан
таун, ритмически переслаивающиеся с известняками, первичные. С тр а
хов [321] полагал, что доломиты могли осаждаться из «пересыщен
ных» морских вод. Тонкое переслаивание доломитов с известняками, 
при мощности слойков порядка 1 мм, указывает на первичность доло
митов [283].

Экспериментальные работы и наблюдения над современными до
ломитами показали, что воды, из которых осаждался доломит, не яв 
лялись обычными морскими водами. Они, вероятно, были сильнее 
обогащены магнием (по сравнению с кальцием) и имели повышенное 
значение pH, а такж е температуру выше нормальной. По-видимому, 
эти условия лучшим образом могли быть реализованы в мелководных, 
пересыщенных солью лагунах или приливно-отливных отмелях в об
ластях с теплым аридным климатом. Повышенная соленость сдерж и
вала  развитие нормальной фауны и вела к осаждению сопутствующих 
эвапоритовых сульфатов; трещины усыхания и развитие строматоли
тов — еще один признак мелководной или д аж е субаэральной обста
новки. Периодическое опреснение вод вело к отложению известняков 
с нормальной фауной.

Д ля  более обширного обзора проблемы доломитов, кроме класси
ческой работы Ван-Туйла [338], отсылаем такж е к работам Фэрбрид- 
ж а  [90], Фридмана и Сандерса [108] и М ичарда [231], а также к м а
териалам симпозиума [237].

Дедоломитизация. Хотя замещение известняков доломитами встре
чается очень часто, обратный процесс, заключающийся в замещении 
доломита кальцитом, редок. Замещение ромбиков доломита кальци
том, называемое дедоломитизацией, установлено несколькими иссле
дователями [298, 122, 88, 289]. Эвами привел блестящий пример зам е
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щения доломитовых порфиробластов кальцитовой мозаикой. Опыты 
Д е Гроота по дедоломитизации показали, что для протекания этого 
процесса требуются растворы с высоким отношением кальция к маг
нию, быстрое течение вод и температура до 50°С. Эти ограничения 
отвечают приповерхностным условиям.

Другие замещения. В некоторых случаях при диагенезе известня
ков происходит замещение их различными формами кремнезема и 
реже замещение фосфатами, разнообразными железосодержащими 
минералами, в особенности пиритом и другими веществами. Эти заме
щения могут протекать весьма интенсивно и в некоторых случаях быть 
полными; они рассмотрены преимущественно в разделах, посвященных 
кремням, железосодержащим формациям и фосфоритам (гл. 11).

Возможно, здесь следует отметить, что при обычных обстоятель
ствах процесс замещения является результатом перераспределения 
материалов, уже присутствующих в осадке, и не требует привноса их 
извне. Это, в частности, справедливо для кремнезема. При диагенезе 
кремнезем принимает различные формы, например, рассеянный кре
мень, в частности, кремнезем с отпечатками доломита, кремневые 
желваки, окремнелые ископаемые остатки, эвгедральные кристаллы 
кварца, в которых может быть, а может и отсутствовать обломочное 
ядро, халцедоновые сферолиты и т. д. Многие аспекты диагенеза крем
незема в известняках были описаны Уилсоном [351].

Диагенетический парагенезис

Как отмечалось, диагенетические изменения в известняках разно
образны и сложны. В особых случаях можно установить время после
довательных изменений — парагенезис [102]. Однако остается вопрос, 
являются ли диагенетические преобразования общими для большин
ства известняков или каж дая  парагенетическая последовательность 
фактически единственна в своем роде? Является ли временная связь 
между кремнеземом и доломитом или между одной генерацией цемен
та и другой, или между вторичным кальцитом и доломитом универ
сальной или эти соотношения разнообразны и отражаю т историю 
преобразования конкретного известняка? Возможно, доля истины есть 
и в том, и в другом предположении. Арагонит почти всегда замещает
ся кальцитом и никогда наоборот. В общем кальцит и (или) арагонит 
замещаются доломитом. Доломит лишь очень редко замещается каль
цитом и никогда арагонитом. Обогащенный магнием кальцит ведет 
к образованию обедненного магнием кальцита и никогда наоборот. 
К ак отмечал Фриман [101], порядок заполнения порового пространст
ва таков, что за кальцитом следует доломит, обратного не бывает .Тем 
не менее в настоящее время невозможно сформулировать нормальный 
диагенетический ряд или даж е  указать  различные пути, по которым 
может протекать диагенез. Решение подобной задачи требует большо
го объема исследований, касающихся того что происходило и, воз
можно, лучшего теоретического понимания того, что могло произойти.

Зен [359] и Петерсон [247] предположили, что ассоциация мине
ралов в некоторых, в особенности в тонкозернистых, известняках явля
ется равновесной. Зен, изучавший осадки Перуанского желоба, пола
гал, что химическое равновесие между несколькими глинистыми мине
ралами и карбонатами достигается в достаточно короткое время. Если 
это так, то многокомпонентная система средней сложности подобного 
рода может быть с успехом проанализирована с использованием тер
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модинамических методов. Петерсон применил этот подход к изучению 
минеральной ассоциации верхнемиссисипских известняков штата Тен
несси и пришел к заключению, что «ассоциация минералов образуется 
за счет минерального парагенезиса, обусловленного первоначальным 
валовым составом осадка». Эта концепция означает, что ныне присут
ствующие глинистые минералы — результат установившегося равнове
сия после отложения осадка, — не квляются, таким образом, надеж 
ным индикатором материала источников сноса.

Фации известняков

Следует подчеркнуть различия между петрографией и фациями 
известняков. Д анная  известковая формация, хотя и относящаяся к оп
ределенному стратиграфическому подразделению, может содержать 
несколько фаций. В ней могут быть фации от биогермных, возможно, 
рифовых до ровнослоистых не рифовых. Специфические фации могут, 
в свою очередь, состоять из одного или нескольких типов пород, на
пример, рифообразующих пород (баундстоны), внутренних глинистых 
карманов, периферийных переднерифовых осадков, которые могут 
быть представлены кальцирудитами и калькаренитами, а такж е суб- 
аэральной фацией эоловых калькаренитов. Весьма важно распознавать 
различные типы фаций карбонатного осадконакопления, поскольку 
они соответствуют различным палеообстановкам, в которых они сфор
мировались, и различным типам пород, которыми они представлены.

Без сомнения, разнообразные фации в общем соответствуют не
скольким различным типам обстановок, в которых они накапливались. 
В настоящее время нет общего мнения по поводу классификации к а р 
бонатных обстановок и отвечающих им фаций [104]. В целом выде
ляется две крупные категории: глубоководные и шельфовые фации. 
К аж дая  из них, в свою очередь, подразделяется на более мелкие кате
гории [350]. Мы приведем здесь краткий обзор наиболее типичных ф а 
ций. Н аш а классификация основывается на физических различиях ф а 
ций, на том, что мы можем непосредственно наблюдать, а не на обста
новках, в которых эти фации предположительно образовались. О дна
ко мы указываем наиболее типичную обстановку, в которой предполо
жительно формировалась рассматриваемая фация. Мы выделяем стро- 
матолитовую фацию (приливно-отливная полоса), биогермную фацию 
(рифы окраин шельфа), косослоистую фацию (шельфовые бары, бан
ки и эолианиты), аллодапическую, или сортированную фацию (глубо
ководную), желваковую фацию, фацию писчего мела (пелагическую) 
и эвапоритовую фацию (зарифовая лагуна и себха). Мы такж е рас
сматриваем несколько пресноводных фаций.

Строматолитовая фация (приливно-отливной равнины]

Строматолитовая фация названа так  из-за наличия водорослевой 
слоистости и водорослевых текстур. Это — фация, состоящая главным 
образом из карбонатных илов. Обилие строматолитов, водорослевая 
слоистость в совокупности с трещинами усыхания и другими подоб
ными текстурами делают очевидным тот факт, что эти известняки от
лагались в очень мелководной обстановке, некоторые из них образова
лись в условиях приливно-отливной равнины и были подвержены 
чередованию затопления и осушения. Эта обстановка характеризуется 
разнообразием типов карбонатных пород и осадочных текстур.
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Действительно, приливно-отливная равнина является местом на
копления илов, а в районах с аридным климатом — областью пересы
щенных солью вод. Аномально высокая соленость подавляет деятель
ность зоопланктонного бентоса, который в противном случае разру
шает водорослевый покров и препятствует росту строматолитов [111]. 
Таким же образом в приливных равнинах засушливых районов суще
ствуют условия, благоприятные для образования доломитов и даже 
для осаждения гипса или ангидрита. Поэтому строматолитовые фации 
обычно ассоциируют как с доломитовыми, так и с эвапоритовыми 
слоями.

Известняки Нью-Маркет (ордовик) штата Мэриленд, описанные 
Маттером [226], являются примером строматолитовой фации. Эту фа
цию слагает шесть основных типов пород: тонкослоистые доломиты, 
«полосчатые» породы, представленные переслаивающимися тонкими 
пластами известняков и доломитов с волнистой слоистостью, «комко
ватый» известняк, состоящий из прерывистых слоев или «комков» из
вестняка, окруженного доломитом, строматолитовые известняки, ин- 
тракластовые и биокластовые известняки. Эти субфации, по-видимому, 
связаны с подчиненными обстановками внутри приливно-отливного 
комплекса. Полагают, что комковатые известняки являются отложе
ниями приливного марша (болота), слоистые доломиты относятся 
к верхней части приливно-отливной зоны, а «полосчатые» и стромато
литовые породы — к внутренней части приливной зоны. Поскольку эти 
субфации неоднократно повторяются, возможно, что происходило мно
жество трансгрессий и регрессий приливно-отливной зоны.

Особый интерес представляют осадочные текстуры. Трещины усы
хания весьма многочисленны и указываю т на неоднократное осушение 
пород. Считают, что комковатые или желваковые известняки указы
вают на обезвоживание. Строматолиты и связанные с ними «крупные» 
пустоты указывают на осадконакопление вблизи или выше поверхно
сти раздела вода — воздух.

Те же типы пород находят в палеозойских известняковых форма
циях Центральных Аппалачей и в других районах, например, группа 
Конокохинг [206] и Бикмантаун [285] в западных частях штатов 
Мэриленд и Пенсильвания, в группе Элленбургер Техаса [59] и в до- 
кембрийской свите Рэндвилл [132] Северного Мичигана. Хотя отложе
ния, формирующиеся в приливно-отливном комплексе, при постоянном 
уровне моря незначительны по мощности, повторяющиеся регрессии и 
наступления моря при постоянном опускании ведут к накоплению кар
бонатов значительной общей мощности, например до 3000 м в Цен
тральных Аппалачах.

Полный обзор карбонатов, накапливающихся в прибрежных и 
приливно-отливных обстановках, дан Люсиа [214]. Тщательное иссле
дование этих отложений показало, что имеются участки цикличного 
осадконакопления [246, 279]. См. раздел, посвященный анализу фа
циальных обстановок в гл. 15, где обсуждаются регрессивные циклы 
карбонатов приливно-отливных равнин.

Биогермная фация (рифы и другие органические постройки)
Определение термина б и о г е р м  было дано Камингсом и Шро- 

ком [65]. Им называется любое куполо-холмо-линзоподобное или ка
кое-либо иное округлое скопление пород, построенное исключительно 
или главным образом придонными организмами и заключенное в 
обычные породы иного литологического состава. Некоторые исследо
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ватели считают термин биогерм синонимом рифа, так как структуры, 
по отношению к которым был впервые применен этот термин, были 
рифами [208]. Если риф определяется как постройка, устойчивая к 
действию волн (или потенциально устойчивая к действию волн), то 
одни биогермы являются рифовыми, а другие нет. Сначала мы рас
смотрим собственно рифы.

Рифы разнообразны по размерам и форме и подразделяются на 
типы в зависимости от состава органических остатков. Они могут быть 
частично или полностью сложены инкрустирующими или связывающи
ми осадок водорослями, колониями строматопороидов и кораллов и 
даж е раковинами рудистов или устриц. Они могут быть представлены 
единичными небольшими холмами, 1 или 2 м высотой, или впечатляю
щими сооружениями, достигающими в поперечнике 1000 м и более и 
в высоту 100 м и более.

Только в том случае, когда рифообразующие организмы связы ва
ют осадок и создают устойчивую к действию волн постройку, которая 
возвышается над окружающим дном, отложения называются рифовы
ми. Со временем постройка может выйти на поверхность и частично 
стать субаэральной.

Силурийские рифы штатов Индиана [65], Иллинойс [208, 167] и 
Висконсин [302], возможно, являются типичными ископаемыми риф а
ми. Недавнее повторное изучение этих рифов показало, что их история 
была более сложной, чем предполагалось ранее [329]. Эти постройки 
состоят из массивного центрального купола, сложенного бесструктур
ным доломитом с ископаемыми остатками (ядро риф а), окруженного 
относительно узкой зоной (край рифа), сложенной четко слоистыми, 
зернистыми, пористыми и местами содержащими органические остат
ки отложениями, которые загибаются к ядру, постепенно переходят 
в отложения ядра и круто падают от него (см. рис. 5-12). Периферий
ные пласты постепенно переходят в горизонтальные, содержащие отно
сительно небольшое количество окаменелостей породы межрифового 
участка. Под действием эрозии массивное ядро часто превращается 
в выступающий бугор или холм, известный как к л и н т .

Породами, слагающими подобные клинты, являются баундстоуны 
или к л и н т и т ы  (также биогермиты). Они представляют собой 
рыхло скрепленный сетчатый каркас плотных доломитов, твердых и 
жестких, которые благодаря жесткости каркаса придают рифовому 
холму прочность и устойчивость к эрозии. Ядро рифа может содержать 
линзовидные или неправильные скопления доломитизированного раку
шечника, который, несмотря на хорошую цементацию, является до
статочно пористым. Поры и каверны могут составлять до половины 
всего объема породы. Пустоты покрыты друзовидными кристаллами 
кальцита. Более крупные каверны покрыты скоплениями тонкослоис
того ониксовидного кальцита, напоминающими натечные образования 
пещер. Некоторые наиболее крупные карманы заполнены сланцеваты
ми или массивными глинами. Некоторые каверны рифов, очевидно, 
являются первичными, другие, судя по их форме, представляют собой 
пустоты, оставшиеся после растворения окаменелостей, третьи, непра
вильной формы каверны, образовались при растворении, не связанном 
с органическими формами. Некоторые рифовые породы имеют вид 
крупнообломочной брекчии.

В общем центральная часть рифового ядра лишена слоистости 
или других текстур, за исключением строматактисного каркаса. Н а 
против, периферийные части имеют грубую стратификацию, которая
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постепенно в радиальном направлении от центра рифа переходит в хо
рошо выраженную слоистость наклонных пластов по периферии рифа.

Породы ядра могут содержать большое количество органических 
остатков, но в некоторых случаях интенсивная доломитизация и рас
творение могут, по-видимому, разрушить все органические формы. 
В целом ископаемые остатки фауны присутствуют главным образом 

. в виде внутренних и наружных слепков, отпечатков и следов.
Некоторые наиболее крупные рифы имеют флексуру с небольшим 

наклоном вниз, образованную пластами, находящимися под ядром ри
фа, как если бы нижележащий пласт прогнулся под весом вышележа
щих пород.

Фланговые пласты образуют узкую зону, концентрически окайм
ляющую ядро рифа. Однако в редких случаях расположение этой зоны 
асимметрично и, возможно, отраж ает асимметричный рост рифа под 
действием господствующих направлений ветров и течений [167]. Бо
ковые пласты, сложенные слоистыми пористыми доломитами, погру
жаю тся в направлении от центра рифа под углом 50° или более. Эти 
наклонные пласты в одну сторону переходят в ядро рифа, а к  перифе
рии постепенно переходят в межрифовые известняки соседних терри
торий. Большой наклон некоторых боковых пластов вызывается их 
оползанием и уплотнением. Породы, слагающие боковые пласты, отли
чаются четкой слоистостью, имеют однородную структуру и представ
лены пористыми или кавернозными зернистыми доломитами с незна
чительным количеством окаменелостей. По внешнему виду этот мате
риал напоминает слабосцементированный карбонатный песок. В дей
ствительности он представляет собой детрит, образовавшийся при 
измельчении материала, слагающего ядро биогерма. Местами в боко
вых пластах имеются включения крупных обломков пористых, рифо
вых пород без органических остатков. Если число этих включений до
статочно велико, можно употреблять термин р и ф о в а я  б р е к ч и я .  
Пористость ядра и наклон боковых пластов делают риф потенциальной 
ловушкой для нефти и газа. И действительно, ко многим ископаемым 
рифам приурочены нефтяные залежи [212].

Рифы являлись островами интенсивной жизнедеятельности. Пер
воначально их рост обусловливался наличием карбонатного материа
ла, продуцируемого организмами, главным образом бентосом. Почти 
сразу после возникновения рифы возвышаются над окружающей по
верхностью дна. Когда они вырастают настолько, что попадают в зону 
турбулентного движения волн, они теряют часть обломочного мате
риала, который образует боковые пласты; эти отложения расширяют 
рифовую платформу. Растущее ядро обычно расширяется и покрывает 
фланговое обломочное обрамление. Окружаю щие риф участки дна, 
никогда густо не заселяются организмами, и, по-видимому, накопление 
осадков на них происходит медленно. Здесь накапливаются тонкие 
карбонатные илы и алевриты — продукты эрозии растущего рифа, 
а такж е непосредственно осажденные из морской воды карбонаты. 
Исключение, возможно, составляют участки, близко расположенные 
к рифу, где связанные с рифом турбулентные течения препятствуют 
отложению тонкого материала. Поэтому в непосредственной близости 
от рифа межрифовые пласты утоняются [208]. В некоторых случаях 
грубые обломки выносятся с рифа турбидитными потоками или в ре
зультате оползания. Турбидитные течения могут переносить материал 
на несколько десятков километров и образовывать четко выраженные 
конусы выноса обломочного материала [82].
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Наклон боковых пластов по мере удаления от центра рифа посте
пенно уменьшается и, в случаях с очень большими рифами, может 
даже измениться на противоположный. Пологий обратный наклон и 
наличие окраинного прогиба, который окружает риф, объясняется по
гружением толщи слоев тяжелого рифового сооружения и компенса
ционным подъемом окружающих слоев [302].

Высокая пористость собственно рифовых пород способствует их 
доломитизации, которая сильно изменяет рифовую породу и под дей
ствием которой часто разрушаются органогенные постройки, характе
ризующие риф. В настоящее время подобные рифовые постройки 
имеют вид неправильных тел, сложенных массивными доломитами, 
нарушающими однородную слоистость регионального стратиграфиче
ского разреза.

Поскольку существование рифостроящих организмов ограничено 
глубиной и температурой, образование рифов происходит только при 
наличии условий, благоприятных для роста рифовой колонии. Рифы 
встречаются в виде поясов, расположение которых, по-видимому, кон
тролируется глубиной. Перемещение береговой линии, связанное 
с трансгрессией или регрессией моря, ведет к миграции рифового 
пояса [201]. Достаточно часто лагуны между рифовым поясом и бере
говой линией сильно засолоняются и становятся местом накопления 
соленосных отложений.

Ископаемые рифы широко распространены во времени и простран
стве. К наиболее известным силурийским рифам относятся рифы Ве
ликих Озер, описанные выше, и рифы о. Готланд [222, 224]. Девонские 
рифы провинции Альберта нефтеносны, они интенсивно разбурены и 
изучены [180]. Хорошо известны 
такж е палеозойские рифы Бельгии 
[195], девонские рифы Восточно- 
Рейнских Сланцевых гор [183], а 
также гор Гарца в Г Д Р  и ФРГ 
[100] (рис. 10-51), миссисипский 
мшанковый риф на юго-западе Со
единенных Штатов [259], а также 
нижнекаменноугольные Уолсорт- 
скис рифовые холмы в Ирландии 
[197] и Англии [245]. Пермский 
рифовый комплекс Гваделупских 
гор штатов Техас и Нью-Мексико 
[241] является классическим при
мером рифа и связанных с ним 
осадков. Нижнемеловые рудисто- 
вые рифы были описаны в южном 
Техасе [134]. Третичные рифы 
о. Гуам были детально изучены 
[288]. Литература, посвященная 
древним и современным рифам, го
раздо обширнее, чем приведенный здесь перечень. Обобщение по 
древним рифам было сделано Хаддингом [137] и Твенхофелом

Серкенроде

Елспе

Меклингхаузен

Рис. 10-51. Реконструкция первоначаль
ных размеров рифового комплекса Ат- 
тендорн, Ф РГ , до варисцийской склад
чатости. По [183].
1 — край рифа; 2 — передовой риф; 3 — ты ло
вой риф

[337
[232

. Библиография приведена в работах П ага  [264] и Миллимана

Не все биогермные тела, сложенные известняками и доломитами, 
являются рифами. Некоторые биогермы представлены ограниченными 
по распространению и устойчивыми во времени фациями, но они ни
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когда значительно не возвышались над окружающим дном, например, 
криноидные биогермы Бордена в штате Индиана [315, 45]. Они никог
да не образуют устойчивых к действию волн сооружений. Иногда бы
вает трудно провести различие между такими накоплениями и настоя
щими рифами; эта проблема рассматривалась в работах Лауенстама 
[208], Гинзбурга и Л ауенстама [120] и Брейсуейта [36]. Главная 
трудность заключается в том, что многие биогермы, часть из которых 
называют рифами, имеют ядро без четко выраженной каркасной по
стройки. Ядро некоторых биогерм представлено очень тонкозернисты
ми известковыми илами — кальцилютитом, а не баундстоунами, обра
зованными инкрустирующими водорослями, кораллами и т. д. Каким 
образом происходит локализация подобных илистых скоплений, и яв
ляются ли они устойчивыми к действию волн и, следовательно, настоя
щими рифами? Прей [259] описал биогермные холмы миссисипского 
возраста до 106 м мощностью в штате Нью-Мексико, которые по внеш
нему виду сложены кальцилютитом, без органических остатков, но 
более тщательное исследование которых показало, что они состоят из 
ячей окончатых мшанок, заполненных известковым илом. Эти мшан- 
ковые постройки могли выполнять роль барьера для течений и являть
ся ловушкой для накопления осадков. Прей полагал, что эти биогермы 
возвышались над окружающим дном, но назвал их «субрифами», а не 
настоящими рифами. Похожими являются меловые биогермы Уолсорт- 
ских бугристых рифов Англии [245] и Ирландии [197]. К современ
ным аналогам их можно отнести иловые банки, представляющие собой 
скопления, обусловленные наличием морской травы (Talass ia) или 
сходных образований [120]. Д а ж е  считающиеся классическими Ниа
гарские «рифы» штата Индиана, возможно, вначале представляли со
бой холмы, преобретшие устойчивость благодаря наличию мшанковых 

построек. В дальнейшем они, возможно, развились в устойчивые к дей
ствию волн постройки строматопорового типа [329].

Косослоистые фации (промытые шельфовые)

Это обычная фация известняков, характеризующ аяся обилием ко
сослоистых калькаренитов. Эти известняки представлены телами кар
бонатных песков, .частично субаквальными, частично субаэральными. 
Пески представлены калькаренитами различной сортированности, в ос
новном скелетными и оолитовыми. Они отличаются высокой первич
ной пористостью, причем большинство пор заполнено кристаллическим 
кальцитом.

Петрография этих калькаренитов изучена достаточно детально. 
Оолитовая пачка Фредонии свиты Сент-Женевьев (миссисипий) в Ил
линойсе представлена оолитовыми калькаренитами [131, 60]; извест
няки Салема (миссисипий) в Индиане и Лексингтонские известняки 
(ордовик) в Кентукки представлены скелетными калькаренитами [252, 
293, 162]; известняки Л ойалха (миссисипий) в Пенсильвании и в за
падном Мэриленде — калькаренитами со значительной примесью об
ломочного кварца [2]. Эти и многие другие случаи показывают, что 
отложения состоят из хорошо отсортированных промытых песков, ча
стично представленных скелетными обломками, в других случаях хи
мически осажденными in situ оолитами.

Н аиболее заметной и отличительной чертой этих фаций является 
крупная косая слоистость. Мощность косослоистых серий различна — 
до 2 м в известняках Салем и до почти 5 м в известняках Лоялханна.
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В Салеме в среднем она составляет 20 см. Косые слои в этих фациях 
могут быть как плоскостными, так и клинообразными. Главной отли
чительной чертой косослоистых слоев является их бимодальность 
(рис 10-52). Обычно присутствуют две противоположные моды, но 
одна доминирует [293, 162]. Объясняется это действием приливно-от
ливных течений.

Известняковые тела, относящиеся к этим фациям, по-видимому, 
имеют линзовидную форму и приурочены к банкам или мелям мелко
водного морского шельфа, возможно, к краю шельфа. Тела имеют 
ограниченные мощность (50— 100 м) и протяженность. Косослоистые

Рис. 10-52. Направление косых слоев в обнажении известняков Танглевуд, К ентук
ки [162].
1—5 — пачки пород (1 — М иллерсберг. 2 — Д евис Холлоу, 3, 4 — Брэннон, 5 — известняков Грайер)

Рис. 10-53. Идеализированная  схема зональности известкового пласта «Барбек- 
кер» [82].
А, Б — автохонный (А — пелит с нектоном и планктоном , Б — «ф аза, предш ествую щ ая главной»); 
В — аллохтонный (внизу  — сортированны й и черепитчаты й, вверху — слоисты й); Г — автохтонный 
( пел и т  с нектоном и планктоном)

фации известняков Салем, например, более или менее сходны с поясом 
карьерных обнажений на юге штата Индиана; с погружением они 
переходят в кальцилютитовые фации [251].

Эти фации называют «промытыми фациями платформенных 
окраин» [350]. Полагают, что эти фации образовались в форме субак- 
вальных баров и дюнообразных скоплений, подобно тем, которые сей
час встречаются во Флориде, на Багамских островах и особенно на 
южном окончании островов Тонга. Морфология и состав этих песча
ных тел подробно были описаны Болом (11). Их внутренние осадоч
ные текстуры — главным образом косая слоистость в Багамских пес
к а х — описаны Имбри и Бухананом [165]. К этим же отложениям от
носятся плейстоценовые оолиты М айами [324].
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▲ллодапическая фация [глубоководная морская)
Аллодапическая фация является карбонатным эквивалентом тур- 

бидитной фации (см. гл. 15 с. 560). Ей свойственно большинство осо
бенностей этой фации, а именно: ритмическое переслаивание обломоч
ных известняков и пелитовых слоев; пласты известняка прослежива
ются на большие расстояния, не меняясь по мощности, и имеют резко 
выраженную нижнюю границу; сортированность от крупнозернистой 
в основании до тонкозернистой в кровле, а такж е неотчетливую верх
нюю траницу. Часто в основании пласта видны рифленые отпечатки и 
отпечатки желобков. В разрезе известняковых пластов могут наблю
даться частичные или полные циклы Боума (рис. 10-53).

Детрит, слагающий известняки, в большинстве своем представлен 
скелетными, главным образом мелководными бентосными формами, а 
обломочный материал пелитовых прослоев, переслаивающихся с из-* 
вестняками, имеет пелагический характер. Бентосные окаменелости 
в известняках никогда не занимают такого положения, как при жизни.

Мейшнер [229] сделал заключение, что известковый детрит обра
зовывался в рифах, откуда он эпизодически выносился в окружающий 
бассейн турбидитными потоками. Известняки этого типа встречаются 
в девонских и каменноугольных отложениях Рейнской геосинклинали 
[82]. Эти известняки слагают подводные конусы выноса, причем на
правление палеотечений указывает, что они были перенесены на рас
стояние до 60 км от материнского рифа или платформы. Эти отложе
ния описывались такж е в мальме Швабских Альп и в флишевом про
гибе на западе Греции. Нижнепенсильванские известняки Димпл райо
на М арафон штата Техас представлены глубоководными фациями тур
бидитного происхождения [331]. Эти турбидитные пласты представ
лены в основном калькаренитом, обычно с градационной слоистостью; 
их мощность менее 30 см, хотя в единичных случаях достигает 1 м. 
Переслаивающиеся илы и кремни, сложенные спикулами радиолярий, 
имеют пелагическое происхождение. Необычно мощные аллодапиче
ские известняки были описаны Ш оле [290] во флише Монте-Антола 
(верхний мел) в северных Апеннинах. Весь разрез, около 5 000 м мощ
ностью, сложен карбонатными турбидитами, переслаивающимися с 
черными глинистыми сланцами. Средняя мощность известняковых 
турбидитных пластов 85 см, а максимальная — до 30 м. Девонские 
слои М арбл-Клифф полуострова Корнуэлл, Англия, состоят из турбн- 
дитных криноидных известняков мощностью от нескольких сантимет
ров до 1 м, переслаивающихся с черными глинистыми сланцами [336]. 
Калькарениты эоценового возраста в Тоскане, Италия, отличаются 
повторяющимися разрезами с градационной слоистостью. Полагают, 
что это турбидитные осадки, снесенные сюда с неритовой платформы, 
расположенной южнее [294]. Карбонатные турбидиты юрского возрас
та, залегающие в западной части области Трентино в Италии, были 
описаны Боселлини [33]. Мейшнер [229], а такж е Уилсон [350], Кю
нен и Тен-Хааф [187], Маккензи [216] привели другие примеры.

Отметим, что аллодапические известняки представляют собой ши
роко распространенные, большой мощности отложения, в главных сво
их чертах и по строению напоминающие собой некарбонатный флиш; 
они образуют турбидитные конусы выноса, расходящиеся от специфи
ческих рифовых построек или карбонатных платформ. Они являются 
исключением из общего правила, согласно которому карбонаты пред
ставляют собой продукт мелководного осадконакопления, хотя мате
риал, слагающий их, накапливался в мелководной обстановке.
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Основные особенности известняков, которые, как  полагают, явля
ются глубоководными, достаточно детально были описаны Уилсоном 
[350]. Он считал, что аллодапические, или турбидитные, известняки 
наиболее часто встречаются в глубоководных зонах, вблизи крутопо- 
гружающихся склонов, хотя обычны и неотсортированные нетурбидит- 
ные глубоководные известняки. Обычно они темные, представлены тон
козернистыми известковыми илами и алевролитами. Они могут быть 
частично окремнелыми и переслаиваться с пластами кремней.

Желваковые известковые фации

Ж елваковые известняки составляют особую фацию. Но, в отличие 
от большинства других карбонатных фаций, вопрос происхождения 
желваков до конца не выяснен. Неизвестно, является ли образование 
желваков первичным, или они представляют собой частичный или пол
ный продукт диагенеза, а такж е можно ли приурочить их образование 
к определенной фациальной обстановке.

В этих фациях преобладают желваковые и неправильно слоистые 
известняки, переслаивающиеся с более глинистыми (а в некоторых 
случаях с более доломитистыми) материалами. Известняки образуют 
тонкие волнистослоистые пласты, местами переходящие в тонкие, не
связанные между собой линзы, в других случаях — в неправильные 
(иногда нечетко выраженные) стяжения, сложенные более чистым из
вестняком, включенным в известковые или доломитовые глинистые 
сланцы. Ж елваки  не являются, по-видимому, конкреционными; в них 
отсутствует радиальная или концентрическая структура, свойственная 
таким телам. Не являются они и гальками, хотя в некоторых случаях 
имеют внешнее сходство с конгломератом. Они неотсортированы, в них 
не находят поверхностей, подвергшихся эрозионному действию тече
ний, их такж е не обнаруживают среди осадков, сортированных тече
ниями. В отличие от обычных конгломератов, матрикс является глини
стым и вокруг стяжений можно видеть воронкоподобную слоистость.

Вопрос о происхождении этих фаций вызвал много споров. В це
лом считают, что желваковые известняки имеют вторичное или постсе- 
диментационное происхождение. Одни исследователи утверждают, что 
они образовались механическим путем в результате течения полукон- 
солидированного осадка. Таким образом, они являются следствием 
специфического будинажа. М ак-Кроссан [217] полагал, что первичные 
тонкие известковые пласты, заключенные между более глинистыми и, 
следовательно, более пластичными слоями, при латеральном движении 
последних, подвергавшихся ненаправленному уплотнению, были разор
ваны. Похожая точка зрения была высказана в работах Войта [342]. 
Уилсон [350] приписывал образование стяжений «дифференциальному 
уплотнению глин и литофицированных илов», подобное уплотнение 
контролируется линзами глинистых илов беспорядочно или редко р аз 
бросанными в карбонатном иле. Другие исследователи приписывают 
образование желваковых известняков диагенетическим процессам, по
лагая, что они образуются из некогда однородной глинисто-известко
вой смеси [141, 142]. Гаррисон и Фишер [112] отвергают эту точку 
зрения и полагают, что гипотеза Холмана [157, 158] лучше объясняет 
особенности желваковых известняков. Согласно этой гипотезе, ж е л в а 
ки представляют собой реликты растворения некогда непрерывных 
пластов, частично разрушенных на морском дне процессами, назы вае
мыми субсолюцией. В дальнейшем, после захоронения, желваки под
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вергались изменениям в результате растворения, о чем свидетельству
ют многочисленные стилолитовые контакты между ними. Уонлесс [343] 
объяснил образование этой фации в кембрийских отложениях Гранд- 
Каньона постседиментационным уплотнением под действием вышеле
жащих пород, сочетавшимся с внутрипластовым растворением вдоль 
стилолитовых поверхностей и течением массы.

П редставляется трудным отнести эти фации к какой-либо опреде
ленной обстановке осадконакопления; если они имеют постседимента- 
ционное происхождение, то такие взаимоотношения не могли возник
нуть до тех пор, пока первичный осадок не приобрел специфические 
состав и текстуру, способствующие образованию в дальнейшем желва
ков. М ак-Даниел [350] предположил, что желваковые глинистые изве
стняки указывают на глубоководную обстановку. Гаррисон и Фишер 
[112] полагали, что желваковые пласты Аднет (юра) Австрийских 
Альп образовались на очень глубоководных участках. С другой сторо
ны, Уилсон [350] считал, что эта текстура характеризует мелководную 
неритовую обстановку, но отмечал, что он никогда не наблюдал седи- 
ментационного будинажа в карбонатах приливно-отливной зоны. Мат- 
тер [226] описал подобные текстуры в карбонатах палеозойского воз
раста. Рут [279] такж е описал «ленточные породы» разреза кембрий
ского возраста, сформированные в обстановке приливно-отливной рав
нины, представляющие собой породы, характеризуемые наличием линз 
и желвакообразных известняков, разделенных местами глинистыми и 
доломитовыми прослоями. Уонлесс [343] связывал желваковые извест
няки кембрия Гранд-Каньона с обстановкой карбонатной платформы.

Совершенно очевидно, что фация желваковых известняков не яв
ляется продуктом какой-либо определенной обстановки; по-видимому, 
более вероятно, что это диагенетическая фация, а не фация осадкона
копления.

Фация писчего мела (пелагическая]

Как уже отмечалось, писчий мел представляет собой мягкий, рых
лый микритовый осадок, обычно очень чистый, состоящий почти цели
ком из кальцитовых частиц органического происхождения, главным 
образом кокколитов, рабдолитов, кальцитизированных остатков планк
тонных организмов или «наноископаемых», с преимущественными раз
мерами 5 мкм и меньше. Т акже могут присутствовать фораминиферы, 
но их содержание не превышает 10%.

Вопрос об обстановке осадконакопления меловых фаций вызвал 
много споров. В целом представляется наиболее вероятным, что обста
новка была умеренно глубоководной, дно находилось ниже зоны вол
новой активности, возможно, на глубине 200 м и более. Кокколиты 
образуются в настоящее время на глубине от 60 до 100 м, так что глу
бина накопления писчего мела долж на быть несколько большей. Неко
торые исследователи считают, что мел сопоставим с современными гло- 
бигериновыми илами и, следовательно, полагают, что он является глу
боководным осадком. Обнаружение моллюсков в некоторых меловых 
пластах указывает на обратное. Пелагическое происхождение не вызы
вает сомнений. Вопрос состоит в том, накапливались ли они в умерен
но глубоководной обстановке, будучи удаленными от источников сноса 
обломочного материала, или в глубоководной обстановке открытого 
моря. Факты свидетельствуют в пользу первого предположения.
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Эвапоритовая карбонатная фация

Несколько известковых фаций, описанных выше, возможно, явля
ются наиболее типичными — по крайней мере, лучше всего изученны
ми. К аж дая  из них, однако, представляет собой фациальный комплекс 
и подразделяется на подфации. Приливно-отливный комплекс, напри
мер, включает обстановки приливно-отливных каналов, намывных валов 
приливных маршей, приливных дельт и других обстановок, каждой из 
которых, без сомнения, соответствует своя субфация. К тому ж е здесь 
имеются и другие обстановки известкового осадконакопления, возмож
но менее распространенные, но которые образуют известковые фации, 
отличающиеся от вышеописанных. К числу таких ограниченных фаций 
относятся фации известкового туфа и мергеля, а также, возможно, 
фация каличе. Последняя, по-видимому, является почвенным аналогом 
доломитовых и гипсосодержащих фаций засолоненной приливно-отлив
ной равнины. В обоих случаях происходит подъем по капиллярам и 
испарение минералсодержащих растворов, ведущее к осаждению 
в межпоровом пространстве в одном случае в почзе, в другом — в по- 
ровом пространстве приливно-осадочного осадка.

Кроме этих эвапоритовых карбонатов, существуют и другие, кото
рые формируются в засолоненной среде зарифовых лагун. В эту груп
пу входят доломиты, переслаивающиеся с ангидритами. Согласно 
Слоссу [308], эвапоритовые карбонаты, формирующиеся в такой среде, 
содержат плотный, тонкосланцеватый доломит с включениями анги
дрита, мелкокристаллический карбонатный матрикс с крупными идио- 
морфными ромбиками доломита, сахаровидные доломиты, состоящие 
из хорошо отсортированных ромбов, возможно, косослоистые и ооли
товые карбонаты. Считают, что сахаровидные доломиты являются про
дуктом отмывки тонкого карбонатного матрикса с рассеянными ром
бами.

Мы уже упоминали о пресноводных мергелях и других пресновод
ных известняках. Они составляют особую карбонатную фацию, огра
ниченную как по распространению, так и по ее значению.

Связи между фациями

Разнообразные фации известняков описаны нами так, как если бы 
они не были связаны друг с другом. Это, по-видимому, не так. Нами 
уже было высказано предположение о тесной пространственной и ге
нетической связи между рифовой и аллодапической фациями. П ред
полагается такж е связь между рифовой и зарифовой лагунной ф а
циями, когда риф является барьером, отделяющим открытое море от 
мелководной и часто пересыщенной солью лагуны, и фацией приливно- 
отливной равнины. В некоторых случаях барьер образуется не рифом, 
а созданной волнами отмелью, сложенной карбонатными песками 
(«промытые фации края шельфа»). Определенные трудности были 

в исследовании взаимоотношений между различными обстановками 
карбонатного осадконакопления и создании соответствующей модели, 
о с н о в а н н о й  частично на изучении современных районов осадконакоп
ления, частично — на стратиграфических связях между различными 
фациями (см. рис. 10-2). Успешный анализ подобного рода был прове
ден Ирвином [169, 101, 150]. Интересно, что большинство высокопори
стых барьерных фаций, рифовых или косослоистых калькаренитовых 
фаций, представляют собой породы-коллекторы, способные содержать
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значительные скопления нефти. Естественно, что тщательное изучение 
известняковых фаций и их площадного распределения является эконо
мической задачей большой важности.
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ГЛАВА 11. НЕКЛАСТИЧЕСКИЕ ОТЛОЖЕНИЯ 
(БЕЗ ИЗВЕСТНЯКОВ)

Введение

Описываемые здесь некластические отложения подразделяются на 
три основные категории: первично осажденные осадки, вторичные, или 
диагенетические, сегрегации, или метасоматиты, и некоторые органиче
ские скопления (биолиты, по Грабау) [117].

П е р в и ч н о  о с а ж д е н н ы е  о с а д к и  включают эвапориты, ко
торые формировались при испарении соляных растворов, главным об
разом рассолов, образовавшихся из морской воды. К эвапоритам отно
сятся сульфаты (в основном ангидриты), хлориды (преимущественно 
каменная соль), некоторые карбонаты (преимущественно доломиты) и 
различные редкие нитраты.

Во вторую группу некластических осадков входят кремни, ж елезо
содержащие отложения и фосфаты. Они встречаются в основном в 
двух формах — в виде желваков или в форме пластовых скоплений. 
Происхождение этих отложений полностью не выяснено. Считается, что 
пластовые отложения осадились в результате реакции между раство
ренным материалом и мельчайшими взвешенными частицами глины 
или в результате изменения кислотности или окислительно-восстанови
тельного потенциала. Некоторые из них могут быть продуктом диаге- 
нетического преобразования биохимически отложившихся скелетных 
обломков. Ж елваковы е (конкреционные) осадки частично являются ре
зультатом преобразований в н у т р и  самого осадка, которые ведут к 
формированию сегрегаций второстепенных компонентов осадка (дан
ный тип диагенетических сегрегаций рассматривается в гл. 12). Здесь 
мы такж е должны рассмотреть м е т а с о м а т и т ы  [19], которые яв 
ляются группой пород, образовавшихся в результате химических изме
нений существовавших пород. В большинстве случаев они представле
ны известняками, которые подверглись доломитизации, окремнению, 
фосфатизации и т. д. В этих породах изменения происходят в таком 
большом масштабе, что, должно иметь место внедрение материала 
и з в н е .  Источником внедренного материала может быть морская вода 
(что справедливо для многих доломитов) или циркулирующие воды 
как метеорные, так и магматические. Метасоматоз — это процесс обра
зования новых пород, химически отличных от исходных пород, но сох
раняющих до некоторой степени структурные и текстурные особенно
сти исходных. Эти изменения, следовательно, являются разновидностью 
метаморфизма, происходящего при относительно низких температуре и 
давлении.

Тереотически различия между метасоматитами, диагенетическими 
сегрегациями и первичными осадками определенны и бесспорны. О дна
ко фактическое отнесение конкретных отложений к той или иной груп
пе часто представляет собой трудную задачу. Более того, многие из 
этих некластических отложений являются полигенными и могут обра
зовываться в результате нескольких процессов. Кремни, например, мо
гут образовываться как сегрегации (кремневые желваки) путем заме-
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щения (окремнелый известняк), путем изменения биолита (окремнелый 
диатомит) или, возможно, в результате осаждения либо кремнезема, 
либо силиката натрия, которые впоследствии превращаются в кремень. 
Из-за сложности образования некластических отложений этой группы 
и в целях краткости некластические осадки этих групп рассматри
ваются в соответствии с их химическим составом. Кроме того, отложе
ния кремнезема, железа и фосфора имеют определенные общие свой
ства, и их геологическое распространение и формирование опреде
ляются некоторыми общими факторами.

Б и о л и т ы ,  или органические скопления, не представляют собой 
однородной группы, а образуют две характерные подгруппы (рис. 11-1): 

п е л и т ы  а к а у с т о б и о л и т ы  и к а у с т о -
б и о л и т ы ,  соответственно негорю
чие и горючие породы [117]. Отно
сящиеся к первой подгруппе кальци
ты, составляют важную часть груп
пы известняков, и поэтому они рас
сматриваются вместе с этими поро
дами в другом месте. Силициты 
(главным образом диатомит и ра
диолярит) помещены в одну группу 
с кремнями, с которыми они тесно 
связаны. Слои, сложенные фосфат
ными скелетами, объединены с фос
форитами. Горючие биолиты, в том 
числе уголь и битумы, хотя и яв
ляются сравнительно редкими поро

дами, представляют большой про
мышленный и научный интерес. По
этому они рассматриваются от
дельно.

Здесь следует отметить, что многие некластические отложения, опи
санные в этой главе, являются конечным продуктом природного про
цесса геохимического фракционирования, который в некоторых случаях 
ведет к образованию отложений высокой чистоты. Поэтому они основ
ной источник получения многих материалов, полезных для человека. 
Например, из эвапоритов мы извлекаем соли различных элементов: Na, 
Cl, Вт, V, В, N и S. Крупнейшие скопления Si, Р, Fe находятся во вто
рой группе некластических отложений, в которых присутствуют неко
торые редкие элементы, такие как V и U. К аустобиолиты — это самые 
крупные скопления углерода (без учета карбонатов) и являются основ
ным источником энергии («ископаемое» топливо).

Кремни и другие кремнистые осадки 
Определения и классификация

Тарр [292] представил обширную сводку, посвященную номенкла
туре некластических кремнистых осадков; в большинстве случаев упот
ребляемые в данной работе термины соответствуют терминам предло
женным Тарром.

Кремни и флинты — это наиболее распространенные химические 
кремнистые отложения. В настоящее время существуют разногласия по 
вопросу о происхождении этих терминов, их точном значении и разли
чиях (если таковые есть) между ними. Кремень представляет собой 
плотную породу, состоящую из одного или нескольких видов кремнезе-

Рис. 11-1. Классификация и номенкла
тура биолитов и биопелитов
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ма — опала, халцедона (микрокристаллического волокнистого кварца) 
или микрокристаллического кварца. Он плотный, имеет занозистый или 
раковистый излом. Кремень может быть белым или окрашенным в р аз
личные оттенки серого, зеленого, голубого, розового, красного, желтого, 
коричневого и черного цветов. Термин «флинт» широко применяется и 
как синоним «кремня», так  и для обозначения его разновидности. Тарр 
подчеркнул его идентичность кремню и предложил, чтобы термин 
«флинт» был изъят из обращения или сохранен для наименования по
делок, для изготовления которых широко применяется. Хотя термин 
«флинт» появился раньше термина «кремень», используется преимуще
ственно последний, как более точно характеризующий материал, для 
обозначения которого оба термина применяются.

С и л е к с и т  — это французское название кремня, оно относится в 
основном к черной углистой его разновидности [48]. Используются так 
же термины р о г о в и к ,  л и д и т  и ф т а н и т  частично как синонимы 
«кремня», а такж е для обозначения особых его разновидностей. В н а
стоящее время они малоупотребительны в Соединенных Ш татах Аме
рики.

Несколько специальных терминов применяются к слоистым крем
ням. Они имеют главным образом региональное значение и применя
ются неуниверсально.

Н о в  а к у л  и т  — это очень плотная, однородного строения, светло
окрашенная криптокристаллическая кремнистая порода. По существу, 
это пластовый кремень, характеризующийся преобладанием микрокри
сталлического кварца над халцедоном — свойством, которым обладают 
такж е докембрийские кремневые породы. Термин «новакулит» редко 
используется за пределами штатов Арканзас, О клахома и Техас, где он 
применяется для обозначения некоторых среднепалеозойских пластовых 
кремней. Я ш м а  представляет собой железистую кремнистую породу 
обычно красного цвета, хотя желтые, коричневые и черные кремни так 
же называются яшмой. Термин д ж  е с п и л и т применяется к переслаи
ванию яшмы и гематита в докембрийских железосодержащих ф орма
циях, особенно в регионе озера Верхнего. Термин я ш м о и д  употребля
ется для обозначения некоторых кремневых пластов в районах горных 
разработок Оклахомы, Миссури и К анзаса [261, 191].

Термин п о р ц е л л а н и т  применяется к плотным твердым поро
дам, имеющим структуру и излом неглазурованного фарфора. Очень 
часто, но не всегда такие породы являются кремнями с многочисленны
ми включениями. Эти нечистые кремни бывают глинистыми или извест
ковыми, или более редко сидеритовыми. Глинистые порцелланиты посте
пенно переходят в кремнистые сланцы; а известковые порцелланиты— 
в кремнистые известняки. Некоторые порцелланиты, однако являются 
окремнелыми туфами.

Не все кремнистые осадки представлены плотными, крепкими по
родами. Некоторые из них рыхлые и пористые — это кремнистые земли, 
включающие д и а т о м о в ы е  и р а д и о л я р и е в ы е  з е м л и .  Они со
стоят соответственно из опаловых панцирей диатомей и решетчатых 
скелетных структур радиолярий. Они обычно белого или кремового цве
та; более редко они имеют темно-желтый, красный или коричневый 
цвет. Эти гомогенные, пористые и рыхлые породы сухие и землистые 
на ощупь и по внешнему виду. К этим осадкам применяют такж е тер
мины д и а т о м и т  и р а д и о л я р и т ,  хотя они используются и для обоз
начения материала, который становится плотным и похожим на кремень 
в результате заполнения пор. Термины д и а т о м о в ы й  к р е 
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м е н ь  и р а д и о л я р и е в ы й  к р е м е н ь  больше подходят соответст
венно для литифицированных диатомовых и радиоляриевых илов. Ана
логичным образом могут скапливаться спикулы кремневых губок и об
разовываться с п и к у л и т ы  или в случае литификации с п и к у л о в ы е  
к р е м н и .

К р е м н и с т ы й  т у ф  — это такж е пористый материал, белый или 
светлоокрашенный и легкий, он отлагается водами горячих источников. 
Г е й з е р и т  — это просто разновидность кремнистого туфа, образован
ного гейзерами.

Т р е п е л —-это еще одна очень пористая, легкая, кремнистая по
рода (сложена главным образом халцедоном). Она имеет белый цвет 
или окрашена в серый, розовый, темно-желтый, красный или желтый 
цвет. На ощупь она шероховатая и грубая. Трепел образует довольно 
крупные скопления; поскольку он ограничен земной поверхностью, Тарр 
считает его продуктом выветривания (выщелачивания и гидратации) 
кремней и кремнистых известняков, из которых выщелочены карбона
ты. Трепелы включают « г н и л о й  к а м е н ь »  ( ro t ten s to n e ) . Первона
чально и в некоторой степени в настоящее время термин применяется 
к диатомовым и другим кремнистым осадкам, которые очень сходны с 
трепелом.

Еще одним продуктом выветривания являются с и л ь к р е т ы ;  этот 
термин применяется для описания кремнистой отвердевшей корки или 
почвенного образования; считается, что они образуются при осажде
нии кремнезема из поднимающихся по капиллярной системе вод в за
сушливых и полузасушливых районах. Эта порода аналогична каличе 
(называемого такж е  калькретом). Термин широко используется южно
африканскими геологами [61].

Состав кремней

Минеральный состав. Основными компонентами необломочных 
кремнистых осадков являются опал, халцедон и кварц. Остальные при
сутствующие здесь минералы, обычно развитые в смежных осадочных 
породах, следует считать примесями.

Кристаллохимия кремнистых минералов более сложная, чем при
нято считать. Изученные по этому вопросу материалы были обобщены 
в работах Крессмана [61], Д ира, Хауи и Зуссмана [65]. Опал 
S i0 2X « H 20 ,  представляет собой преимущественно аморфный кремне
зем с некоторым количеством воды. Он отличается низкой плотностью, 
около 2,1, и растворим в КОН. Он имеет низкий коэффициент прелом
ления, изменяющийся от 1,38 до 1,46 в зависимости от содержания 
воды [287]. Измерения Брамлетта [28] дали для опала кремнистых ор
ганизмов значение показателя преломления 1,440±  0,002, что соответ
ствует содержанию воды около 9%. Опал встречается во многих крем
нях и в некоторых из них является основным компонентом. Однако он 
обнаружен только в мезозойских и кайнозойских кремнях и предпола
гается, что в более древних породах он превращен в халцедон и кварц. 
В результате превращения — химической дегидратации — возникают 
определенные явления усыхания, особенно сфероиды с концентрической 
слоистостью [286]. Признаки усыхания у других кремней могут быть 
результатом превращения магадиита — предшественника кремня — в 
кремень [283].

Халцедон — доминирующая составная часть большинства крем
н е й — является природным микроволокнистым кремнеземом с кристал
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лической решеткой кварца. Сосман [268] не считал халцедон разно
видностью кварца, поскольку он имеет свои отличительные свойства. 
Он преимущественно волокнистый, обычно проявляет отрицательное 
удлинение, имеет показатели преломления 1,533 и 1,540, а двупрелом- 
ления от 0,009 до 0,011, плотность от 2,55 до 2,63, отсутствует инверсия 
при 573°С, и теплоемкость отлична от теплоемкости кварца. Хотя хал 
цедон состоит преимущественно из микроволокнистого кремнезема, 
некоторые исследователи объясняют его аномальные свойства, предпо
лагая, что в нем присутствует и различное количество субмикроскопи- 
ческого аморфного кремнезема или опала. Уошберн и Навэ [317] сдела
ли вывод, что «флинты и халцедоны состоят из коллоидного кварца. В

Т а б л и ц а  11-1
Химические анализы кремней и других, необломочных кремнистых осадков

Компоненты A Б В Г д Е Ж 3

SiC>2 93,54 98,93 99,47 82,69 70,78 43,43 73,71 82 ,94
TiO, — 0,C05 — — 0 ,0 3 .— 0 ,5 0 0 ,27
AI2O3 2 ,26 0, 14 0 ,17 1,76 0 ,45 11,25* 7 ,2 5 0,1
Fe20 3 0,48 0 ,06 0, 12 1,00 0 ,02 0 ,18 2 ,63 3 ,4
FeO — 0 ,0 8 — 0,31 0 ,3 0 21 ,00 0 ,44 —
MnO 0,79 0,01 — 0,01 0 ,02 — — —
M gO 0.23 0 ,02 0 ,05 1,08 1,88 1,39 1.47 0 ,1 9
CaO 0,66 0 ,04 0 ,0 9 2 ,93 12,90 0 ,7 0 1,72 1,60
Na20 0 ,37 Сл. 0 ,15 0 ,5 0 0 ,0 5 1,21 1,19 0 ,6 5
K2O 0,51 Сл. 0 ,07 2,61 0 ,06 3 ,99 1,00 1,40
H 20 + 0,72 0 ,1 7 1,12** 4,75** 0 ,32 1 Л СЛ 1 6 ,9 4
H 20 - 0,21 0 ,27 — — 0 ,48 > и ,э и  < 2 ,88 > U,oO
p 2o 5 — Сл. — 0,21 0 ,16 — 0 ,2 4 0 ,8
C O 2 — 0,02 — 2 ,2 8 12,04 15,76 Сл.? 0 ,4 0
S 0 3 _ Нет — _ Сл. _ 0 ,1 6 _
Cl — _ _ 0 ,15 — _ _ _
С — 0 ,1 8 — 0 ,3 3 0 ,08 0 ,0 0 —

С у м м а 99,86 99,92 1С0,24 100,28 100,14 99,45 100,13 92,38***

* В клю чает Р2Об.
** П отери при прокаливании.

*** Вклю чает F  — 0,10; S — 0,14; V20 5 -  0,06.

A. Ф ранцисканские кремни (ю ра?), Багли-К аньон, гора Д ьябло , К алиф орния, США (64].
Б. «Флинты» Ванпорт (карбон ), Ф линт-Ридж , О гайо, США. А налитик Д . Ш ааф  [54].
B. Н овакулиты  (девон), Рокпорт, А рканзас, СШ А. А налитик Р. Б рэкит [54].
Г. С реднее из 10 кремниевы х пород, ф орм ац ия М онтерей (м иоцен), К алиф орния [28].
Д . И звестковы й ж елваковы й  крем ень, известняки Д ел авэр  (девон) О гайо, США. А налитик 

Д .  Ш ааф  [281].
Е. Сидеритовый порцеланит (докем брий), округ Айрон, М ичиган, СШ А. А налитик Б. Брунн. 
Ж . Д иатом овы й «сланец», ф орм ац ия М онтерей (м иоцен), Голливуд, К алиф орния, США. А на

л и ти к  Ф эрчайлд [148].
3. К ремень, ф орм ация Ф осфория (перм ь), Б разер-К ан ьон , Ю та, США [266].

более чистых формах халцедона коллоид имеет гелеобразный характер, 
и отдельные частицы его являются микроскопическими и субмикроско- 
пическими по размеру». Однако Сосман подчеркивает форму, а не р а з 
мер частиц и отмечает, что частицы являются нитевидными или волок
нистыми. Если они короткие и беспорядочно ориентированы, то излом 

раковистый, как и у флинтов и кремней. Электронные микроснимки 
халцедонового или волокнистого кремнезема показывают, что материал 
имеет губчатую структуру, которая предположительно обусловлена н а 
личием мелких сферических пустот, заполненных водой. Признаки во
локнистой структуры и присутствия опала не обнаружены [95].
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Как было отмечено, халцедоновые волокна имеют отрицательное 
удлинение, следовательно ось «с» перпендикулярна к волокнам. Одна
ко некоторые виды халцедона имеют положительное удлинение. Не
давно Фолк и Питман [94] обратили внимание на этот факт и впос
ледствии отметили, что редкие типы халцедона с положительным уд
линением всегда связаны с эвапоритовыми отложениями, где кремне
зем замещ ает эвапоритовые минералы.

Тарр [291, 292], исследуя шлифы, убедился, что, хотя в кремнях 
преобладает халцедон, в них присутствует и кварц, а в некоторых от
ложениях он является доминирующим. Он считал, что микроволокни- 
стый халцедон со временем превращается в кварц. Последовательный 
ряд таков: первичный гидрогель ( о п а л ) — халцедон — кварц. Джеймс 
[160] показал, что размер зерна кварца в некоторых докембрийских 
кремнях тесно связан со степенью метаморфизма: чем выше степень 
метаморфизма, тем кремень более грубозернистый.

Компоненты, отличающиеся от перечисленных выше форм кремне
зема, встречаются в кремнях редко. Некоторые менее распространен
ные «нечистые» кремни содержат кальцит, доломит и сидерит. Даже 
некоторые распространенные кремни содержат отдельные ромбы доло
мита- Некоторые кремни содержат крупные зерна обломоч
ного кварца. По высокому содержанию окиси алюминия в данных хи
мического анализа предполагается наличие примесей глинистых мине
ралов, хотя некоторое количество алюминия может зам ещ ать кремний.

Химический состав. Как и следовало ожидать, кремни имеют высо
кое содержание кремнезема (табл. 11-1). В некоторых случаях содер
жание кремнезема превышает 99%. Изменения состава тесно связаны 
с различиями в литологии ассоциирующих осадков [61]. Радиолярие- 
вые кремни обычно встречаются вместе с глинистыми сланцами; как 
радиоляриевым, так  и диатомовым осадкам сопутствуют пирокласти
ческие породы. Поэтому как  те, так  и другие содержат больше глино
зема, чем спикуловые кремни, для которых более характерна ассо
циация с песчаниками или карбонатными породами. В некоторых чер
ных кремнях присутствует железо в виде пирита или магнетита; в 
красной яшме — в виде гематита. Титан является второстепенным ком
понентом в большинстве кремней и только в некоторых силькретах его 
доля значительна. Содержание щелочных металлов незначительно, за 
исключением кремней, тесно связанных с вулканическими процессами.

Петрография кремней

Типичный кремень, как  желваковый, так и пластовой, представляет 
собой твердую плотную породу с ровным раковистым изломом. Цвет в 
зависимости от примеси изменяется от белого до серого и черного, в 
других случаях порода имеет серо-зеленый, желтый, коричневый или 
красный цвет.

Под микроскопом кремень бесцветный, имеет тонкозернистую мик
рокристаллическую структуру (рис. 11-2). В некоторых кремнях круг
лые или эллиптические прозрачные пятна представляют собой остатки 
радиолярий, и если последние не очень затронуты процессом перекри
сталлизации матрикса, то в них заметны шипы или, реже, решетча
тое внутреннее строение этих организмов. В кремнеспикуловых осад
ках содержатся многочисленные спикулы губок. Отдельные зерна 
кремня при сильном увеличении обычно имеют волокнисто-волнистое 
погасание, которое отличает их от соседних зерен. Некоторые, более
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молодые кремни содержат изотропный материал, в котором можно 
видеть несколько или много поляризующих частиц. Весьма вероятно, 
что эти частицы являются кристалликами кварца — первая ступень 
в процессе девитрификации первичного аморфного геля кремнекисло- 
ты. Со временем опаловый кремнезем, подобно вулканическому стек
лу, становится полностью кристаллическим. Древние кремни (все до- 
кембрийские кремни) в настоящее время состоят полностью из мелко
зернистого мозаичного кварца. Под электронным микроскопом в не-

Рис. 11-2. Гертфордширский «пудинговый» конгломерат (эоцен), Англия. Скрещенные 
николи, Х28.
Обломки двух флинтовых галек и заполняющий матрикс. Флинт представлен чрезвычайно т о н к о 
зернистой мозаикой микрокристаллического кремнезема

Рис. 11-3. Снимок под электронным микроскопом кремнистого новакулита К абаллое  
(девон), бассейн М арафон, Техас. Д лин а  поля 8 мкм — (фотография любезно предо
ставлена Э. Ф. М а к -Б р ай д о м ) .
Обратите внимание на блоковые, субгедральные зерна размером от 3 до 5 мкм

которых кремнях проявляются четко очерченные многогранные об
ломки кварца; другие менее плотны и содержат многочисленные пу
зыреобразные углубления, иногда их бывает достаточно для того, что
бы кремень имел вид ш лака [95] (рис. 11-3). Считается, что углуб
ления заполнены водой.

Некоторые кремни не совсем чистые, и под микроскопом виден 
карбонат, рассеянный по всему кремню. Порцелланит содержит осо
бенно большое количество такого карбоната. Породы, имеющие кар 
бонатные включения, характеризуются наличием всех переходных 
форм от кремня, который содержит несколько рассеянных ромбов 
кальцита или доломита (рис. 11-4), до пород, в которых ромбы кар
боната становятся настолько многочисленными, что они соприкаса
ются друг с другом и образуют губкообразные ячейки, промежутки 
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между которыми заполнены опалом или опалом и халцедоном. Кар
бонаты могут равномерно распределяться по всему кремню; в других 
случаях они могут концентрироваться в отдельных прослоях, прояв
ляющихся при выветривании. Сидерит в большей степени, чем кальцит 
или доломит, может содержаться в порцелланитах, приуроченных к 
железосодержащим формациям (см. табл. 11-1). Выветривание такого 
материала сопровождается окислением и превращением карбоната в 
плотный, твердый лимонит, который образует черную корку на по
верхности породы и скрывает ее истинную природу.

Рис. 11-4. Кремень Хантерсвиль (девон),  округ Вуд, З а п а д н а я  Виргиния. Б ез  анализа
тора, Х80.
Плотный кремень, состоящий из халцедона с рассеянными ромбами доломита. Пятнистость крем
ня позволяет предположить структуру окремнелого калькаренита с ископаемыми остатками

Рис. 11-5. Кремнистый оолит, форм ация  М айнз (кембрий),  Стейт Колледж, Пенсиль
вания. Скрещенные николи, ХЗО.
У ооидов, как правило, имеются детритовые кварцевые ядра, обычно со вторичным обрастанием 
(см. рис. 17-7). Окремнение известковых оолитов разрушило значительную часть концентрической 
структуры и превратило карбонат в микрокристаллическую мозаику кварца. Кварцевая микро
мозаика окружает и связывает ооиды вместе

Породы, состоящие из смеси глины или алевритовой глины и 
большой, но непостоянной доли опалового кремнезема, являются так
же фарфоровидными и называются порцелланитами [28]. Они посте
пенно переходят в кремнистые сланцы, которые состоят из смеси 
обычных компонентов глинистого сланца со значительным количест
вом осажденного кремнезема (см. с. 359). Кремнистые сланцы по сте
пени твердости сходны с флинтами, образуют плитчатые отдельности 
и имеют полураковистый излом. Считают, что кремнезем сланцев 
Маури образовался из тонкозернистого вулканического пепла. Пола
гают, что эта порода образовалась при разрушении вулканического 
стекла в морской воде и одновременного осаждения кремнезема диа
томовыми водорослями и другими агентами [246]. Аналогичное объяс
нение происхождения предложено для кремнистых сланцев в пластах 
Стэнли (карбон) в Оклахоме [112].

Песчанистые кремни распространены нешироко, хотя известны все 
переходы между кремнями, песчанистыми кремнями и песчаниками с 
кремневым цементом [48, 154,252]. В некоторых кремнях по всей мас
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се породы редко разбросаны крупные окатанные песчаные зерна (см.,, 
например, слой Суипингс докембрийской формации Айронвуд [2 ]) .

Окремнелые туфы близки к кремням и во многом похожи на них 
по внешнему виду (см. гл. 9). Эти породы отличаются от истинных 
кремней включениями стеклообразного материала, с трудом отличаю
щегося от изотропных опаловых спикул и других, изогнутых форм. 
Девитрификация вулканического стекла может усложнить это распоз
навание.

Рис. 11-6. Гсопетальный кремнистый ооид, оолиты Стейт Колледж, Стейт Колледж, 
Пенсильвания. Скрещенные николи, Х58. Д етал ь  рис. 11-5.
О братите внимание на вторичное разрастание зерна кварца, смещенного в нижнюю половину 
ооида

Оолитовые кремни образуют специальный класс. Хотя кремнистые 
оолиты и являются немногочисленной разновидностью кремня, они 
наиболее ясно проявляют признаки происхождения в результате зам е
щения, поэтому они и вызывают к себе наибольший интерес в связи с 
проблемой кремня. Наиболее известны кремнистые оолиты из Стейт 
Колледжа, штат Пенсильвания [71, 178, 52]. Под микроскопом (рис. 
11-5) в этих кремнях видны многочисленные оолитовые тела, около 
1 мм в диаметре, состоящие из микрокристаллического кварца и хал 
цедона, имеющего концентрическое строение. Большинство из них со
держ ат хорошо окатанное обломочное кварцевое ядро, которое за 
ключено в оболочке вторичного кварца, нарастающего в оптическом 
продолжении на обломочное зерно. Граница между первоначальным 
песчаным зерном и каемкой обрастания отмечена карбонатными вклю
чениями. Пустоты между оолитами заполнены мозаикой тонкозерни
стого кристаллического кварца. В некоторых оолитах кварцевые ядра 
смещены в одну сторону; другие, лишенные кварцевых ядер, прояв
ляют геопетальную структуру, возникшую в результате растворения 
центрального ядра ооида, при этом нерастворенный остаток сместил
ся вниз, затем последовало заполнение осажденным крупнокристал
лическим кварцем [52] (рис. 11-6).

Другие кремнистые оолиты имеют подобные характеристики. 
Оолитовые кремни из доломитов Шакопи (ордовик) в Утике, Илли
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нойс, примечательны наличием фестончатых отложений на внутрен
ней части ооида и кремнистых псевдоморфоз по доломиту, присутст
вующих как в оолитах, так  и в их матриксе (рис. 11-7). Эти оолиты 
явно замещают известковые оолиты, и все стадии трансформации 
можно видеть в соответствующем наборе образцов. Им подобны крем

ни, возникшие в результате окремнения биокалькаренитов, например 
кремни из известняков Осейдж (миссисипий) в Индиане, где отчетли
во видны биогенные обломки, из которых они образовались (рис. 11-8).

Рис. 11-7. Оолитовый кремень Ш акопи (ордовик),  Утика, Иллинойс, Без анализатора, 
Х90 (фотография Честера Д ж о н с о н а ) .
Первоначальные известковые ооиды не проявляют признаков концентрического или радиального 
строения. При скрещенных николях они образуют микромозаику кристаллического кремнезема. 
Обратите внимание на ромбовидные псевдоморфозы кремнезема по доломиту, которые распола
гаются внутри и вне ооидов. Б олее п оздн яя  генерация халцедона отложилась м еж ду ооидами. 
Халцедон проявляет тенденцию к радиальн ом у и концентрическому расположению и частично 
отлагается  в виде конформной оболочки вокруг окремнелы х ооидов

Рис. 11-8. ОооЛитовый кремень, формация Осейдж (?) (миссисипий), Индиана. Без 
анализатора ,  Х35.
П олностью  состоит из крем незем а, но сохранились многие элем енты  текстуры  первичного извест
н яка, из которого он образовался  в результате  окремнения. П ервичная порода содерж ала дет- 
ритовый карбон ат, ископаем ы е остатки  и известковы е ооиды

Хотя, как правило, желваки бесструктурны, у некоторых из них 
есть плотное черное внутреннее ядро, окруженное более светлой и в 
некоторых случаях белой внешней оболочкой («cotton rock»). В неко
торых из них видны следы слоистости, которая продолжается во вме
щающих породах; другие характеризуются концентрическим строе
нием, сфероидами контракционного сжатия [286] или трещинами 
усыхания и сетчатым рисунком [283]. В некоторых из них включены 
фрагменты пород. Достаточно часто встречаются кремни, содержащие 
окаменелости, которые либо окремнелые, либо известковые. В послед
них карбонат может быть выщелочен, остаются только полости или 
отпечатки.

Геологические условия залегания кремней и связанных 

с ними пород
Кремни, наиболее широко распространенные кремнистые породы 

химического происхождения; залегаю т как в виде желваковых сегре
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гаций, главным образом в карбонатных вмещающих породах, так и в 
виде обширных по площади пластовых отложений.

Кремневые (флинтовые) желваки — очень неправильные по форме, 
обычно бесструктурные, плотные сгустки микрокристаллического крем
незема. Эти желваковые стяжения варьируют от более или менее пра
вильных дисков (2— 5 см в диаметре) до крупных весьма неправиль
ных и цилиндрических тел, достигающих 20—30 см в длину. Они 
имеют самую разнообразную форму, но наиболее крупные, несмотря 
на округлые контуры, характеризуются бородавчатой или бугристой 
поверхностью (см. рис. 12-10). В большинстве случаев желваки вы
тянуты параллельно плоскости напластования и обычно скапливаются 
по определенным плоскостям напластования. В некоторых известняках 
они достаточно многочисленны и группируются, образуя более или ме
нее непрерывные, хотя и неправильные, или «волнистые», слои. Крем
несодержащие слои могут в той или иной степени характеризоваться 
ритмическим распределением в разрезе [241]. В отдельном слое крем
ни образуют неправильную двухмерную сетку; если слои располага
ются с небольшими промежутками, то между ними могут возникать 
некоторые связи или «мосты» и сетка кремней становится трехмерной. 
Некоторые известняки такж е кремневые, но в большинстве из них 
встречаются лишь рассеянные дискретные желваки.

Кремневые ж елваки широко распространены и встречаются в кар 
бонатных породах всех возрастов. Хорошо известны кремни палеозой
ских известняков в долине верхнего течения р. Миссисипи [314, 290, 
21], а такж е флинтовые желваки в верхнемеловом писчем меле Англии 
и Франции [241]. Хотя желваковые кремни неизвестны в современных 
осадках, они обнаружены в плейстоценовых отложениях Восточной 
Африки. Эти желваки — неправильной формы, уплощенно-вытянутые 
и закрученные тела с сетчатым узором на поверхности, длиной от 5 
до 10 см; они залегаю т в окремнелых аргиллитах и цеолитизирован- 
ных туфах [85, 138]. Подобные кремни известны в других местах, осо
бенно в отложениях р. Грин-Ривер (эоцен), штат Вайоминг [283].

Пластовые кремни образуют наиболее внушительные скопления 
химически осажденного кремнезема. Они не только слагают целые 
формации, но и имеют большую мощность.и протяженность. Их обыч
ная мощность — несколько метров, но известны такж е толщи мощно
стью 100 м и более.

Пластовые кремни можно сгруппировать в три класса. К перво; 
му относятся платформенные кремни, т. е. те, которые ассоциируют с 
мелководными известняками и кварцевыми аренитами и образуют с 
ними «ассоциацию» стабильного шельфа. Второй класс составляют 
г е о с и н к л и н а л ь н ы е  кремни или те, которые ассоциируют с пред
полагаемыми глубоководными образованиями — кремнистыми черны
ми сланцами. Считают, что они являются аналогами глубоководных 
радиоляриевых и диатомовых илов. Третий класс кремней связан с 
эвапоритовыми отложениями или по крайней мере с отложениями пе
ресыщенных солью бассейнов (предположительно с щелочными отло
жениями пересыхающих озер).

Платформенные кремни ассоциируют с известняками, содерж а
щими многочисленные кремневые желваки, которые в некоторых слу
чаях образуют неплотную сетчатую трехмерную сетку. С увеличением 
доли кремня эти породы переходят в толщу кремня с отдельными про
слоями известняка. Пласты кремня обычно бывают искривленными и 
волнистыми. В них часто содержатся многочисленные окремнелые из
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вестковые окаменелости, характерные для нормальной мелководно
морской обстановки, — брахиоподы, мшанки и им подобные. Кремни 
этого типа слагают такие формации, как Ш ривер-Черт (девон) в. 
Мэриленде, Бун-Черт (миссисипий) в Миссури [91], возможно, также

Бигбоцк-Чеот (ордовик) в Оклахо
ме [147] и кремни Форт-Пейн-Черг 
(миссисипий) в Д ж ордж ии [156].

Геосинклинальные кремни пред
ставлены ритмически переслаи
вающимися породами. Слои, мощ
ностью несколько сантиметров, 
разделены менее мощными про- 
пластками кремнистых пли тем
ных сланцев, или, как  в докем
брийских железосодержащих фор
мациях, прослоями сидерита (см. 
«кремневый железистый карбонат», 
с. 514). Несмотря на обыч
ную ровнослоистость (рис. 11-9 и 
11-10), слон кремня без види
мой закономерности могут ис
кривляться и раздуваться, разлнн-

Рис. 11-9. Известковая  конкреция зовываться или даж е  раздваивать- 
в кремнистом сланце, округ Сан-Луис- ся - В большинстве случаев слои 
Обиспо, Калифорния [28] " кремня слагают большую часть фор

мации; разделяющие их пропла- 
стки занимают подчиненное положение. Как и в желваках, 
кремни имеют криптокристаллический, плотный и полустекловатый 
характер. Пластовые кремни — это хрупкие компактные породы. Мно
гие из них залегают вме
сте с кремнистыми слан
цами, пелагическими из
вестняками, турбидитами 
и офиолитами [123].

Наиболее известные 
примеры пластовых крем
ней такого типа дают 
миоценовые кремни Мон
терей в Калифорнии [28], 
францисканские (юра?) 
кремни этого ж е района
[64], пермские кремни 
Рекс в Айдахо [166, 62], 
новакулиты Кабаллос в 
Техасе [195] и знаменитые 
новакулиты Арканзаса 
[147, 112, 228]. Подобные 
пластовые кремни разви
ты также в ордовикской
свите Норманскилл в штате Нью-Йорк [249] и в ордовикских отло
жениях эвгеосинклинали Кордильер в штатах Невада и Айдахо [168]. 
Джеспилиты и кремневые железистые карбонаты — это докембрийскне 
пластовые кремни с аномально высоким содержанием железа. Они рас
сматриваются в следующей части данной главы. Известные отложения

Рис. 11-10. Л атер ал ьн ая  однородность слоев в рит
мически повторяющихся пластах кремня, формация 
Монтерей (миоцен) К алифорния [28]
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кремня в Европе расположены в разрезе кульма в Северном Девонши
ре [236] и в породах того ж е  возраста в Г Д Р  и Ф РГ  [149], они вклю
чают мезозойские радиоляриевые кремни в Альпах и Апеннинах [325]. 
Грюнау [123] обобщил материал, касающийся распределения радиоля- 
риевых кремней в пространстве и во времени.

Кремни, связанные происхождением с пересыхающими щелочны
ми озерами, были выделены только недавно; их природа и распреде
ление в геологических разрезах  менее известны. Они бывают желва- 
ковыми и пластовыми; кремневые желваки имеют сетчатый узор. 
Кремни переслаиваются с кремнистыми аргиллитами, цеолитизирован- 
ными туфами [138], а такж е в некоторых случаях сопровождаются 
нефтяными сланцами и переотложенными доломитами [89]. Кремни 
такого типа встречаются в плейстоценовых озерных отложениях Во
сточной Африки [85, 86], в отложениях Грин-Ривер (эоцен) в штате 
Вайоминг и, вероятно, в других местах. К этой группе могут отно
ситься такж е некоторые докембрийские кремни [87].

Происхождение кремней

Существует обширная литература о кремнях. Предложены р аз 
личные теории для объяснения происхождения этих отложений. Сог
ласно первой концепции, кремнезем образовался в процессе осадко
накопления; другая точка зрения объясняет появление кремнезема в 
результате постседиментационного замещения вмещающей породы, как 
правило известняка. Существуют различные модификации каждой из 
этих теорий (рис. 11-11).

Рис. 11-11. Происхождение кремня и других кремнистых осадков.
/  — кремнезем , образовавш ийся при вы ветривании; 2 — вулканогенны й крем незем ; 3 — кремни з а 
мещ ения (м етасом атиты ); 4 — кремнистый известняк; 5 — кремнистые илы

Хотя единого мнения по вопросу о кремнях не существует, мне
ние большинства склоняется к происхождению желваковых кремней и 
флинтов, присутствующих в известняках и других карбонатных поро
дах, путем замещения. Несколько авторов, особенно Тарр [290, 291] 
и некоторые другие [304, 301, 91, 136], решительно отстаивают точку 
зрения, согласно которой желваковые кремни образованы в резуль
тате прямого осаждения массы силикагеля на морское дно. Д о к аза 
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тельств замещения (и, следовательно, постседиментационного проис
хождения) желвакового кремня много, и они очевидны. Ван-Туйл 
[315] и Биггс [2] обобщили доказательства по этому вопросу. Проис
хождение путем замещения подтверждают следующие факты: 1) за
легание кремня вдоль трещин в известняке; 2) весьма негладкая фор
ма некоторых кремневых желваков; 3) присутствие извилистых пятен 
известняка внутри некоторых желваков; 4) ассоциация окремнелых 
окаменелостей и кремней в некоторых известняках; 5) присутствие 
замещенных окаменелостей (см. рис. 11-8); 6) сохранность структур и 
текстур (особенно напластования) в некоторых кремнях [16, 22]; 7) от
сутствие связи распределения некоторых кремней с зональностью из
вестняков в карбонатных формациях и 8) наличие окремнелых ооли
тов, образованных замещением известковых оолитов.

Более важным, вероятно, является не критерий замещения, а вре
мя образования. Прожилки кремня позволяют отнести его образова
ние к периоду после консолидации вмещающей породы. Прожилки 
кремня встречаются довольно редко, и Твенхофел [304] совершенно 
прав, ссылаясь на этот факт как на доказательство, что кремень не 
всегда отлагается из циркуляционных вод. Факт, что некоторые крем
невые желваки имеют стилолитовый контакт с соседним известняком, 
принимается за доказательство эпигенетического происхождения пу
тем замещения [16], хотя такие же контакты между пропластками 
кремня и сидеритом не интерпретировались подобным образом [162].

Различные геохимические соображения делают маловероятным 
осаждение силикагеля из обычных морских вод. При 25°С аморфный 
кремнезем растворим до концентрации 100— 140 мгм/л, а поскольку 
морская вода содержит только около 4 мгм/л кремнезема, то малове
роятно, что силикагель осаждался из нее [173, 262]. По-видимому, не
высокая концентрация кремнезема в морской воде поддерживается 
извлечением его организмами — радиоляриями, диатомеями и кремне
выми губками, так что более высокая концентрация, необходимая для 
осаждения, никогда не достигается. Можно предположить, что до по
явления этих осаждающих кремнезем организмов концентрация 
кремнезема в морской воде могла подниматься до уровня, при кото
ром происходит осаждение. Но, как показали результаты эксперимен
тов, проведенных Гаррелсом и Маккензи [105], поступление глини
стых минералов в морскую воду удаляет избыток кремнезема и, таким 
образом, его концентрация остается ниже уровня насыщения. С дру
гой стороны, недавние исследования Югстера, Хея и др. [85, 138] по
казали, что желваковые (а такж е  пластовые) кремни могут образо
ваться при выщелачивании натриевых силикатных гелей, осажденных 
в богатых кремнеземом щелочных озерах. Однако в целом происхож
дение кремневых желваков в результате замещения карбонатных вме
щающих пород подтверждается многочисленными наблюдениями как 
полевыми, так и под микроскопом. Определенно решетчатые двух-и 
трехмерные сетки, образуемые некоторыми кремнями в известняках, 
трудно объяснить чем-нибудь другим, кроме замещения.

Источник кремнезема и механизм образования желваков менее 
ясны. Основная проблема заключается в том, чтобы установить, был 
ли замещающий кремнезем привнесен извне или заимствован из вме
щающего пласта? Предполагается, что кремнезем осаждался одновре
менно с отложением известняка, предположительно за счет радиоля
рий, диатомей и губок, а затем через некоторое время растворялся 
и переосаждался в виде желваковых стяжений, замещающих матрикс,.
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в котором они заключены [144, 241, 21]. Следовательно, кремнезем, 
необходимый для образования желваков, выделяется из морской во
ды в результате обычных широко распространенных биохимических 
процессов. Нет необходимости в привлечении каких-то особых источ
ников кремнезема, аномальных концентраций или особых условий оса
ждения. С учетом теоретического обоснования, данного Рамбергом 
[239], по поводу того, почему д о л ж н о  происходить растворение и 
переосаждение рассеянного кремнезема, идея о диагенетической диф 
ференциации яляется наиболее правдоподобным объяснением появ
ления желваковых кремней в известняках. Больш ая подверженность 
замещению некоторых пластов может объяснить концентрацию ж е л 
ваков в определенных слоях; более легкое замещение, в направлении 
параллельном напластованию, объясняет удлинение ж елваков по этим 
плоскостям. Полевые данные такж е поддерживают эту концепцию. 
Лоуэнстем [193] отмечал определенную связь между типом кремня и 
сохранностью и распределением кремнистых губок в ниагарских (си
лур) доломитах в Иллинойсе. Он пришел к выводу, что кремнезем 
кремней образовался из губок; это заключение ранее было сделано 
относительно некоторых палестинских кремней [192] и поддержано 
исследованиями Миддлтона [212].

Если эти идеи верны, то возникает вопрос: в какое время обра
зовались кремни, в процессе раннего диагенеза, или позже, после от
вердения и воздымания? Петрографические данные свидетельствуют 
о том, что образование кремней происходило вслед за доломитизацией 
[21]. Высказано предположение, что желваковые кремни являются про

дуктом окремнения, сопровождавшего процесс выветривания. Но стра
тиграфическая непрерывность большинства кремневых зон и специфи
ческий характер кремней различных пластов указывают на отсутствие 
связи кремней с современной дневной поверхностью (в большинстве 
случаев нет связи и с древней поверхностью, фиксируемой по несог
ласиям) и, наоборот, свидетельствуют о связи с седиментацией вме
щающей породы. На основании лучшей сохранности окаменелостей 
внутри кремней предполагается, что стяжения сформировались доста
точно рано, до того как окаменелости могли быть раздавлены под 
воздействием геостатического давления [21].

Происхождение горизонтально-слоистых кремней в темных крем
нистых сланцах, является спорным вопросом; было выдвинуто много 
теорий для объяснения этих отложений. Некоторые исследователи, 
отмечая, что кремневые желваки замещ аю т вмещающие известняки, 
считают, что пластовые кремни образуются, в результате распростра
нения процесса замещения на всю породу. Например, Логан и Чейз 
[188] полагают, что кремни Кумбердал в Западной Австралии мощ
ностью свыше 1000 м образовались в результате окремнения извест
няка. Д ля  процесса окремнения такого крупного масштаба необходи
мо поступление кремнезема извне; ясно, что перераспределение крем
незема, первоначально присутствовавшего в известняках, не может слу
жить удовлетворительным объяснением.

Другие исследователи рассматривают пластовые кремни как уп
лотненные и затвердевшие кремнистые биолиты, т. е. литифицирован- 
ные радиоляриевые илы, подобные тем, которые обнаруживаются в 
настоящее время на глубоководном морском дне. Поскольку организ
мы в настоящее время образуют чистые кремнистые отложения, то ло- 
тика единства процессов требует присутствия таких отложений или их 
литифицированных эквивалентов в древних геологических разрезах.
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Так объяснялось происхождение, например, юрских кремней на 
о. Калимантан, которые имеют мощность 152 м и занимают площадь бо
лее 40 000 км2 [214], каменноугольных кремней хребта Индепенденс в 
Неваде [90] и почти всех радиоляриевых кремней [129].

Многие исследователи, изучающие пластовые кремни, особенно 
докембрийского возраста, отвергают как идею о крупномасштабном 
окремнении известняков, так  и теорию биохимического происхождения 
этих отложений; они связывают пластовые кремни с прямым осажде
нием кремнезема [64, 251, 253, 2, 159]. Отсутствие современных отло
жений, имеющих такую природу, и геохимические соображения делают 
маловероятным осаждение кремнезема в открытых морских водах; не
которые исследователи пытаются найти другие решения проблемы 
кремней. Частичным ответом, по-видимому, является та идея, что, хо
тя сами кремни не являются первично осажденными, они образуются 
путем выщелачивания натриевых силикатных гелей, выпавших в оса
док в некоторых пересыхающих щелочных озерах. Такое объяснение 
происхождения кремней было предложено для кремневых эоценовых 
отложений Грин-Ривер [89] и для кремней докембрийских железосо
держащих формаций [87].

Очень убедительны доказательства окремнения известняка. Ло
ган и Чейз [188] наблюдали переход доломитовых известняков в крем
ни; присутствие окремнелых окаменелостей и оолитов, которые, по всей 
вероятности, первоначально были известковыми, реликтовых включений 
карбонатов в кремнях; псевдоморфное замещение кремнем доломита 
и обрастание некоторых обломочных зерен кварца. Постепенное ок- 
ремнение известняка хорошо показано в работе Макки [198], изучив
шего известняк Редуолл мощностью 21— 37 м в штате Аризона. Процесс 
окремнения можно проследить, начиная от известняка с редкими не
правильными линзами и ж елваками кремня, через кремни с трехмер
ной решеткой и до кремней с реликтовыми включениями или линзами 
известняка. Кремни содержат окаменелости в изобилии. В известня
ках их нет. Предполагается, что замещение кремнем происходило на 
ранних этапах диагенеза, перед доломитизацией. Вполне возможно 
что платформенные кремни, т. е. тесно связанные с мелководными из
вестняками и чистыми кварцевыми песками, являются конечным про
дуктом процесса окремнения. Равномерное напластование, ритмичное 
строение и отсутствие признаков замещения в геосинклинальных крем
нях делают гипотезу метасоматического происхождения этих отложе
ний несостоятельной.

Поскольку во многих кремнях обнаружены остатки радиолярий, 
диатомей и спикул кремневых губок, а в некоторых кремнях эти ока
менелости представлены в большом количестве, не является неожи
данным вывод, что эти организмы ответственны за образование крем
ня. Хотя морская вода содержит только 4 мгм/л кремнезема, организ
мы способны извлекать этот материал и во многих местах образовы
вать обширные отложения почти чистого кремнезема. В современных 
условиях эти отложения ограничены участками, куда практически 
не поступает материал, сносимый с суши, и которые имеют слишком 
большую глубину для отложений известковых осадков, т. е. глубже 
уровня компенсации карбоната кальция. Многие исследователи пла
стовых кремней считают их литифицированными окремнелыми биолита
ми. Некоторые кремни формации Фосфория (пермь) в штате Монтана 

объяснялись «...скоплением и диагенетическим преобразованием спн- 
кул губок и других кремнистых остатков...» [60]. Брамлетт [28] считал,
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что пластовые кремни Монтерей (миоцен) в Калифорнии (см. рис. 
11-10) были образованы путем добавления кремнезема к диатомовому 
илу. В большинстве случаев этот добавлявшийся кремнезем образовы

вался из того же диатомового материала на ранней стадии образова
ния породы. Поэтому кремни Монтерей являются продуктом диагене- 
тпческого преобразования кремнезема в диатомовом иле. Ритмическое 
переслаивание — особенность, унаследованная от неизмененного диато
мита и диатомовых сланцев. Если взять в равных пропорциях чистый 
кремнезем и средний диатомовый сланец, то образую щаяся порода бу
дет иметь состав, очень близкий к составу ассоциирующих пластовых 
кремней. Идея о том, что пластовые кремни являются эквивалентом 
радиоляриевых илов, была привлечена для объяснения происхождения 
юрских радиоляриевых кремней на о. Калимантан [214], в Альпах [271] 
и в других местах [90, 123, 296]. Однако многие авторы рассматривают 
радиолярии в этих кремнях как случайные включения, особенно в тех 
кремнях, где их остатки встречаются редко, и считают их второстепен
ными компонентами, не связанными с происхождением кремней- Сле
довательно, многие авторы связывают пластовые кремни с прямым хи
мическим осаждением кремнезема. К ак отмечал Д ж ейм с [159], в неко
торых местах кремневые слои включены в структуры обрушения и во 
внутриформационные брекчии; в этом случае кремни должны иметь 
преимущественно конседиментационное происхождение, т- е. возникнуть 
до литификации.

Если пластовые кремни сложены первично осажденным кремнезе
мом, то уместно выяснить условия, допускающие их формирование. 
Кремнезем выносится в моря водами рек, и, хотя они содержат больше 

кремнезема, чем морская вода, концентрация кремнезема не очень 
высока. Корренс [58] констатировал, что концентрация кремнезема, 
существенно большая, чем в современных породах, не может 
обеспечиваться никаким из известных агентов и поэтому кремнезем 
кремней должен осаждаться биохимическим путем. Чтобы из
беж ать этой трудности, другие авторы прибегают к вулканизму как 
источнику поступления кремнезема и доведения концентрации этого м а
териала до уровня, при котором возможно неорганическое осаждение 
[64, 285, 313]. Несмотря на то что некоторым кремням сопутствуют 
продукты подводных излияний (зеленокаменные породы и туфы), мно
гие не образуют ассоциации ни с вулканическими потоками, ни с отло
жениями пеплопадов. При отсутствии такой ассоциации вулканизм 
нельзя рассматривать как источник кремнезема.

Если воды океана значительно недонасыщены аморфным кремне
земом, то, по-видимому, этот материал не может осаждаться в обыч
ных морских условиях. И, действительно, в настоящее время такое 

осаждение не наблюдается нигде. Следовательно, необходимо предпола
гать, что в прошлом моря имели другой состав или что обстановка 
осаждения не была обстановкой открытого моря и что бассейны накоп
ления были ограничены и имели резко различающийся химический со
став вод. Сивер [262] предположил, что биохимическое осаждение удер
ж ивало  содержание кремнезема в открытых океанах на его современ
ном низком уровне по меньшей мере с кембрийского периода. Поэто
му мы должны допускать аномальные притоки кремнезема или особые 
условия для осаждения кремнезема. Необходимые условия ускользали 
от внимания седиментологов вплоть до Югстера [85], заметившего, что 
кремень образуется при выщелачивании предшественника н а т р и е в о г о  
силиката, например магадиита — N aSi70 i 3(0 H )3 -3 H 20  — который был
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осажден из щелочных вод оз. Магади, пересыхающего озера в Восточ
ной Африке. Превращение магадиита в кремень происходит довольно 
быстро, так  что раннеплейстоценовые отложения оз- М агади содержат 
большое количество желваковых и пластовых кремней. Наблюдения 
Югстера были подтверждены работами Хея [138] и др. Насколько об
щим является этот механизм образования кремней и как широко его 
можно применять к пластовым кремням древных геологических разре
зов? Кремни типа М агади были обнаружены в породах юрского возра
ста [283]- Они в изобилии встречаются в формации Грин-Ривер (эоцен) 
в Вайоминге [89]; Югстер и Чау [87] предположили, что кремни до
кембрийских железорудных формаций могли образовываться этим же 
способом.

Мало вероятно, что данный механизм образования кремней мож
но применить ко всем пластовым кремням. Глубина воды при отложе
нии кремней типа М агади очень незначительна. Некоторые, сопутст
вующие кремням горизонты представлены растрескавшимся илом, что 
свидетельствует о выходе на поверхность. С другой стороны, «геосинк- 
линальные» кремни считаются предположительно абиссальными. На 
основе палеонтологических данных предполагается, что радиоляриевые 
породы Норманскилл и Дипкилл (ордовик) в штате Ныо-Р'1орк отложи
лись на глубине 3660 м [249]. Подобная точка зрения была высказана по 
поводу альпийских кремней [13]. С другой стороны, Девис [64] иТалья- 
ферро [288] предположили, что францисканские (юрские?) кремни в 
Калифорнии накапливались в мелководье; это предположение основа
но главным образом на их тесной связи с грубозернистыми песчаника
ми, которые, однако, в настоящее время интерпретируются как турби- 
диты. Отложение таких грубообломочных осадков даж е  на абиссаль
ных глубинах уже было установлено, поэтому излишне привлекать ги
потезу мелководного происхождения или предлагать частые и радикаль
ные изменения глубины моря для разрезов, содержащих как пластовые 
кремни, так и песчаники. Часто встречающаяся ассоциация пиритовых 
черных глинистых сланцев с геосинклинальными пластовыми кремнями 
дает основание предполагать, что они образовались в ограниченном 
бассейне. Этот бассейн имеет все свойства «угнетенного» бассейна, т. е 
такого бассейна, в который практически не поступал пластический ма
териал и который был слишком глубоким или имел какие-либо другие 
неблагоприятные условия для развития нормальных бентосных орга
низмов и такой низкий pH, что планктонные известковые остатки раст
ворились. Это объяснение подтверждается современными исследова
ниями океанов, благодаря которым обнаружены кремни в глубоковод
ных отложениях [23]. В таких условиях осадконакопление происходит 
чрезвычайно медленно и сводится к накоплению тонколистоватых чер
ных сланцев и соединений железа, фосфора и кремня.

После отложения кремнезем (опаловые обломки организмов) пре
терпевают диагенетические изменения. Опал превращается в халцедон 
и микрокристаллический кварц. Рассеянный в известняках кремнезем 
сегрегируется в обычные кремневые желваки. Отложившийся таким 
образом в иле материал может образовывать слои. Т акая  предполагае
мая диагенетическая дифференциация заложена в интерпретации ритми
ческого напластования калифорнийских кремней, данной Девисом [64]. 
Другие объясняют ритмическое напластование в результате сезонного 
отложения осадков [250, 150]. В условиях щелочных озер диагенети
ческие изменения приводят к образованию кремней путем выщелачива
ния первично осажденного магадиита-
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В заключение можно сказать, что кремни, как  желваковые, так и 
пластовые, являются полигенной породой и что нет единого способа 
происхождения кремней. В свете геологических данных и с учетом того, 
что известно о современных скоплениях кремнезема, становится ясно, 
что в одних случаях кремни являются продуктом замещения (окремне- 
лые известняки), в других — биохимическими скоплениями (в угнетен
ных бассейнах на глубине ниже уровня карбонатной компенсации), а 
иногда — продуктом пересыхания щелочных озер, богатых кремнеземом. 
Нет сомнения в том, что пластовые кремни в геологическом прошлом 
отлагались одним из перечисленных или весьма похожим способом. 
Платформенные кремни, по-видимому, являются продуктом окремне
ния; геосинклинальные кремни — это абиссальные биохимические скоп
ления. Кремни щелочных озер, вероятно, распространены более широко, 
чем считалось до сих пор. Не всегда ясно, с какими условиями связано 
образование кремней в каждом отдельном случае, ^поскольку еще не до 
конца изучены критерии, позволяющие их различать. Например, нова- 
кулнты Арканзаса обнаруживают некоторые особенности обстановки 
щелочных озер; то ж е можно сказать и о докембрийских кремнях ж е 
лезистых формаций [93, 87].

Силькреты

Силькреты являются поверхностными кремнеподобными отложе
ниями ограниченной мощности, предполагается, что это — продукт хи
мического выветривания в относительно засушливых областях с низким 
рельефом. Это — кремнистый аналог каличе. Они обычно массивны или 
в лучшем случае слабослоисты. Характерной чертой является брекчие
видное строение; оно обусловлено повторным окремнением ранее обра
зованных силькретов, которые были брекчированы в процессе денудации. 
Кремнезем представлен частично халцедоном, а частично кристалличе
ским кварцем. Силькреты, очевидно, могут образовываться по породам 
различных типов. Содержание акцессорных минералов в силькретах н а 
ходится в тесной связи с их содержанием в материнских породах. Во 
многих образцах, образовавшихся по изверженным породам, отмечается 
относительно высокое содержание ТЮ 2 [61].

Наиболее известны силькреты Австралии и Южной Африки [218, 
324]. Древние силькреты, относимые к реликтам твердых корок, обра
зовавшихся в позднедокембрийском цикле, отличавшемся засушливым 
климатом и интенсивным выветриванием, описаны Джеймсом и др. 
[162].

Железистые осадки

Определения
Ж елезо является одним из наиболее распространенных химических 

элементов земной коры; в сущности, немногие дюроды не содержат ж е 
леза- Средний глинистый сланец, например, содержит 6,47% FeO и 
Fe20 3 [54]. Следовательно, в широком смысле все осадки, вероятно, 
являются железосодержащими. Однако, как правило, термин ж е л е з и 
с т ы й  сохраняется за теми породами, которые содержат намного боль
ше железа, чем обычно. Термин о ж е л е з н е н н ы й ,  возможно, был бы 
более подходящим, если бы он не применялся к песчаникам и сланцам, 
окрашенным в красный цвет окисью железа. Такие породы, хотя они и
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называются ожелезненными, могут содержать железа не больше, чем 
такие же, но неокрашенные отложения (с. 347). Часто к породам, бо
гатым железом, применяют термины ж е л е з и с т ы й  к в а р ц и т  и ж е 
л е з н я к ;  реже употребляется термин ж е л е з о с о д е р ж а щ и й .  
Д ж ейм с [161] установил различие между железистыми кварцитами, обыч
но слоистыми, кремнесодержащими отложениями (главным образом 
докембрийского возраста) и железняками, н е  с о д е р ж а щ и м и  крем
ня (и в основном постдокембрийского возраста).  Ж е л е з и с т о м у  
к в а р ц и т у  давались местные названия, такие как итабирит (в Брази
лии), полосчатый гематитовый кварцит (в Индии), кварцитовая полос
чатая руда (в Скандинавии) [29]. Термин т а к о н и т  используется в 
районе оз. Верхнего для обозначения железистых кварцитов, не окис
ленных в процессе выветривания. К этим породам часто применяется 
термин ж е л е з н а я  р у д а .  В прямом смысле р у д а  — это то, что мож
но рентабельно разрабавывать; следовательно, определение включает 
в себе как содержание металла, так  и учет экономических факторов. В 
районе оз. Верхнего железная руда должна содержать по меньшей ме

ре 50% железа. Большинство таких отложений являются вторичными 
и образовались при изменении и обогащении железистого кварцита.

Точное определение железистого кварцита или ж елезняка трудно 
выработать, поскольку это понятие охватывает минералогически и 
структурно неоднородную группу пород. Единственным обязательным 
свойством должно быть значительно более высокое, чем в обычных 
осадках, общее содержание железа- Д л я  железистых кварцитов и же
лезняков района оз. Верхнего содержание железа должно быть не ме
нее 15% [159]. Это должно соответствовать 21,3% Fe20 3 или 19,4% 
FeO.

К другим осадкам, богатым железом, относятся б о л о т н а я  ж е 
л е з н а я  р у д а ,  г л и н и с т ы й  ж е л е з н я к  и л а т е р и т .  Глинистый 
железняк представляет собой сидеритовые желваки диагенетического 
происхождения; болотные железные руды представлены незначитель
ными скоплениями в небольших пресноводных озерах в высоких ши
ротах; латериты — это богатые железом элювиальные отложения, род
ственные силькретам и бокситам, — все они являются продуктами вы
ветривания.

Систематизация железосодержащих осадков сопряжена с отходом 
■от основного принципа обычной классификации химических осадков — 
классификации, основанной главным образом на анионах и применен
ной для сульфатов, фосфатов и карбонатов- Однако железосодержа
щие осадки тесно связаны друг с другом и более удобно рассматривать 
.их как  целую группу.

Минералогия и классификация

Ж елезосодержащ ие осадки богаты железом вследствие присутствия 
или преобладания одного или более железосодержащих минералов в 
аномальных количествах (табл. 11-2). Центральной задачей петрогра
фов является расшифровка сложного минерального состава железосо
держащ их осадков и выяснение, какие минералы образованы первичны
ми седиментационными процессами, какие являются продуктами диаге
неза, какие обусловлены метаморфизмом и какие являются результатом 

•выветривания как  в современном цикле, так и в более ранние геоло
гические эпохи. Взгляды петрографов существенно расходятся, и эти
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расхождения приводят к большим противоречиям и разногласиям. В 
этой работе мы рассматриваем минералы, являющиеся первичными или 
диагенетическими, хотя многие из них образуются такж е в процессе 
метаморфизма и выветривания. Эти минералы распадаются на четыре 
группы: окислы, карбонаты, силикаты и сульфиды. Многие железосо-

Т а б л и ц а  11-2
Ж елезосодерж ащ ие минералы осадков

Г руппа Минерал Состав

С ульфиды Пирит FeS2
М арказит F e S 2
Гидротроилит F e S n H 20

Окислы Лимонит FeO (ОН) -nH 20
Гётит H F e 0 2
Гематит Fe20 3
Магнетит Fe30 4

Силикаты Глауконит K M g(Fe ,  Al) ( S i 0 3) 6-3H20
Ш амозит 3(Fe , M g ) 0 -  (Al, Fe) 20 3 • 2 S i 0 2 X n H 20
Стильпномелан 2(Fe , M g ) 0 -  (Fe, A l)20 3- 5 S i 0 3-3H20
Миннесотаит ( O H ) 2(F e M g )3Si4Oio
Гриналит F e S i 0 3-«H 20

Карбонаты Сидерит F e C 0 3
Анкерит C a (M g ,  Fe) ( C 0 3) 2

Фосфаты Вивианит Fe3( P 0 4)2-8H 20

Кальцит Сульфид Fe

держащие осадки являются сложными; в них представлен не один тип 
железосодержащих минералов, а присутствуют и другие минералы 
(рис. 11-12).

Карбонаты железа. Единственно важный железосодержащий кар 
б о н а т — это с и д е р и т ,  F e C 0 3, который обнаружен в изобилии в ж еле
зосодержащих осадках
всех ВО ЗраСТО В ', он т а к ж е  Сидерь, Шамозит Сидерит Силика-rFe
является второстепенным 
компонентом многих 
обычных осадков. В мо
лодых железняках он об
разует тесные ассоциа
ции с шамозитом, реже с 
лимонитом. Многие до- 
кембрийские железистые 
кварциты представлены 
преимущественно пере
слаиванием сидерита и
кремня. Ж елезные руды являются продуктом изменения этих отложе
ний; изменение заключается в окислении сидерита до гематита и 
в выщелачивании кремней. Сидерит в осадочных породах в большин
стве своем очень тонкозернистый и образует однородную смесь с дру
гими материалами. Однако в некоторых случаях сидерит образует 
более крупные кристаллические сферолиты (см. рис. 11-21); во многих

Гематит К р е м е н ь

Рис. 11-12. Приблизительный минеральный состав 
ж елезосодерж ащ их  пород; их анализы представлены- 
в табл. 11-3. Компоненты, содерж ащ иеся в незначи
тельном количестве, не учтены
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других случаях он образует крупные ромбы, замещающие шамозн- 
товые оолиты. Химический анализ показывает, что сидерит содер
жит в твердом растворе небольшие и непостоянные примеси М п С 0 3, 
M g C 0 3 и С а С 0 3. Сидериту свойственны обычные характеристики 
класса карбонатов, к которому он принадлежит: ромбические
формы кристаллов, ромбическая спайность, очень высокое двойное 
лучепреломление (0,242), показатели преломления 1,603 и 1,875. В шли
фах он почти бесцветный, но по контуру и по плоскостям спайности он 
обычно окислен до появления пятен окислов, окрашивающих его 
в желтый или бурый цвет.

Сидерит известен такж е в глинистых железняках, которые пред
ставляют собой конкреционные тела, обнаруживаемые в некоторых

глинистых сланцах, особенно в 
сланцах палеозойских угленосных 
толщ, где он залегает также в виде 
тонких прослоев так называемых 
блэкбендов [306].

Поскольку сидерит легко окис
ляется, то он почти во всех обнаже
ниях изменен до лимонита.

Силикаты железа. К желези
стым силикатам явно первичного 
происхождения и первостепенной 
важности относятся только шамо
зит, глауконит и гриналит. Доста
точно распространены тюрингит, 
миннесотаит и стильпномелан и по
этому они включены в эту группу, 
несмотря на диагненетическое или 
даж е раннеметаморфическое проис
хождение. Рибекит такж е является 
компонентом некоторых древних 
железистых кварцитов, особенно в 
Австралии.

Шамозит, 3(Fe, M g)0-(A1,
F e ) 2 0 3-S i0 2 -/JH20 , является наибо
лее распространенным первичным 
железистым силикатом в железня

ках последокембрийского возраста (рис. 11-13). Он слагает оолиты зе
леного материала в сидеритовом или кальцитовом матриксе и обычно 
ассоциирует с оолитами гетита: в некоторых случаях, как, например, 
в железняках Нортгемптон [293], оолиты состоят из переслаивающихся 
оболочек шамозита и гётита.

Уточнение природы минерала шамозита было объектом обширных 
исследований. Все известные материалы по этому вопросу обобщены 
Диром, Хауи и Зуссманом [65] и Джеймсом [161]. Ш амозит по струк
туре и составу очень близок к хлоритам. Собственно шамозит харак-

о
теризуется межплоскостным расстоянием 7 А, но он легко переходит во
хлорит (тюрингит) с межплоскостным расстоянием 14 А. Шамозитовые 
оолиты мезозойских железняков Англии [130, 293] состоят из очень 
тонких пластинок бледно- и темно-зеленых, расположенных по каса
тельной таким образом, что в скрещенных николях фигура погасания в 
ооидах образует крест. Пластинки имеют положительное удлинение,

Рис. 11-13. Оолитовый шамозит, ж ел е з 
няк Вестморленд (силур), близ Лэрд- 
свилла, Нью-Йорк. Без анализатора,
X  22.

Ш а м о з и т о в ы е  (с е п т е х л о р и т о в ы е )  о о л и т ы ,  н е 
ко т о р ы е  с я д р а м и ,  п р е д с т а в л е н н ы м и  п е с ч а 
н ы м и  з е р н а м и  к в а р ц а ,  в к а р б о н а т н о м  м а т 
риксе
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коэффициент преломления, изменяющийся от 1,62 до 1,66, и низкое 
двупреломление — от 0 до 0,003. Изменение показателя преломления 
связано с соотношением закисного и окисного железа. Согласно Холи- 
монду [130], шамозит является первичцо осажденным минералом, 
возможно, в виде аморфного геля, из которого впоследствии образова
лась современная его форма. Он может такж е образовываться вслед
ствие прогрессивного замещения глины, в результате чего иногда мог
ли формироваться оолиты того же состава. По Деверину [69], шамозит 
в железняках доггера в Швейцарских Альпах не является первичным 
химическим осадком, а образовался в результате замещения карбонат- 
ных обломков, главным образом обломков иглокожих.

Г р и н а л и т — кристаллический гидратировацный железистый си
ликат, широко распространенный; первичным был железистый силикат 
в районах Мезаби и Ганфлинт региона оз. Верхнего, где он был впер
вые обнаружен и получил название [184]. Дир, Хауи и Зуссман
(65) определили его как септехлорит.

В отличие от шамозита и глауконита гриналит распространен 
только в докембрийских породах, хотя его присутствие отмечено и в 
более молодых отложениях. Он, как и глауконит, представлен округ
лыми или обломочными, изотропными, светло- и темно-зелеными пел
летами и обычно не обладает концентрическим строением, характер
ным для шамозита. Он обычно ассоциирует с магнетитом.

Г л а у к о н и т ,  K M g(Fe, Al) (S i0 3) 6-3H20 ,  обнаружен в некоторых 
железняках более молодого, чем докембрий, возраста. Хотя глауконит 
представляет собой самостоятельную минеральную разновидность, он 
очень изменчив. Он встречается в виде ярко-зеленых гранул, нр такж е 
заполняет межгранулярное пространство, встречается в рассеянном ви
де, замещ ает фекальные пеллеты, заполняет пустоты в окаменелостях 
[284] и д аж е  образует пленку на зернах тяж елы х минералов [121]. 
Диаметр гранул колеблется от 0,01 до 0,50 мм. Гранулярный глауко
нит тесно ассоциирует с обломочным кварцевым песком (см. рис. 7-25).

Берет (36, 37) подразделяет глауконит на четыре класса: упоря^ 
доченный, неразбухающий, с высоким содержанием калия, с решеткой 
по типу слюды; неупорядоченный, неразбухающий, с решеткой по типу 
слюды, с низким содержанием калия; весьма неупорядоченный, разбу
хающий, с низким содержанием калия, решеткой, по типу монтморил
лонита; смесь двух или более глинистых минералов, например каоли
нита и иллита. Корреляция между составом глауконита и геологичес
ким возрастом, по-видимому, отсутствует [96].

Глауконит — компонент современных осадков во многих частях 
мира [57]. Он залегает как в прибрежных песчаных отложениях [103, 
104], так  и в глубоководноморских; более часто он встречается в ин
тервале глубин от 18 до 730 м. В некоторых древцих осадках («зеле
ных песках») он накапливается в виде пластов мощностью несколько 
десятков футов, содержащих 75% или более глауконита [204]. По со
держанию железа глауконитовые пласты относятся к промышленным 
железнякам, хотя их редко разрабатываю т с целью извлечения из них 
железа.

Т ю р и н г и т  (бавалит), (Si4,eAl3,2) (Mgi^Fer^Fei^Ali.y) (ОН) ^Ого, 
широко распространенный минерал нижнесилурийских железняков в 
Тюрингии, ФРГ, где он образует оолиты в матриксе, представленном 
кварцем и магнетитом [84]. Тюрингит по составу очень близок ш амо
зиту, из которого, как считают, он образовался в результате слабого 
метаморфизма.
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М и н н е с о т а и т ,  (F eM g )3Si4Oi0(OH) i2, — это железистый тальк, 
обнаруженный в некоторых докембрийских железистых кварцитах. 
Из-за исключительно малых размеров зерен его очен,ь трудно выявить 
и, по-видимому, его иногда не замечают. Хотя Грюнер [126] считал его- 
минералом первичного осаждения, другие исследователи рассматрива
ют его как продукт метаморфизма низкой ступени.

С т и л ь п ц о м е л а н ,  2(Fe, M g ) 0 - ( F e ,  A l )20 3-5 S i0 2-3H20 ,  пред
ставляет собой слюдоподобный минерал, внешне очень похожий на би
отит. Он является обычным компонентом многих железистых кварци
тов региона оз. Верхнего [159]. В других местах он известен как 
вторичный минерал. К ак породообразующий минерал он сложен мак
роскопическими игольчатыми и пластинчатыми кристаллами, характе
ризующимися интенсивным плеохроизмом и абсорбцией. Он окрашен 
в оливково-зеленый или темно-коричневый цвет в зависимости от соот
ношения закисного и окисного железа. П оказатель  преломления также 
изменяется в широком диапазоне в зависимости от этого соотнршения. 
Стильпномелан может залегать в виде жил, но чаще он рассеян в си
дерите или образует тонкие прослои.

Р и б е к и т  представляет собой натровый амфибол, N a2Fe3Fe2 
(Sig022) (ОН, F e )2, волокнистая разновидность которого известна как 
крокидолит. Хотя обычно рибекит является компонентом изверженных 
пород, однако он присутствует в массивцой или волокнистой форме в 
слоистых железистых кварцитах Южной Африки и Австралии. В этих 
формациях рибекит является диагенетическим, а в южноафриканских 
разрезах, вероятно, — продуктом метаморфизма низких ступеней; в 
них рибекит представлен агрегатами и радиальными группами мелких 
волокон.

Сульфиды железа. И з сульфидов только пирит и марказит — игра
ют сколько-нибудь важную роль в осадочных породах, обогащенных 
железом. Эти сульфиды железа могут образоваться из менее стабиль- 
цых аморфных черных сульфидов железа, встречающихся в современ
ных нелитифицированных осадках. П и р и т ,  F eS 2, наиболее распрост
раненный сульфид, встречается в виде рассеянных изолированных кри
сталлов диагенетического происхождения. Иногда он образует слои, 
состоящие из пеллет, округлых тел и замещенных обломков раковин. 
В одних случаях пирит — исключительно тонкозернистый (0,003 мм) 
и рассеянный; в других — он накапливается в виде тонких слоев мощ
ностью несколько миллиметров.

М а р к а з и т ,  Fe.S2, редкий компонент железняков, он может пол
ностью отсутствовать в них. Обычно он встречается в виде желваков 
в угольных разрезах.

Обогащенные железом осадки могут содержать такж е другие ми
нералы. Одни железняки — высокоизвестковые и содержат большое ко
личество кальцита; другие — глинистые и содержат широкий набор 
глинистых минералов. Некоторые из них, особенно образовавшиеся в 
окислительной обстановке, представлены песчаными разновидностями 
и содержат большое количество обломочных зерен кварца.

Фации железосодержащих осадков

Наиболее важное звено в проблеме генезиса и распределения 
представляет задача определения первичных осадочных фациальных 
обстановок, устанавливаемых по преобразованию того или иного же
лезистого минерала: сульфида, карбоната, окисла или силиката.
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Пластовые сульфиды железа. Породы, в которых сульфиды ж еле
за  (главным образом пирит) составляют основную или даж е  домини
рующую часть, встречаются редко. Пласты пирита мощностью 15 см 
или немногим более 30 см, переслаивающиеся с черными глинистыми 
сланцами, обнаружены в ордовикских породах района Уобана на 
о. Ньюфаундленд [135]. Пиритовые пласты состоят из мелких пирито
вых сферолитов, смешанных с пиритизованными и непиритизованными 
обломками окаменелостей; все это сцементировано очень тонкозернис
той кремнистой основной массой.
Пирит составляет около 65% этих 
отложений.

В некоторых докембрийских 
черных аспидных сланцах, ассо
циирующих со слоистыми кремне
выми железистыми карбонатами в 
районах Айрон-Ривер, Кристалл- 
фолз, в штате Мичиган, такж е вы
явлено переслаивание пластов пи
рита, мощность которых изменя
ется от толщины пленки до 2,5—
5 см [162]. Однако самым круп
ным скоплением осадочного пири
та в данном районе является 
пиритовая пачка Уосека, так  на
зываемый «графитовый сланец» ле
жачего бока формации; мощность 
пачки составляет 1,5—6,1 м. Опре
деленное по нескольким образцам 
среднее содержание пирита состав
ляет около 38%. В этой породе пи
рит очень тонкозернистый, а отдель
ные кристаллы (0,003 мм) почти не
видимы невооруженным глазом. Пирит имеет тенденцию скапливаться 
в определенных слоях и часто равномерно переслаивается с темными 
углистыми сланцами (рис. 11-14). Содержание сульфида железа  в этих 
обогащенных слоях достигает 75%. Валовой химический состав этой 
породы представлен в табл. 11-3,А.

Пирит встречается такж е и в некоторых известняках. Представи
телем таких известняков является пласт мощностью 1,2 м в основании 
формации Гринхорн (верхний мел), штат Вайоминг [247]. Он состоит 
из кальцита 45,4%; пирита 25,2%; гипса (частично вторичного проис
хождения) 17,6%; окислов железа 6,1%; органического вещества 2,6% 
и костного фосфата 2%. Известняк тьюли (девон), штат Нью-Йорк, яв 
ляется исключительно пиритовым и местами переходит в тонкий, но 
выдержанный по площади пиритовый пласт [189]. Тьюли тесно ассо
циирует с известковыми черными глинистыми сланцами. Довольно рас
пространенной является ассоциация пирита с карбонатами и органи
ческим веществом (а следовательно, и с углистыми остатками). Н аи
большим содержанием пирита характеризуются черные глинистые и 
аспидные сланцы. Н а основе этого предполагается, что источником се
ры является азотный компонент органического вещества; возможно так 
же, что эта ассоциация обусловлена главным образом восстановитель
ной средой, необходимой для сохранения органического материала и 
бактериального восстановления сульфатов морской воды. Руби [247]

Рис. 11-14. Ф ация сернистого ж елеза  
(докембрий),  Айрон-Ривер, Мичиган. 
Снимок немного увеличен.
П и р и т о в ы е  п л а с т ы  к а ж у т с я  св е т л ы м и ,  н е о т п о 

л и р о в а н н ы е  о б р а з ц ы  т у с к л ы е  и почти  чеп- 
вые [1581
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Химический состав ж елезосодерж ащ их осадков
Т а б л и ц а  11-3

Компоненты А Б в г Д Е Ж 3

S i 0 2 36,67 28 ,8 6 [ 24 ,25 31,84 61 ,90 8,51 12,59 8,71
Т Ю 2 0 ,3 9 0 ,2 0 — 0 ,1 2 Нет 0 ,3 6 0 ,2 7 —

М А 6 ,9 0 1,29 1,71 2 ,0 9 0 ,3 7 6 ,12 5,71 3,67
F e 20 , — 1,01 0,71 13,83 15 ,СО 1,77 75,12 30,24
FeO 2,35 37 ,3 7 35 ,22 20 ,59 10,28 36,91 — —

F e S 2 38 ,70 — — — — — — —

МлО Сл. 0 ,9 0 2,11 2 ,35 — 0 ,42 0 ,06 —

M gO 0 ,6 5 3 ,64 3 ,16 3 ,80 2 ,33 3,75 0 ,4 2 7,84
СаО 0 ,1 3 0 ,7 4 1,78 1,49 0 ,28 5 ,54 1,49 20,64
Na20 0 ,2 6 ___ 0 ,0 4 Н .о Н ет 0 ,0 5 — —

к2о 1,81 — 0 ,2 0 Н .о Нет 0 ,0 3 — —

Н20 + 1,25 |  0 ,68* 0,21 1,80 4 ,17 4 ,05 2 ,17* —

н2о- 0,55 — 2 ,5 0 10,00 0 ,5 2 —

Р 20 5 0 ,2 0 Сл. 0,91 0 ,8 3 Нет 1,30 1,63 0,75
со2 — 25,21 27 ,60 19,40 2 ,0 4 20 ,70 — 24,78'
SO , 2 ,6 0 — — Нет — — — 0,15
S — — 1 Н.о 0 ,33 — 0 ,0 5 Нет —

С 7 ,6 0 — 1,96 — 1.27 — —

С у м м а 100,21** 99,90 99,86 99,47 99,53*** 99,86 99,98 96,7'

* П рокаливание.
** В клю чает 0,15% УгОв.

*** В клю чает 0,64% окислов ж елеза  и алю миния в растворимой части.

A. С ульфидны й ж елезисты й кварц ит (докем брий). 10-й горизонт, рудник Б ак , Айрон-Ривер, Ми
чиган, США. А налитик К- Уоршо [159].

Б . Кремневый ж елезисты й карбон ат, ж елезисты е кварциты . А йронвуд (докем брий), Мичиган,. 
США. А налитик У. Х илдебранд [157]. П риблизительно 29% крем ния и 62% сидерита.

B. Кремневый ж елезисты й карбон ат (докем брий), район А йрон-Ривер М ичиган, США. Ана
лити к Л . Ш апиро [158]. Около 24% крем ня и 70% сидерита.

Г. Кремневый ж елезисты й карбон ат  (докем брий), К ристалл-Ф олз, М ичиган, США. Аналитик 
Д ж . Ф эрчайлд [230]. О коло 20% кремня, 48% сидерита и 23% стильпном елана.

Д . Гриналитовый ж елезисты й кварцит, ф орм ация Б иваби к (докем брий), М иннесота, США. 
Аналитик Д ж . С тайгер [184]. П риблизительно 50,4% гриналита и 50% кремня.

Е. С идерит-ш амозитовый аргиллит, ж елезн як  К ривленд (ю ра), В еликобритания. Аналитик 
Д ж . Стед [130]. О коло 34,2% ш ам озита, 34,7% сидерита.

Ж . Ш гмозитовый гематит, пласт Доминион, зона 2 (ордовик), У обана, Н ью ф аундленд, Кана
да  [139]. О коло 65% гем атита и 24% ш ам озита.

3. Гем атитовая «окам енелая ру д а» , ф орм ация Клинтон (силур), А лабам а. А налитик Ю. Сюл- 
ливан [35]. Около 30% гем атита, 17% кальц и та  и 36% доломита.

^  Т а б л и ц а  11-4
Содержание карбонатов, органического вещества и пиритов в меловых породах 
Блзк-Хилс. По [247]

Карбонаты плюс 
органическое вещество Пирит

Группа Колорадо (ср. из 5 обр.) 2 ,3 0 ,4
Глинистые сланцы Пьерр (ср. из 3 обр.) 
Известковые составляющие формаций

8 ,7 0 , 8

Гринхорн и Ниобрара 4 2 ,7 9,1

отмечал связь пирита, органического вещества и карбонатов в некото
рых меловых формациях (табл. 11-4).

Возрастает количество опубликованных материалов по вопросу об 
«эксгаляционно-осадочных» пластовых сульфидах, таких как меденос- 
ные сланцы в Г Д Р  и Ф РГ (Kupferschiefer). Возможно, что к этому ти
пу относится пачка докембрийских железистых кварцитов района Ми- 
шипикотен в Онтарио [115].
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Пластовые сидериты (кремневые железистые карбонаты, глини
стые железняки). Железистый карбонат — сидерит — встречается в ви
де тесного переслаивания с кремнем («кремневый сидерит») или в ви
де смеси во всех пропорциях с глинистым материалом '(глинистые 
железняки). Типичные пластовые кремневые карбонаты состоят из 
тонкозернистых светло- или темно-серого сидерита и плотных черных 
кремней (рис. 11-15). Компоненты в виде пропластков, мощность 
которых составляет 7— 10 см, ритмически чередуются. В менее бога
тых кремнем формациях он залегает в виде небольших желваков. Про
порции бывают различными, но обычно от ‘/4 до 7з формации состав
ляют кремни от 1 / 2  до 2/з— 
сидерит. Местами мощность 
таких формаций достигает 
100 м. Содержание железа в 
породе в целом составляет 
20—30% (50— 70% сидерита)
(см. табл. 11-3, Б, В, Г).

Сидеритовые слои могут 
содержать тончайшие пропла- 
стки железистых силикатов 
или сульфидов железа; они мо
гут состоять из практически 
чистых карбонатов, в которых 
обычно отмечаются стилолиты.
Формации железистых карбо
натов обычно не содержат об
ломочного материала. В них 
отсутствуют оолитовые струк
туры.

Кремневые сидериты ши
роко распространены в районе 
оз. Верхнего, в США. Эту фор
мацию обычно рассматривают 
как основные первично-оса
дочные железосодержащие от
ложения этого района, а боль
шинство других типов железорудных формаций считаются постседи- 
ментационными модификациями этой породы. Если не считать 
настоящих метаморфизованных кремневых карбонатных пород, сейчас 
представляется очевидным, что другие типы железосодержащих фор
маций (силикаты и окислы) сами являются первично-осадочными ф а
циями, а не окисленными (выветрелыми) или окремнелыми (метамор- 
физованными) железистыми карбонатными породами [159]. Первично 
осажденные пластовые железистые карбонаты являются основным ви
дом железосодержащих формаций в районе Кристалл-Фолз — Айрон- 
Ривер, в штате Мичиган. Они широко представлены также в районах 
Годжебик и Маркетт.

В последокембрийских ж елезняках сидерит может образовывать 
основную массу, в которую включены и лимонитовые оолиты, которые 
обычно значительно диагенетически замещены. Он может встречаться 
в виде тонкозернистых сидеритовых литифнцированных илов или об
разовывать матрикс и частично замещать обломки раковин и кальци- 
товые ооиды, может такж е замещать кальцитовый матрикс.. Он 
такж е встречается в виде желваковых стяжений, «сферосидеритов», в

Рис. 11-15. Фации железистого карбоната , ф ор
мация Ривертон Айрон (докембрий),  Айрон- 
Рнвер, Мичиган. По [161].
К р е м е н ь  — т е м н ы й ,  си д е р и т  — с в ет л ы й .  У м е н ь ш е н  
п р и б л и з и т е л ь н о  вп о л о ви н у  от н а т у р а л ь н о й  величин!*
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шамозитовых и каолинитовых железняках. Только мелкозернистые си- 
деритовые лнтифицированные илы являются первичным осадком; все 
другие считаются диагенетическими.

Термин г л и н и с т ы й  ж е л е з н я к  применяется к глинистым си- 
дерйтовьщ конкрециям и пластам, встречающимся в угленосных раз
резах как в Великобритании, так и в США. [280]. Глинистый железняк 
залетает либо в виде прослоев желваков, многие из которых обнаружи
вают септар'иевбе строение, либо образует более или менее выдер
жанные маломощные пласты. Они имеют темно-серый или бурый, реже

Рис. 11-16. Оолитовый гематит Клинтон или «руда-льияное семя» (силур). Без анали
затора, ХЗО.
Н и т р о ц е л л ю л о з н о е  п о к р ы т и е  п о л и р о в а н н о й  пов ер х нос ти .  Во м ноги х  о о и д а х ,  о че вид но ,  г» к а ч е с т в  
яд е р  п р и с у тст в у ю т  з е р н а  к в а р ц е в о г о  п е с к а .  О б р а т и т е  в н и м а н и е  на у п л о щ е н и е  нек о тор ы х  ооли
то вы х  .тел

Рис. 11-17. Р у д а  с окаменелостями формации Клинтон (силур). Без анализато
ра, ХЗО.
Н и т р о ц е л л ю л о з н о е  п о к р ы т и е  п о л и р о в а н н о й  п о в е р х н о с т и  и с к о п а е м о й  р у д ы .  О к а м е н е л о с т и  хорошо 
с о х р а н и л и с ь  в г е м а т и т е

черный (углистый железняк) цвет. Глинистые железняки тонкозерни
стые; содержание глины варьирует от 1 до 30%. Чащ е всего желваки 
или пласты железняка перекрывают угольные пласты; в них часто 
встречаются окаменелости.

Пластовые окислы железа (включая болотный железняк). Неко
торые железистые кварциты состоят в основном из окиси железа. Сре
ди них наиболее распространенным является, вероятно, гематит. Луч
шим примером осадочного гематита являются железосодержащие силу
рийские породы Клинтон [267, 6, 258, 155]. Эти несколько пластов 
прослеживаются по всему Аппалачскому региону и образуют крупные 
залежи железной руды в районе Бирмингема, в штате А лабама [35]. 
Большинство железосодержащих пород представлено оолитовым гема
титом и «рудой с окаменелостями» (рис. 11-16 и 11-17). Местами тон
кие пласты оолитового шамозита залегают вместе с глинистыми слан
цами. Ооиды гематита имеют ядра, сложенные обломочным кварцем и 
зернами окаменелостей. Зерна окаменелостей обычно частично заме
щены гематитом, и их внутренние пустоты заполнены железистыми
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минералами. Все оолитовые гематиты сцементированы кальцитом и до
ломитом. - •

То, что гематиты либо являются первично осажденными, либо про
дуктом раннего, возможно, почти одновременного с осадкообразовани
ем замещения, доказывается непрерывностью их разреза; их распреде
лением (не связанным ни с обнажениями, ни с несогласиями); нали
чием обломков руды в вышележащих пластах известняка той ж е  фор
мации; присутствием гематитовых оолитов в известковых пластах, в 
которых матрикс состоит из доломита и кальцита, а такж е известко
вых окаменелостей, оболочку которых составляют концентрические 
слои гематита.

Гематит

д а м о э и т  СиДеРит

Рис. 11-18. Гематитовые ооиды, Уобана (ордовик),  о. Ньюфаундленд, К анада .  Б е з  
анализатора ,  Х20.
Ш л и ф  г е м а т и т о в ы х  о оидов  ( ч е р н ы е ) ,  н ек о то р ы е  с я д р а м и  д е т р и т о в о го  к в а р ц а  (б ел ы е)  в д о л о м и 
товом  м а т р и к с е .  В д о л о м и т е  з а м е т н ы  о к а м е н е л о с т и

Рис. 11-19. Минеральный состав ж елезосодерж ащ их осадков, Уобана, о. Н ью ф аунд
ленд, К анада. По [139].
А, Б ,  В — ж е л е з о с о д е р ж а щ и е  п л а с т ы ;  Г — ж е л е з и с т ы й  пес чан ик

Руды Уобана (ордовик) на о. Ньюфаундленд имеют сложный со
став и содержат гематит, шамозит и реже сидерит [139]. Гематит име
ет оолитовое строение (рис. 11-18); некоторые оолиты сами являются 
составными и сложены чередующимися слоями гематита и шамозита. 
Шамозит залегает в виде чистых оолитов и присутствует такж е в мат
риксе оолитовых пород. Средний железняк содержит от 50 до 70% ге
матита; 15—25% шамозита; 0— 50% сидерита; 4—5% фосфата кальция; 
0— 1% кальцита и 0— 10% обломочного кварца. Состав трех типичных 
железосодержащих пластов (А, Б, В,) и железистого песчаника (Г) 
отражец на Рис- 11-19. Хейс приводит ряд признаков, указывающих на 
первичное морское происхождение гематитовых оолитов. О таком про
исхождении свидетельствуют сортированность; следы ряби и косая сло
истость оолитовых слоев; тесная связь с морскими окаменелостями, 
следы сверлений морских организмов в оолитовых слоях, которые з а 
полнены илом и содержат редкие оолиты; наличие внутриформацион- 
ных конгломератов, содержащих гальку гематит-шамозитовых пластов.
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Пластовые оолитовые гематиты встречаются такж е и в докембрий
ских железистых кварцитах в районе оз. Верхнего и в Лабрадорской 
впадине. Оолитовая структура легко прослеживается в некоторых яш
мах, в которы х. ооиды состоят главным образом из кремнезема (рис. 
11-20). Присутствуют такж е оолиты, содержащие большое количество 
гематита; несомненно то, что многие гематитовые слои были когда-то 
оолитовыми. Однако чаще гематитовые слои не являются оолитовыми. 
Ритмически переслаивающиеся яшма и стально-серый гематит обра
зуют ■ одну из самых эффектных разновидностей пород в районе оз. 
Верхнего. Джеспилит, как его называют, встречается в районах. Мар-

кетт, Меномини и Годжебик в ш та
те Мичиган и в районе Вермильон 
в штате Миннесота. Когда-то он 
считался продуктом дометаморфи- 
ческого выветривания кремневого 
сидерита. Однако Д жеймс '[159] 
считал его первично-осадочным. 
Сохранность очень тонкой слоисто
сти и резкие контакты между гема
титом и яшмой нехарактерны для 
выветрелых пород. Кроме того, при
сутствие выдержанных, хотя и ма
ломощных прослоев гематита в не- 
окисленной карбонатной формации 
является еще одним свидетельством 
первичной природы гематита. Тес
ная связь оолитовой текстуры боль
шинства гематитов с зернами квар
цевого песка и отсутствие таких 
особенностей в других фациях же
лезистых кварцитов такж е являют
ся доказательствами первичного 
происхождения гематита в турбу
лентной среде.

Магнетит, присутствующий во 
многих железистых кварцитах, мо

жет быть продуктом метаморфизма. Он известен так  же, как и основ
ной компонент черных песков — концентрации магнетита типа россы
пи. Магнетит, содержащийся во многих железистых кварцитах, имеет 
иное происхождение. Обилие магнетита в породах, по существу неме- 
таморфизованных, о чем свидетельствуют тонкозернистость кремней и 
присутствие низкотемпературных железистых силикатов, должно слу
жить критерием отличия конседиментационного магнетита от магнети
та, образовавшегося в результате более позднего метаморфизма высо
кой ступени. Магнетит необломочного происхождения обнаружен в 
современных осадках [20, 100]. Он содержится даж е  в зубах моллюс
ков полиплакофор [194]. Магнетит многих докембрийских железистых
кварцитов встречается в виде загрязненных примесями слоев, череду
ющихся с кремнем. Джеймс [161], как и Димрот [72], считает магне
тит диагенетическим. Магнетитсодержащие полосчатые породы часто, 
а точнее, почти всегда ассоциируют с фацией железистых силикатов; 
можно проследить все переходы между этими двумя фациями.

«Лимонит» (гётит) встречается в форме оолитов в некоторых же
лезняках, главным образом мезозойского и кайнозойского возраста;

Рис. 11-20. Оолитовый ж елезняк  (до 
кембрий).  Хребет Месаби, Миннесота.
Без анализатора, Х22.
О о иды  со с тоят  г л а в н ы м  о б р а з о м  из  к р е м н е 
з е м а ,  н о  с те кст у р ой ,  о п р е д е л я е м о й  г е м а т и 
том
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исключение составляют ордовикские отложения Мейвилл в Висконси
не [137]. Эта фация представлена оолитовыми или пеллетовыми зер
нами лимонита, ядром для которых служит обломочный материал, в 
шамозитовом или кальцитовом матриксе. Некоторые п ор о ды  содержат 
смесь шамозитовых и лимонитовых ооидов, при этом шамозит может 
или частично превратиться в лимонит или содержать лимонит в изме
ненных слоях шамозита. Сидерит, присутствующий в количестве 10% 
или более, по-видимому, имеет диагенетическое происхождение.

Болотная руда является в основном землистой смесыо жёлтых и 
темно-коричневых гидроокислов железа  [131, 161]. Такие руды отлага-

Рис. 11-21. Оолитовый шамозит, руды Л оррен (ю ра) ,  Франция. Б е з  анализатора, Х 55.
Главным образом  ш ам озит (ооиды) с несколькими маленькими сф еролнтам и  сидерита (светлы е 
гранулы  с высоким рельеф ом )

Рис. 11-22. Ш амозитовые ооиды, деформированные и окисленные, формация Монта 
белло (девой),  Харрисберг, Пенсильвания. Без анализатора .  Х22

ются вдоль берегов некоторых озер и в болотах. Озерные руды состоят 
главным образом из уплощенных, дисковидных или неправильной фор
мы конкреционных стяжений гидроокиси железа мощностью 0,3— 0,6 м 
или из слоев разной твердости пористого, желтого, слоистого лимонита 
или представлены лимонитовым цемецтом в песке. Собственно болот
ные руды встречаются в болотах или маршах в виде губчатой массы, 
перемешанной с торфом. Одни имеют трубчатую форму, другие — пи- 
золитовые, а третьи образуют желваковые или конкреционные тела. 
Некоторые из них образуют твердые тела, обычно имеющие небольшие 
размеры и содержащие песчаные и глинистые примеси. Болотная руда 
встречается в изобилии в ледниковых районах Северной Америки и Ев
ропы. Ж елезо, растворенное при дрейфе ледников, осаждается чибо 
химическим, либо биологическим путем. Хотя это достаточно мелкие по 
размеру скопления, но они представляют интерес, так как их относят 
к железосодержащим осадкам, образующимся в настоящее время.

Пластовые железистые силикаты (без глауконита). К фации си
ликатов относятся те породы, в которых преобладают первичные сили
к а т ы — шамозит, гриналит и глауконит, а также породы, в которых при
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сутствуют миннесотаит, стильпномелан, и рибекит (вероятно, диаге- 
нетического или метаморфического происхождения),

Фация шамозитового железняка является наиболее характерной 
силикатной фацией после докембрийских железняков. В некоторых 
районах железняки тесно ассоциируют с лимонитовыми известняками; 
в других — онц ассоциируют с сидеритовыми породами или постепенно 
переходят в них.

Ш амозитовые железняки обычно оолитовые. Шамозитовые оолиты 
обнаружены, например, в железняках Клинтон (силур) в региону Ап
палачей- Шамозитовые ооиды представлены преимущественно богаты-

Рис. 11-23. Гриналитовые гранулиты, форм ация  Ганфлинт (докембрий),  Онтарио. 
С крещ ецны еииколи,  ХЗО. По [160].
Г р и н а л и т о в ы е . г р а н у л ы  в кр е м н е в о м  м а т р и к с е .  Г р и н а л и т  п р о я в л я е т  с в о е о б р а з н у ю  пятнистость,  
вы званную  перекристаллизацией  крем ня

Рис. 11.-24. ;:Сидерит-стильпномелановый ж елезняк, железистые кварциты Ривертоя
(докембрий),  Криеталл-Фолз, Мичиган. Близок к натуральной величине.
Т о н к о зе р н и с т ы й  с и д е р и т  ( св ет л ы й ) ,  пересиливаю щийся  с п л а с т а м и  с т и л ь п н о м е л а н а  (тем ный)

•
ми железом септехлоритами с межплоскостным расстоянием 7 А [258]. 
Ооиды .шамозита, как и ооиды гематита, в качестве ядра содержат об
ломки раковин; они имеют концентрическое строение и характеризуют
ся крестом погасания. Они ассоциируют с обломками окаменелостей и 
сцементированы кальцитом. Кроме железняков Клинтон в Северной 
Америке .цзрестны такие отложения, как железняки Уобана (ордовик) 
на о. Ньюфаундленд [139] и маломощные железосодержащие пласты 
формации, Монтебелло (девон) в штате Пенсильвания [260] (рис. 11-21 
и. 11-22) . .Шамозитовые железняки часто встречаются в юрских извест
няках Великобритании, Франции и Швейцарии.

В..докембрийских железистых кварцитах силикаты представлены 
не шамозитом, а граналитом или каким-либо диагенетическим силика
том: миннесотаитом, стильпномеланом или рибекитом. Джеймс [159] 
выделил два главных типа силикатных железистых кварцитов. В одних 
из них силикатный минерал присутствует в виде гранул или оолитов; 
в других н—силикат не зернистый, а обычно тонкослойчатый или листо
ватый. Особенностью гриналита, как и глауконита, является зернис
тость. Хотя внутренняя часть некоторых гранул имеет микрокристал



лический и бесструктурный характер, в других проявляется неясная 
пятнистость в шлифах (рис. 11-23). Типичные гранулы силикатов име
ют диаметр около 0,5 мм и в шлифе имеют форму, приближенную, к 
эллипсу. Они могут быть заключены в матриксе, состоящем из кремня 
или других силикатных материалов. Ко второму типу силикатных ж е 
лезистых кварцитов — негранулярному — относятся тонкослойчатые, или 
листоватые породы. Характерно то, что мощность этих пропластков мо
жет составлять лишь миллиметр или доли миллиметра (рис. 11-24). Ве
личина соотношения F e 0 /F e 20 3 в породах, состоящих из стильпнрмела- 
на, судя по показателю преломления, указывает на то, что слои, по 
существу, представлены первичным минералом.

Состав железисто-силикатной фации изменяется в широких преде
лах главным образом из-за того, что наряду с силикатами, имеющими 
изменчивый состав, в этих породах присутствуют в различном коли
честве примеси карбонатов и окислов железа (см. табл. 11-3). Н егра
нулярные железисто-силикатные породы, по-видимому, содержат зн а 
чительную долю обломочного материала. В молодых отложениях они 
соответственно описываются как хлоритовые аргиллиты, шамозитовые 
аргиллиты и т. п.

Силикатные железистые кварциты очень широко распространен
ный тип железосодержащих осадков. Глауконитовые песчаники и из
вестняки характерны для кембрийских и более молодых отложений. 
Некоторые из них, такие как  зеленые пески Нью-Джерси (мел), на 
50% или более состоят из глауконита и содержат 20% или более FeO 
и Fe20 3 (см. табл. 7-11, А, Б и В) и, следовательно, являются в какой- 
то степени железняками. Содержащие шамозит пласты встречаются в 
юрских железняках в Великобритании, Франции и Швейцарии. Ш амо
з и т — второстепенный компонент силурийских отложений свиты Клин
тон и ордовикских (Уобана). Они, по-видимому, не представлены в 
разрезах района оз. Верхнего, где из железистых силикатов распрост
ранены гриналит, стильпномелан и миннесотаит. Гриналит считается 
первичным; остальные могут иметь диагенетическое или метаморфи
ческое происхождение. Стильпномелан железистых кварцитов (Брок
ман) в Австралии, по-видимому, образовался из вулканического пепла.

Распространение и распределение
железосодержащих осадков

Ж елезосодержащие осадки широко распространены в пространст
ве и во времени. Наиболее мощные и интересные отложения относятся 
к докембрию. Многие локальные железистые кварциты архейского воз
раста (2 500 млн. лет или древнее) переслаиваются с зеленокаменны
ми породами и ассоциируют такж е с мощными разрезами граувакк и 
шиферных сланцев. Это так называемые железистые формации типа 
Киватин [78, 115].

Наиболее эффектные отложения имеют протерозойский возраст, 
сформировавшиеся преимущественно от 1 700 до 2 500 млн. лет назад. 
К наиболее известным отложениям этого возраста относятся толщи на 
островах Белчер, в заливе Ричмонд, у мыса Смит в Лабрадорской впа
дине в Канаде [74,73] и в районе оз. Верхнего [313, 158, 162], главным 
образом на территории США. Они формировались в серии бассейнов в 
течение одного крупного цикла накопления железистых осадков; это 
происходило, например, в пределах провинции оз. Верхнего на К ан ад
ском щите. Также хорошо известны два других протерозойских бассей
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на накопления железистых осадков. Это бассейн Хаммерсли в Запад
ной Австралии и бассейн Трансваальской системы в Южной Африке 
(303). Первый бассейн длиной более 480 км содержит железистые 
кварциты (Брокман) мощностью свыше 915 м. Второй бассейн, еще 
более крупный, содержит одну, а возможно, две железистые формации 
большой мощности. Трендаллбм была опубликована работа [303], в 
ко'торбй' Приводится сравнение этих двух бассейнов и бассейна Аними- 
кй (район оз. ‘ Верхнего). Хорошо известны такж е докембрийские же
лезистые кварциты Кривого Рога, отложения на Индостандком полу
острове и в Бразилии.

Весьма возможно, что периоды железистой седиментации представ
лены в каждом геологическом периоде фанерозойской эры. Например, 
в Северной Америке железняки известны в кембрийских песчаниках 
Блисс в Нью-Мексико [167], в ордовикской формации Мейвилл в Вис
консине [Т37]’, в свите Уобана на Ньюфаундленде [139, 140], в силурий
ских отложениях Клинтон в Аппалачах [6, 258, 155], в девонских изве
стняках Бойл в округе Бат, штат Кентукки [34], в каменноугольных 
глинистых железняках и углистых ж елезняках Аппалачского угольного 
бассейна ' [280], меловых оолитовых ж елезняках провинции Альберта 
[211] и в меловых глауконитовых песках, особенно в Нью-Джерси 
[211] и в Техасе [80].

Очень хорошо известны оолитовые железные руды Минетт (юра) 
во' Франции [45, 47], пласты доггера в Ш вейцарии [69], железняки 
Нортгемптон в Великобритании [130, 293]. Этот перечень как  докем
брийских, так и фанерозойских железосодержащих отложений может 
быть продолжен. Д ж еймс [161] опубликовал очень полный и анноти
рованный табличный материал по этим отложениям.

К каким геологическим структурам приурочиваются железосодер
жащ ие осадки и какова связь геологической среды и проблемы седи
ментации .железа? По самым общим соображениям железосодержащие 
осадки могут быть сгруппированы в два класса: кремневые железосо
держащ ие . осадки — железистые кварциты; главным образом докемб- 
рийски.е, и некремневые отложения-— железняки, относящиеся по воз
расту э рсровном к фанерозою. Эти отложения можно рассматривать и 
под другим углом зрения. В одной группе, которую можно назвать 
о о л и т о в о й  ф а ц и е й ,  железистые минералы встречаются в форме 
оолитов и гранул и первичные компоненты здесь представлены большей 
частью окислами железа или закисно-окисными силикатами. Этот ма
териал переслаивается или перемешивается со зрелыми кварцевыми 
песками, строматолитовыми кремнями, доломитами и в фанерозое обыч
но ассоциирует с морскими известняками. Нередко встречаются косая 
слоистость и знаки ряби. Сидерит, если он присутствует, чаще всего 
имеет диагенетическое происхождение и замещ ает силикаты или другие 
карбонаты. Многие железистые кварциты района оз. Верхнего относятся 
именно к этому типу. Ж елезистая формация Ганфлинт в районе Аннми- 
ки, в Онтарио, подстилается маломощными конгломератами, залегаю
щими на архейском фундаменте; железосодерж ащ ая толща Бивабик в 
Миннесоте залегает на маломощных кварцитах (Покегама), которые, в 
свою очередь, леж ат на архейском фундаменте. Ж елезистые кварциты 
Айронвуд в районе Пиноки, в Висконсине, залегают на сверхзрелых 
кварцитах Палмз, а самый нижний горизонт кремней содержит крупные 
окатанные зерна кварцевого песка и оолиты. Как отмечалось рядом 
исследователей, структура многих таких железистых формаций сходна 
со структурой калькаренитов с оолитами, пелоидами и интракластами,
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при это тексты указывают на турбулентную мелководную обстанов,- 
ку [72, 75, 122]. Палеозойские и более молодые железняки такж е пре
имущественно оолитовые, при этом оолиты имеют обломочные кварце
вые ядра; для отложений характерны косая слоистость и ассоциации 
с  калькаренитами. Зеленые пески представляют собой смесь кварцевых 
и глауконитовых песков. Наличие окаменелостей в фанерозойских плас
тах указывает на мелководноморскую обстановку. Нет оснований счи
тать, что докембрийские оолитовые фации были иными.

Вторую группу железосодержащих осадков образует п о л о с ч а 
т а я  ф а ц и я ,  в которой железистые минералы представлены чередова
нием тонких пропластков преимущественно магнетита и железистых си-

Рис. 11-25. О бнажение железистых кварцитов алгоманского типа (архей),  оз. Минни- 
таки, Онтарио, Канада.
Кремень п ереслаивается со слоям и м агн ети тсодерж ащ его  ж елези стого  силиката

ликатов с сидеритом, а в некоторых случаях с пиритом, переслаиваю
щимся с темными аспидными сланцами и пиритовыми глинистыми 
сланцами. К ним относятся «сланцеватые» железистые кварциты, опи
сываемые в ряде работ (преимущественно силикат-магнетитовые поро
ды), и кремневые сидериты. Породами такого типа являются желези
стые кварциты Гайаны и района Айрон-Ривер— Кристалл-Фолз и боль
шая часть архейских железняков Алгома [78] (рис. 11-25). Ж елезистые 
кварциты бассейнов Трансвааль и Хаммерсли [303], по-видимому, так
ж е  относятся к этому типу. Оолитовые и гранулярные текстуры, как и 
в окисно-железистой фации, как правило, отсутствуют. Минеральный 
состав, характер ассоциирующих осадков и седиментационные текстуры 
свидетельствуют о резко восстановительной обстановке накопления, об 
угнетенном бассейне, в котором, по существу, отсутствовали следы те
чений, за исключением брекчий и граувакк, привнесенных оползнями или 
турбидитными потоками, таких, как, например, «сланцеватая брекчия» 
или другие распространенные на большой площади или локальные мощ
ные брекчии (олистостромы) в районе Айрон-Ривер [162]; присутству
ют в этих отложениях и другие признаки тектонической нестабильнос
ти, например, граувакковые дайки.

Это деление на оолитовую, или мелководную (картонную), фацию 
и на полосчатую фацию, или глубоководную (открытого моря), не ис
ключает присутствия обеих фаций в одном районе, обусловленного су
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щественными изменениями глубины воды. Это аналогично случаю с из
вестняками, когда мы имеем карбонаты как  мелководной или платфор
менной фации, так и глубоководной фации открытого моря.

Происхождение железосодержащих осадков

Происхождение железосодержащих осадков является одним из на
иболее спорных вопросов петрологии осадочных пород (рис.11-26). До> 
сих пор не существует приемлемой модели отложения железняков и ж е
лезистых кварцитов, хотя все основные классы железосодержащих ми
нералов отлагаются и в настоящее время, и изучение процессов, веду
щих к их формированию, может дать ключ к разгадке происхождения 
крупных скоплений в древности. Сернистое железо в современных усло
виях обнаружено в некоторых черных илах, отложившихся в сильно вос
становительной среде. Сидерит является компонентом некоторых болот
ных железных руд в озерах и болотах. Глауконит, очевидно, образует
ся в настоящее время в Монтерей-Бей, Калифорния [103, 104]. Окислы 
железа накапливаются в современных озерах и болотах, в латеритовых 
почвах тропиков (местами пизолитовые) и в виде оолитов на дне Се
верного моря [235]. Ни одно из этих скоплений по масштабу не сопос
тавимо с отложениями древних геологических разрезов, как несопоста
вимы по объему современные отложения кремня или эвапоритов со ско
плениями этих ж е  материалов в геологическом прошлом. Однако сов
ременные отложения свидетельствуют о том, что возможны перенос 
железа  и отложение его в виде сульфидов, силикатов или окислов, как 
это происходило в прошлом.

Хотя можно считать общепринятым мнение о том, что обогащен
ные железом осадки являются химически осажденными породами (если 
не учитывать влияния биологического фактора, вероятно, в случае с 
сульфидами и окислами), существуют большие разногласия относи
тельно химической обстановки их осаждения, их палеогеографического 
значения и источника поступления железа. Д ве  господствующие точки 
зрения по вопросу об источнике железа можно кратко выразить так: с н н- 
з у  и с в е р х у  [226]. Согласно первой концепции, железо (и кремнезем 
кремневых отложений) образовалось из вулканического источника либо 
в результате эксгаляций — пара и вулканических вод, либо при выпаде
нии вулканического материала при подводных извержениях. Эта точка 
зрения, ранее сформулированная Ван-Хайзом и Лейтом [313] и поддер
ж анная Олдричем [2] и другими [64], получила новое подтверждение 
в работах Тантона [289], Гилда [127, 128], Гудвина [113, 114, 115],. 
Офтедала [226], Хардера [ 132], Трендалла [302] и Л а  Б ерж а [180,181]. 
Д ругая концепция, вероятно более актуальная, допускает, что извлече
ние, перенос и концентрацию железа из смежных материковых обла
стей могли обеспечить поверхностные процессы. Эту точку зрения, ранее 
высказанную Грюнером [124], Муром и Мейнардом [216], в последние 
годы защ ищ аю т Сакамото [250], Д ж ейм с [158, 159, 161], Уайт [321], 
Александров [3], Хаф [150], Хьюбер [153], Лепп и Голдич [186] и Го- 
ветт [116]. Недавно Борхерт [24] предложил теорию « и з н у т р и » ,  пре
дусматривающую внутрибассейновое перераспределение железа в ре
зультате диагенетического процесса сегрегации — точка зрения, близ
кая к высказанной Кайе [45, 46], считавшим железняки продуктом диа- 
генетических изменений первичных известковых отложений.

Обращение к вулканизму как к источнику железа (и кремнезема); 
диктуется предполагаемым несоответствием масштабов обычных процес
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сов объемам поставляемого и переносимого железа. Свидетельством в 
пользу вулканических источников служит предполагаемая тесная связь 
во времени и в пространстве осаждения ж елеза и вулканизма. Сущест
вуют неоспоримые примеры переслаивания железистых кварцитов и 
вулканических пород и д аж е  в отдельных случаях реликтовой осколь- 
чатой структуры в некоторых стильпномелановых пластах, что дает ос
нование предполагать образование этого минерала в результате выпа
дения богатого железом вулканического пепла [180]. Больш ая часть 
более поздних железистых кварцитов и многие (если не большинство)

Ш -
М ор ск а я  в о да  и в ода  

озе р  или  б о л о т

Эпигенез Диагенез Химическое Биохимическое

Рис. 11-26. Происхождение ж елезосодерж ащ и х  осадков.
/ — вадозное ж елезо; 2 — вулканогенное ж елезо : 3 — зам ещ ени е известняков; 4 —  реакци я с гли
нистыми илами; 5 — ж елези сты е илы; 6 — пластовы е ж елези сты е сульфиды , карбонаты , окислы, 
силикаты ; 7 — ж елезн яки  зам ещ ения; S — ж елези сты е силикаты , вклю чая глауконит

докембрийские осадки не встречаются вместе с вулканическими поро
дами того же возраста. Если можно доказать, что поверхностные про
цессы в состоянии обеспечить поступление железа (и кремнезема), тог
да не будет необходимости связывать его с вулканизмом.

К ак отмечали Грюнер [124], Д ж и лл  [108] и Д ж еймс [159], содер
жание железа и кремнезема в водных потоках в тропических и субтро
пических регионах достаточно высокое, чтобы обеспечить отложение ж е
лезистых кварцитов. Как отмечал Грюнер [124], Амазонка при содер
жании железа в воде 3 мг/л способна перенести 1 940 ООО млн. т желе
за за 176 ООО лет, количество, примерно равное содержанию в формации 
Бивабик в Миннесоте.

Перенос железа  такж е представляет собой проблему. Необходимы 
какие-то способы выделения железа из почвы, переноса его на место от
ложения и отделения его от других материалов, которыми оно было 
соединено,— кластических обломков и известковых отложений. Соедине
ния окисного железа обычно нерастворимы; окислы и гидроокислы ж е
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леза  имеют тенденцию накапливаться в почве и при некоторых услови
ях образуют латеритовые отложения,— нерастворимый остаток при вы
ветривании. Несмотря на легкую растворимость солей закисного железа, 
таких как  F e ( H C 0 3)2, они неустойчивы в присутствии кислорода и 
склонны к гидролизу и осаждению. Учитывая эти соображения, некото
рые авторы для объяснения широкого переноса и осаждения сидери- 
тового железа в докембрии предполагают существование восстанови
тельной атмосферы (например, [308]). Т акая  крайняя точка зрения 
представляется ненужной, так  как железо переносилось и отлагалось 
с образованием железняков в морских водах и в последующие геологи
ческие эпохи, когда, как  показывает изучение окаменелостей, существо
вала богатая фауна и флора, для которой требовалось аэробная среда.

Мур и Мейнард (216) показали, что железо переносится не в виде 
бикарбоната двухвалентного ж елеза  поверхностными водами, а преи
мущественно в виде гидрозоля трехвалентного (окисного) железа, 
стабилизированного органическими коллоидами, а такж е в меньшей 
степени в форме солей органических кислот или в адсорбированном ор
ганическими коллоидами виде. Почти 36 мг/л окисного ж елеза  может 
удерживаться в коллоидном растворе при наличии 16 мгм/л органичес
кого вещества. Весьма вероятно, что основная масса железа в настоя
щее время переносится в форме коллоидной окиси ж елеза  и большая 
часть ее неразрывно связана с фракцией глинистых минералов. Ж еле
зо, перенесенное таким образом, может быть высвобождено в восста- 
цовительных условиях и может участвовать в образовании таких мине
ралов, как глауконит и шамозит [42]. Т акая  концепция переноса и 
высвобождения является, следовательно, аспектом процесса диагенетн- 
ческого перераспределения (изнутри) [24, 282] — процесса, который 
Д жеймс [161] считал количественно недостаточцым для образования 
железистых кварцитов.

Д ж еймс [161] отмечает, что в современных условиях железо, вы
щелачиваемое из пород смежной суши, переносится бикарбонатными 
г р у н т о в ы м и  водами с низкими Eh и pH в озера или болота, где оно 
осаждается с образованием сидеритовых или окисных отложений. Он 
считает, что с помощью этого механизма, действующего в более круп
ном масштабе, железо переносилось в до какой-то степени ограничен
ные бассейны прошлого и осаждалось в соответствии с превалировав
шими условиями Eh и pH. Предполагается, что груцтовыми водами 
переносился кремнезем, за счет которого образовалась кремневая фор
мация в бассейне оз. М агади в Центральной Африке [8 6 ];  этот меха
низм предполагается д аж е  для бассейнов накопления железосодержа
щих осадков докембрия [87]. Этот механизм мог действовать во время 
осаждения фанерозойских железняков, но Д ж еймс считал, что для 
процессов таких масштабов и огромного объема кремня в докембрий
ских отложениях требуется другой способ образования.

Неясно, существует ли вообще проблема переноса железа, по
скольку, как отмечал Д ж еймс [159], для скопления железистых квар
цитов необходима только выдержанность химических условий, регули
рующих их осаждение; ни повышенная концентрация, ни избыточное 
количество железа в водах в данное время не нужны. Аномальное скоп
ление известкового карбоната на Багамских банках является продуктом 
локализованного химического (и биохимического) осаждения из мор
ской воды, в которой содержание кальция очень мало отличается от 
водержания его на участках, где не происходило отложения этого эле
мента. Д л я  широко распространенных отложений кремнистого ила на
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дне моря не требуется ни цеобычный источник, ни аномальная концен
трация кремнезема. Ж елезо  присутствует в океанических водах и мо
жет вступать в реакции с образованием глауконита. Так происходило 
в меловое время, когда образовались пласты зеленого песка мощнос
тью 12 м в Нью-Джерси. Нет оснований считать, что силикаты железа 
(гриналит или шамозит) не накапливались в прошлом, поскольку гла-

Рис. 11-27. Химическая классиф икация некластических осадков (эвапориты  не вклю
чены ), основанная на Eh и pH . П о [176].

* Ш амозит здесь представляет осадочны е ж елези сты е силикаты

уконит накапливается в настоящее время в пласты мощностью от 1 2  

до 1 2 0  м, если геологически стабильная обстацовка сохранялась доста
точно долго.

Форма, в которой о с а ж д а е т с я  железо, д аж е  в виде карбоната 
закисного железа, является функцией местных условий аккумуляции, 
а не способа п е р е н о с а  железа. Местные восстановительные условия, 
несмотря на кислородную атмосферу, в настоящее время широко рас
пространены и даж е  известно образование сульфида закиснрго железа
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в этих условиях. Состав осажденного железа  зависит от окислительно- 
восстановительного потенциала (E h ) . Эксперименты, проведенные Кас- 
теньо и Гаррелсом [43, 152, 176], и геологические наблюдения пока
зывают, что стабильность некоторых железосодержащих минералов 
больше зависит от окислительно-восстановительного потенциала, чем 
от водородного показателя (pH) среды, с которой они контактируют 
(рис. 11-27). При наиболее низком потенциале образуется только суль
фид железа, при несколько более высоком потенциале стабидьным яв
ляется закисный карбонат. В условиях полного окисления образуются 
гидроокислы окисного железа. Д л я  образования магнетита требуется,

без бентоса
изобилую щ ая бактериями

Рис. 11-28. Схематический разрез, показы ваю щ ий соотнош ение м еж ду ф ациями ж е
лезняка  и физико-химическими условиями.
Зон а Ог — pH  7,2—8,5; Eh от 4-0,05 до 4-0,4; наиболее важ ны е агенты : О*, СО2, С Н , SO -2*, СО-23, 
НССНз. NO-'з.
Зона СОг — pH  6—7,5; Eh от 4-0,05 до  —0,2; наиболее важ ны е агенты : НССНэ, С Н , SO-V
Р О -3*. n c h 2.
Зона H2S — pH  7,2—9; Eh от —0,2 до —0,5; наиболее важ ны е агенты: H2S, С жН ?/02, С жН у , NH<OH. 
1 — обломки с континента; 2 — пиритовый сапропелевы й мергель; 3 — кремень; 4 — ш амозит; 5 — 
глинистый ж елезн як ; 6 — лимонитовый оолит; 7 — известковы й крупнозернисты й песок; 8 — глауко
нитовый тонкозернисты й песок; 9 — лимонитовый крупнозернистый песок; 10 — лимонитовый оолит 
и крупны е обломки

по-видимому, более низкий потенциал, чем для других окислов. Ста
бильность различных железистых силикатов менее ясна. По-видимому, 
они образуются в широком интервале значений Eh, поскольку в них от
мечается различное соотношение F e 0 / F 20 3. Согласно Теодоровичу 
[50], хлориты железа образуются в нейтральной, зоне, тогда как для 
образования глауконита требуется слабоокислительная обстановка.

Встречающиеся в природе ассоциации (минеральные фации) под
тверждают экспериментальные данные и теоретические построения. 
Сульфиды встречаются в чистом виде или в ассоциации с сидеритом; си
ликаты ассоциируют с сидеритом и магнетитом; окислы встречаются или 
сами по себе, или с силикатами (как в случае магнетита). Окислам (и 
некоторым силикатам, таким как глауконит) присущи такие особенно
сти, как оолиты и гранулы и ассоциация с зернами кварцевого песка, 
которые указывают на турбулентность — условие, более вероятное в 
аэробной, чем в анаэробной среде. Отсутствие этих признаков или ас
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социаций в сульфидных либо карбонатных фациях явно указывает на' 
то, что фации окислов и силикатов не являются простыми диагенетичес- 
кими модификациями сульфидов и карбонатов; это такж е свидетельст
вует о том, что сульфиды и карбонаты были образованы в совершенно 
разных фациальных условиях. Р яд  исследователей показали связь 
между несколькими фациями железняков и физико-химическими усло
виями [23, 282, 161]. Пока н,е создано полной схемы основных фаций, 
латерально переходящих одна в другую, как показано на рис. 11-28, 
однако для многих площадей выявлены частичные схемы, заклю чаю 
щиеся в изохронном переходе одной фации в другую: окислов в ш амо
зит в Клинтоне [155], гематита в магнетит, силикат и карбонат на 
участке Уобаш-Лейк [106].

Трудно оценить роль организмов в формировании железняков и: 
кремней. Хотя известно, что бактерии участвуют в осаждении железа, 
нет точных доказательств того, что они играли определяющую роль в 
формировании железосодержащих формаций. Хардер [131] связывал 
многие отложения гидроокислов железа  с деятельностью бактерий. Хо
тя некоторые болотные руды могут быть бактериальными по происхож
дению и некоторые сульфиды железа являются продуктом деятельно
сти сульфатовосстацавливающих бактерий [ 1 0 , 1 0 2 ], однако бактерии 
не осаждают железистые карбонаты или железистые силикаты. А, по
скольку главными компонентами наиболее крупных железосодержащих 
отложений являются карбонаты и силикаты, роль бактерий в формиро
вании богатых железом осадков может быть довольно незначительной.

К ак отмечено в предыдущем разделе, радиолярии и другие орга
низмы осаждаю т кремнезем. Неясно, какую роль они играют (если иг
рают) в осаждении кремня, ассоциирующего с железистыми кварцита
ми. В этих породах не было обнаружено неоспоримых радиоляриевых 
остатков, хотя они содержат предполагаемые примитивные водоросле
вые формы. По-видимому, кремневые строматолиты имеют органичес
кое происхождение, но, какую роль играют водоросли в осаждении 
кремнезема, неясно.

Главной проблемой в осаждении железа, по-видимому, является 
определение условий, которые п о з в о л я ю т  осаждаться соединениям 
железа, но препятствуют осаждению извести и замедляют привнос 
кластических осадков в бассейн осадконакопления. Отсутствие или м а
лый объем кластического материала объясняется, если рельеф местно
сти очень сглаженный или если материал отложился где-либо еще, т. е. 
если бассейн был «угнетенным». Отсутствие окиси кальция, вероятно, 
связано с низким PH. Седиментация железа частично отмечена в при
брежных зон,ах, где вода была солоноватая или по меньшей мере более 
пресная, чем в открытом море [155].

Большие дискуссии велись по вопросу об установлении природы 
бассейна отложения. Многие железняки были образованы в близких к 
морским, если не полностью морских условиях, на что указываю т со
держащиеся в них окаменелости. По некоторым из них предполагает
ся, что докембрийские полосчатые железистые кварциты отложились в 
совершенно пресноводном озере [150]; этот вывод объясняет механизм 
образования ритмического залегания различных железистых минера
лов и кремня. Переслаивание объяснялось сезонными перемешивания
ми озерных вод, в которых кремнезем осаждался в нижних более кис
лых слоях воды в летнее время, а железо осаждалось в зимнее время, 
когда озерные воды перемешивались и становились насыщенными кис
лородом. Сакамото [250] такж е объяснял слоистость сезонными изме-
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;нениями химического состава вод, при этом железо осаждалось в су
хой период, а кремнезем отлагался в сезон дождей. Большинство 
исследователей, однако, ратуют за морские условия, несколько ограни
ченные или изолированные от открытого моря барьером [159]. Проис
хождение ритмичности кремневых слоев удовлетворительного объясне
ния пока не получило. Подобная ритмичность обнаружена также в 
кремнях верхнемеловой толщи в Англии, в пластовых кремнях она 
считается результатом диагенетической сегрегации [64].

Диагенез железосодержащих осадков

Наиболее трудно выявить и объяснить постседиментационные из
менения, происходящие с железосодержащими осадками. Диагенети- 
ческая перестройка, метаморфизм и выветривание — все это вызывает 
заметные изменения - минерального состава и структуры.

Признаки замещения — сидерит, замещающий окаменелости, гема- 
титовая руда, содерж ащ ая окаменелости, и т. п. — свидетельствуют о 
том, что железо, мигрируя, легко зам ещ ает карбонат кальция. Важное 
значение таких замещений было ранее отмечено Кайе [46, 45, 47] и 
позже подчеркнуто Деверином [69]. Процесс сидеритизации был широ
ко распространен в железняках Нортгемптон [293]. Исследования 
Кайе, в частности, привели его к заключению, что железняки, по суще
ству, являются продуктом метасоматического замещения, и к отказу 
от теории прямого осаждения. Шамозитовые ооиды были объяснены 
как замещение криноидных и других обломков раковин. Деверин допу- 
скал образование ооидов в одном месте и отложение их в другом. Сог
ласно Кайе, первоначальный или первичный кальцит превратился в си
дерит, который, в свою очередь, был замещен хлоритом (шамозитом). 
Последующее окисление приводит к образованию лимонита или даже 
магнетита и гематита. Эта последовательность замещеций непостоян
на. Деверин, например, отмечал, что сидерит часто замещ ает шамозит 
и что в некоторых породах гематит непосредственно зам ещ ает кальцит. 
Джеймс [159] заметил, что диагенетические реакции обычно протекают 
в сторону более низкого Eh, например, сидерит зам ещ ает глауконит. 
Поровые воды, в которых происходят такие реакции, характеризуются 
большим восстановительным потенциалом, чем воды над границей раз
дела осадок — вода. Изменения в процессе выветривания происходят в 
обратном направлении, что требует более высокого Eh.

Халлимонд [130] и большинство других исследователей, изучав
ших железняки, считают, что от теории метасоматического происхож
дения различных фаций ж елезняка необходимо отказаться. Халлимонд 
отметил присутствие неизмененных кальцитовых раковин в сидерито- 
вом матриксе. В других случаях наличие сидеритизированных раковин 
и известковых галек, обнаруженных в основной массе кристаллическо
го кальцита, объяснялось тем, что сидеритизация происходила на мор
ском дне. Стратиграфическая выдержанность железосодержащих пла
стов, разнообразие фаций железистых кварцитов, сохранение тонких 
осадочных текстур и структур, присутствие пород каждой фации в ви
де обломков во внутриформационных брекчиях и кластических дай
ках — все это делает гипотезу происхождения железистых кварцитов 
в результате последовательного замещения маловероятной [158].

Проявления замещения (сидеритизированные окаменелости и 
т. п.), рассмотренные выше, следует поэтому рассматривать как дока
зательства более позднего преобразования: в большинстве случаев
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раннедиагенетического и в отдельных случаях метаморфического. Счи
тается, что сидерит особенно подвержен растворению и переотложению, 
поскольку сидеритовые сферолиты и сидеритовые метакристаллы (см. 
рис. 1 1 -2 1 ) обнаруживаются в различных силикатных формациях и в 
виде, замещения окаменелостей в известковых железняках.

Процессы выветривания и метаморфизма могут вызвать глубокие 
изменения в железосодержащих формациях. Это особенно справедливо 
для формаций района оз. Верхнего, где первичные железистые мине
ралы окислены и превращены в лимонит или гематит и где кремнезем 
(главным образом кремень) был удален «массовым» выщелачиванием, 
что превратило породу в руду. В результате метаморфизма первичная 
порода превратилась в сложную грюнерит-магнетитовую породу. В 
рам ках данной книги невозможно рассмотреть ни образование массы 
окисной руды, ни продукты метаморфизации этих формаций. По этому 
вопросу следует обращаться к оригинальным работам [185, 160, 192, 
99].

Глауконит

Глауконитсодержащие осадки тесно связаны с силикатными ж еле
зистыми кварцитами, хотя некоторые его накопления содержат доста
точно глауконита, чтобы считать их железистыми кварцитами, реже 
■содержание железа в них поднимается до уровня железных руд. Г лау
конит наиболее широко распространен по сравнению с другими ж еле
зосодержащими силикатами и, следовательно, чаще встречается, П оэ
тому он заслуживает особого рассмотрения.

К ак было отмечено, глауконит представляет собой диоктаэдричес- 
_кий микрокристаллический минерал, богатый железом и калием. Нес- 
"кольксГ структурных типов его были описаны Беретом [36, 37]. П ри 
мерно Г'з глауконитовой молекулы представлена кремнеземом, Д  — 
окислами^ железа, Vio — окисью алюминия и окисью магния. 1 /е — 
окисью калия и водой. Он образует гранулы, приблизительно эллипти
ческой формы в разрезе, диаметр которых в среднем составляет 0,5 мк£ 
'Они не имеют четко выраженной внутренней структуры; однако они х а 
рактеризуются многолопаетными контурами и в некоторых случаях 
внутренними трещинами усыхания. Невооруженному глазу гранулы 
представляются блестящими, зелеными и зеленовато-черными, а в шли
фе они от светлых зеленовато-желтых до травяно-зеленых (желто-бу
рые, если окислены). К ак  исключение, глауконит образует оболочку 
или корочку вокруг зерен коллофана, кварца, полевых шпатов, слюды 
или д аж е тяжелых минералов [ 1 2 1 ].

Глауконитовые гранулы встречаются во многих богатых кварцем 
песчаниках (см. рис. 7-25); несмотря на то что они обнаружены в не
которых полевошпатовых песчаниках, они, по-видимому, нехарактерны 
для граувакк. Их находят такж е в некоторых разновидностях калька
ренитов и доломитов (см. рис. 10-6). Следовательно, гранулярный гла- 
укбнитГ вероятно, отлагался в обстановке перемешивающихся течений. 
Считается, что тонкоразмельченный и рассеянный глауконит встреча
ется в некоторых глинистых сланцах. Современные представления о 
теологии и распределении глауконита были обобщены Хаддпнгом 
[129], Клаудом [57] и др. [109, 257, 103, 104, 284]. Минералогия гл а 
уконита исследовалась Грюнером [125], Беретом [36, 37], Хоуером 
[151] и Бентором и Кастнером [18]; геохимические данные были обоб
щены Джеймсом [161].
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Зеленые пески и «глауконитовые мергели» являются наиболее 
важными из содержащих глауконит осадков. Термин з е л е н ы е  п е с 
к и  применяется для обозначения неуплотненных богатых глауконитом 
песков. При рассмотрении под лупой видно, что лучшие зеленые пес
ки состоят полностью из глауконита, менее 1 % осадка представлено 
зернами кварцевого песка. Но чаще кварц является доминирующим 
компонентом, составляющим половину или более всего осадка. Цвет 
песков, состоящих преимущественно из глауконита, темно- или светло- 
зеленый; смешанные пески имеют пеструю окраску («соль с перцем»); 
при окислении зерна приобретают красный или бурый цвет.

Зеленые пески преобладают в каменноугольных и эоценовых пла
стах Прибрежной равнины Востока США, особенно Нью-Джерси и 
Д елавэра  [11, 204]. Хотя мощность отдельных пластов редко превы
шает 7,6 м, по площади они распространены широко и потенциально 
являются крупным источником получения калия (а такж е железа и 
фосфора). Зеленые пески широко представлены в отложениях цижнего 
мела [240] и в кембрийских песчаниках [129] в Европе. Кембрийские 
породы долины верхнего течения р. Миссисипи такж е являются глау
конитсодержащими, как и кембрийские породы штата Миссури [4], гор 
Арбакл в Оклахоме и Гранд-Каньоне. Докембрийские глаукониты, хо
тя и не являются широко распространенными, известны в отложениях 
серии Белт в К анаде [219] и в песчаниках Виндхиан полуострова Ин
достан [12]. Глауконит, по-видимому, образуется в морских условиях 
и в настоящее время. Он был обнаружен, драгированием в водах на 
глубине от 336 до 550 м [222] и в сравнительно мелких водах: на глу
бине 9— 110 м [103, 104]. Глауконит драгирован с Атлантического 
шельфа и континентального склона от мыса Гаттерас до Флориды 
(США) с глубин от 30 до 800 м и более [82].

Много литературы написан,о на тему о происхождении глауконита. 
Геологические аспекты проблемы были рассмотрены Клаудом [57], ко
торый пришел к выводу, что глауконит образуется только в морских 
водах нормальной солености; необходимы слабовосстановительные ус
ловия (слабоокислительные, согласно Чилингару [51 ]) ;  его образова
нию способствует органическое вещество; он характерен в основном 
для ицтервала глубин от 18 до 730 м; накапливается только на участ
ках медленного осадконакопления; образуется преимущественно из 
слюдистых минералов или донных илов, обогащенных железом. Уста
новлено, что глауконит образуется в результате преобразования гли
нистого выполнения фораминиферовых раковиц [57]. К ак  отмечали 
Хаддинг [129] и др., место образования может не совпадать с местей 
аккумуляции. Какая-то часть глауконита перерабатывается и перено
сится.

Галлихер [103, 104] сделал вывод, что глауконит образовался по 
биотиту в процессе подводного выветривания. Он наблюдал серию пе
реходных зерен, на которых можно было проследить процесс трансфор
мации. Оц заметил, что обогащенные биотитом пески прибрежных 
участков переходят дальш е от берега в морские смешанные глаукони- 
то-слюдистые алевритовые пески, а те, в свою очередь, с глубины 180 м 
переходят постепенно в глауконитовые илы. Грюнер [125] показал, что 
расположение ионов и структура элементарных ячеек глауконита и 
биотита очень сходны, если не идентичны, так  что переход биотита в 
глауконит не сопровождается большими изменениями.

Несмотря на то что наблюдения Галлихера были подтверждены 
наблюдениями в других местах [81], многие глаукониты, по-видимому,
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не образуются из слюды [4]. Такахаши [284] говорит, что «...глауко- 
нитизация является одним из процессов подводного метаморфизма, ве
дущих к образованию минерального глауконита. Это явление известно 
только в морских осадках, которые образовывались в анаэробных или 
восстановительных условиях. Обычно процесс протекает в присутствии 
сульфида железа, хотя последующие преобразования могут привести к 
концентрации глауконита в песчаных отложениях и при отсутствии 
сульфида железа». В заключение Такахаши говорит, что «...глауконит, 
по-видимому, образовался в морских условиях в процессе гидратации 
кремнезема и последующей абсорбции оснований и потери окиси алю 
миния. Глауконит может формироваться из многих исходных материа
лов, таких как фекальные пеллеты, глинистые вещества, заполняющие 
полости фораминифер, радиолярий и раковин других морских организ
мов, а такж е из силикатных минеральных веществ, например вулкани
ческого стекла, полевых шпатов, слюды или пироксена. Присутствие ор
ганического вещества, по-видимому, способствует образованию глауко
нита. В соленой воде «...материнские породы в процессе глауконнтиза- 
ции теряют окись алюминия, кремнезем и щелочи, за исключением ка
лия, и приобретают окисное железо и поташ. Таким образом, присут
ствие морской воды является, по-видимому, существенным обстоятель
ством...»

Интересен тот факт, что шамозит и глауконит обычно взаимоисклю
чают друг друга. Хантер [155] заметил, что шамозитсодержащие ж е 
лезняки в Клинтоне в направлении к центру бассейна переходят в 
глауконитовые осадки. Редкое совместное залегание этих двух мине
ралов было объяснено переотложением глауконита или в других слу
чаях формированием этих двух минералов в различное время и в р а з 
личных окислительно-восстановительных обстановках [51]: глауко
н и т — в слабоокислительных условиях, а шамозит — в более восстано
вительной обстановке.

Фосфориты и другие фосфатные осадки

Введение
Почти все осадки содержат фосфор в небольших количествах; не

которы е— очень много. Тогда они называются фосфатными, например 
фосфатный известняк или фосфатные глинистые сланцы. Средний гли
нистый сланец, например, содержит 0,17% Р 2О5, средний известняк — 
0,04% [55]. Большинство фосфатов присутствует в органических скелет
ных структурах, особенно в скелетах определенных фосфатных брахи
опод, ракообразных, в скелетах и зубах позвоночных [56]. Содержание 
фосфатов в осадках довольно изменчиво и в некоторых из них аномаль
но высокое; например, некоторые известняки могут содержать несколь
ко процентов Р 2 О 5 .

Породы, содержащие более 19,5% Р 2О5 (почти 50% «апатита»), оп
ределяются как ф о с ф о р и т ы ;  если они содержат более 7,8% Р 20 5 

(почти 20% «апатита»), то их называют ф о с ф а т н ы м и  [62]. Однако 
большинство исследователей склонны характеризовать породы как фос
фатные, если содержание Р 20 5 на один или два порядка выше, чем в 
обычном осадке. Фосфориты могут содержать достаточно мало мине
ральных примесей. Однако в некоторых из них фосфатные минералы 
цементируют обломочные минералы; фосфатные компоненты могут т а к 
ж е  смешиваться и с другими материалами.
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Принимая во внимание то, что термин ф о с ф о р и т  используется 
для тех осадков, в которых фосфатный минерал — основной компонент, 
для обозначения фосфорсодержащих пород применяются такие терми
ны, как ф о с ф а т н а я  п о р о д а ,  п л а с т о в о й  ф о с ф а т  и т. п. Де
лаются различия такж е между теми породами, которые были первона
чально фосфатоносными, и теми, которые были ф о с ф а т и з о в а н ы  
гораздо позже. Некоторые известняки, например, были изменены под 
действием фосфатсодержащих растворов и превратились в фосфатные 
породы точно так  же, как изменяются известняки под действием вод.

Рис. 11-29. Ц икл ф осфора.
/  — фосфаты (апатит) изверж енны х пород; 2 — «первичное» ф осф атное зам ещ ени е известковых 
илов; — ф осф атны е ж елваки , «гальки»; 4 — костеносны е слои; 5 — ф осфатны й известняк; 6 — 
гуано;  7 — ф осф атизированны е известняки; 8 — остаточный ф осф ат; 9 — галечный ф осф ат

содержащих кремнезем, и становятся окремнелыми. Такое же разгра
ничение проводится обычно между осадками, содержащими фосфатные 
желваки, ж е л в а к о в ы м и  ф о с ф а т а м и  и п л а с т о в ы м и  ф о с 
ф а т а м и  — разграничение, аналогичное выделению желваковых и пла
стовых кремней. Термин о с т а т о ч н ы й  ф о с ф а т  применяется к по
верхностным скоплениям нерастворимого фосфатного материала, ос
тавшегося после растворения известняка, в котором он был когда-то
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рассеян,. Эти отложения являются аналогом скоплений остаточного 
кремня и, подобно кремневым галечникам, являющимся оста
точными образованиями, переработанными потоками, выделяются г а- 
л е ч н и к о в ы е  ф о с ф а т ы ,  образованные таким же способом. Особым 
типом фосфатных скоплений, не имеющим кремневых аналогов, явл я 
ется гуано, которое представляет собой преимущественно скопления 
экскрементов птиц, встречающихся на некоторых засушливых остро
вах восточной части Тихого океана и Вест-Индии. К о с т я н ы е  б р е к 
ч и и ,  или к о с т я н о й  ф о с ф а т ,  являются другими типами органичес
ких остаточных образований, которые, как можно понять по названию, 
представляют собой скопления костей позвоночных (обычно рыб), по 
объему достаточные, чтобы составить пласт, а следовательно, и залеж ь 
фосфатов.

В итоге рассмотренная терминология дает возможность предло
жить обычную генетическую классификацию:

Органические остатки — костяные брекчии.
Органические экскременты — гуано.
Метасоматический фосфат — фосфатизированный известняк. 
Остаточный фосфат.
Переотложенный фосфат — галечн,иковые фосфаты.
Фосфатные стяжения — желваковые фосфаты.
Пластовой фосфат — фосфорит, фосфатная порода и т. п. 
Большинство этих отложений, за исключением последнего класса, 

-образуют мелкие, локальные скопления (рис. 11-29).

Минералогия и химический состав

Многочисленные исследования показали, что состав фосфоритов 
сложен [182, 254, 244, 245, 143, 38, 197]. Мак-Коннел [197] перечислил 
38 фосфатных минералов, известных в фосфатсодержащих породах; 
многие из них встречаются редко. Минеральные компоненты фосфори
тов трудно исследовать из-за их скрытокристаллического характера 
(субмикроскопических размеров кристаллов) и из-за примеси в них 
тонких включений. Изучение кристаллического строения показывает, 
что распространенным является изоморфное замещение; это объясня
ет, почему минеральный состав фосфоритов охарактеризован и истол
кован недостаточно. Термин к о л л о ф а н  [24], применяемый к этому 
комплексу минералов, вероятно, обозначает не настоящую разновид
ность минерала, а служит только подходящим названием для группы 
родственных минералов.

Наиболее распространенными компонентами являются фосфаты 
кальция, особенно несколько разновидностей апатита: 

фторапатит, Cai0F2(PO4)6; 
хлорапатит, СаюС12 (Р 0 4 )б; 
гидроксилапатит, Cam (ОН) 2 ( Р 0 4) 6; 
оксиапатит (вёлькерит), С а ю ( Р 0 4)б; 
карбонатапатит, C a io C 0 3( P 0 4) 6.
Общая формула может быть выражена следующим образом: 

C a m ( P 0 4, C 0 3) 6(F, Cl, О Н )2. Строение апатита благоприятствует ши
рокому развитию замещений второстепенных компонентов [196]. Н а 
пример, V 0 4, As20 4, S 0 2, S 0 4 и C 0 3 могут замещ ать эквивалентное ко
личество Р 0 4; место F может быть частично или полностью занято F, 
С1 или ОН: а незначительные количества Mg, Mn, Sr, Pb, Na, U, Се и 
Y и других редких земель могут замещать Са. Эти замещения объяс
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няют, почему в фосфатах содержится повышенное количество таких: 
элементов, как ванадий и уран, и объясняют, почему их залежи вызы
вают глубокий интерес и в атомный век.

Апатит — первичный минерал, но нисколько других минералов час
то встречаются в отложениях, сформировавшихся в процессе выветри
вания фосфатной породы и гуано [199].

Карбонатфторапатит большинства морских фосфоритов состоит из 
микрокристаллических частиц, размер которых составляет 1 или 2ц, 
характеризуется слабым двупреломлением и в отличие от тонкозернис-

Т а б л и ц а  11 -5-
Химический состав фосфатных осадков и желваков

Компоненты А Б В Г

Si02 0 ,46 11,70 36,65 1, 21
ТЮ 2 — — 0 ,1 6 —
AI2O3 0 ,97 4 ,11 1 , 0 2 1,30
Fe20 3 0 ,40

} 3 ,75 1,77 { 8,36.
FeO — —
MnO — — 0 ,0 4 —
M gO 0 ,3 5 0,84 0 ,5 0 0 , 1 0
СаО 48,91 40,96 29,43 40,38-
N a 20 0 ,97 — 1, 01 Сл.
K20 0 ,34 — 0,47 Сл.
H20+ 1,34 3,65** \  3 , 143* |

—
н 2о - 1 , 0 2 — 3,02-
р 2о 5 33,61 23,54 17,14 21,44
С 0 2 2 ,42 10,64 5 ,19 9,20
S 0 3 2 ,1 6 1,39 1,48 Нет
CI Сл. — — Сл.
Fe 0 ,4 0 — 2 ,08 1,52
S 0 ,40 — 0,054* —

Органическое вещество Н .д . — 0 ,58s* 0,37

С у м  м а 95,97* 100,18 99,25 100,14s*

* В клю чает 2,62% «нерастворимого» остатка.
** П рокаливание.
3* В клю чает «органическое» вещ ество.

FeS2. 
s* Углерод.
4* В клю чает 13,24% «нерастворимого в НС1 м атери ала» .
A. Ф осфатный пласт, ф орм ация Фосфория (перм ь), Коквилл, Вайоминг, США. Аналитик 

Д ж . Стайгер [54].
Б .Ф осфатны й ж елв ак  со дна моря, глубина 3475 м. А налитик К- К лем ент [222]. Пересчитан

ные данны е отдельны х анализов растворимой и нерастворим ой частей.
B. Верхний фосфоритовый пласт (сеном ан), Б рянск, СССР [38].
Г. Оолитовые ф осф аты , ф орм ация М одело (м иоцен), К алиф орния, США. А налитик Д ж . Фэр

чайлд [143].

того кремня «точечным» погасанием. Цвет минерала изменяется от ян
тарного до черного. Обычно он состоит из пеллет и оолитовых обра
зований, которые в некоторых случаях окружены полосчатыми зонами 
кристаллических волокон. Многие фосфатные скелетные зерна состоят 
из светло-желтого или бурого изотропного материала. В других про
является слабое неправильное двупреломление, обусловленное, вероят
но, ориентировкой мелких кристаллов.

Химический анализ фосфоритов показывает, что они состоят глав
ным образом из водного трикальцийфосфата с изменяющимся количе
ством карбоната кальция и фторида. Из-за примесей нефосфатных ма
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териалов, таких как кальцит, доломит или халцедон, присутствующих 
в виде цемента, а такж е обломочных примесей, в частности кварца и 
глины, результаты анализа значительно колеблются (табл. 1 1 -5 ).

В фосфорите обычно содерж атся углеводороды, обусловливающие 
неприятный запах, возникающий при ударе по фосфориту молотком.

Петрология

Большинство пластовых первичных фосфатов имеет черный цвет. 
Д а ж е  так  называемые «бурые» фосфаты Теннесси включают черные 
участки. Вторичные скопления, образованные атмосферными водами, 
наоборот, белого, желтого или, реже, коричневого цвета. Часть пласто
вых фосфатов представлена поровым цементом, а в некоторых слоях 
они сконцентрированы в фосфатных брахиоподах и рыбьей чешуе. Ос
новная масса фосфатного материала собрана в пеллеты и желваки. 
Стяжения имеют в разрезе эллипсовидную форму, причем их продоль-

Дис. 11-30. Фосфорит, формация Ф осфория (пермь), ущелье М ак-Дуглас ,  хребет Солт- 
Ривер, Вайоминг. Х З  [206].
Ж ел вако в ая  и пизолнтовая фосфатная порода

Рис. 11-31. Оолитовый фосфорит. Формация Фосфория (пермь), Монтана. Без анали
затора ,  Х22.

•Фосфатные ооиды с кремневым матриксом

ные оси параллельны напластованию. Их диаметр изменяется от 
0,05 мм до более чем 3 см; обычно они хорошо отсортированы. Боль
шинство из них представлены бесструктурными гранулами, или «пел
летами», но многие имеют концентрическую слоистость (рис. 11-30 и
11-31). Некоторые из более крупных желваков являются составными и, 
ло-видимому, представляют собой несколько сцементированных более 
мелких пеллет.

Фосфатные породы обычно хорошо сцементированы карбонат- 
фторапатитом, глинистым веществом, кремнем, кальцитом или доломи
том. В формации Фосфория (пермь) в Монтане фосфориты залегают 
а  виде слоев, мощность которых изменяется от 1 — 2  мм до нескольких
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метров [200]. Большинство из них имеет мощность нисколько милли
метров, они переслаиваются с содержащими меньше фосфатов аргил
литами или карбонатными породами.

Фосфатные желваки, или «гальки», обнаружены не только в самих 
фосфатных отложениях; они представлены в рассеянном виде в неко
торых известняках [229] и особенно в меловой толще писчего мела 
[92], а такж е в других осадках [1]. Они залегаю т такж е на дне сов
ременных морей [222, 70]. Фосфатные стяжения варьируют от неболь
ших гранул до галькоподобных образований диаметром несколько сан
тиметров. Они обычно черного цвета, неправильной формы и имеют 
твердую блестящую поверхность. Крупные желваки содержат мн,ого 
инородных примесей, включая песчаные зерна, чешуйки слюды, облом
ки раковин и спикулы губок. Черный цвет становится более интенсив
ным у внешнего края желвака.

В метасоматических фосфатах, образованных при замещении из
вестняков фосфатсодержащими растворами, проявляются реликтовые 
структуры замещенных пород, аналогичные наблюдаемым в окремне- 
лых известняках.

Ассоциации и геологические условия залегания

Морские фосфориты обычно встречаются вместе с глауконитом или 
зеленым песком. Это относится и к желвакам , образующимся в насто
ящее время [222, 70], и к желваковым слоям верхнего мела Англии 
[92], и к залеж ам  фосфатов в СССР [38]. Это такж е  справедливо для 
фосфатов Теннесси [141] и кембрийских желваковых слоев на юге про
винции Нью-Брансуик [209]. Н а эту ассоциацию указывали Кайе [44] 
и Голдман [110].

Считается, что фосфатоносные пласты приурочены к крупным н 
второстепенным несогласиям; фосфаты и глауконит рассматривались 
даж е как показатель поверхностей несогласия [118, 110]. Петтиджон 
[229] интерпретировал зоны, богатые фосфатными гранулами, или 
«гальками», как остаточные образования на «коррозионной поверхно
сти» или поверхности диастемы, обусловленные подводным растворени
ем: возможно, что несогласия, отмеченные наличием фосфатного и гла
уконитового материала, являются подводными несогласиями — поверх
ностями, скорее отражающими обстановку осадконакопления, а не 
эрозию или выход на поверхность. Исключительно медленный характер 
осадконакопления зафиксирован для фосфоритов Марокко, где от се- 
номана (поздний мел) до лютетского времени (эоцен) накопилось без 
перерывов всего несколько метров отложений.

Костные остатки, зубы акул, чешуя рыбы, остатки лингул и других 
фосфатных брахиопод и трилобитов (все они имеют высокое содержа
ние фосфора) широко представлены в некоторых фосфатных скопле
ниях. В некоторых местах костяными брекчиями сложены отложения 
значительной мощности, так  называемые костные пласты.

Фосфорит содержится в породах почти всех возрастов и встречает
ся, вероятно, более часто, чем считалось ранее. Одними из наиболее из
вестных и обширных по площади являются пластовые фосфаты фор
мации Фосфория (пермь) на территории штатов Юта, Айдахо, Вайо
минг и Монтана и прилегающих участков штатов Колорадо и Невады 
[203, 206, 201, 202]. Формация Фосфория развита на территории по 
меньшей мере 225 650 км2. Она содержит больше 20 богатых фосфата
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ми пластов суммарной мощностью 2 2  м; наибольшая мощность пласта 
составляет 2,1 м. Фосфатные пласты частично состоят из оолитов, пел- 
лет и песчаного материала, сцементированных халцедоном, а также 
частично сложены углистыми, пиритовыми, фосфатными аргиллитами. 
Отдельные пласты могут содержать 30% и более Р 2О 5. Они ассоцииру
ют с темными глинистыми сланцами и пластовыми кремнями. Хорошо 
известцы такж е обширные скопления фосфоритов мелового и эоценово- 
го возраста в Западной и Восточной Африке. Эти и другие место
рождения были кратко охарактеризованы в работах М ак-Килви [199] 
и Твенхофела и Блеквелдера [305] и были предметом обсуждения на 
сессии XIX Международного геологического конгресса в Тунисе (1953).

Фосфатные отложения редко встречаются в докембрийских поро
дах, по-видимому, из-за полного отсутствия живых организмов с фос
фатсодержащими скелетными материалами. Считается, что абиотичес
кие процессы не образуют крупных скоплений [107]. Однако фосфат
ные желваки известны в докембрийских торридонских отложениях в 
Шотландии [77].

Происхождение

Д ля объяснения происхождения фосфатных отложений предлага
лись различные теории (см. рис. 11-29). Большинство из них несостоя
тельно и представляет только исторический интерес. Фосфатные пласты 
считались, например, скоплением копролитов рыб и более крупных ж и
вотных, т. е. представляли собой разновидность подводного гуано. П е
рерыв в осадконакоплении, обусловленный отсутствием материалов, 
сносимых с суши, вызвал к жизни гипотезу концентрации копролито- 
вого материала [92]. Другие авторы предполагали, что неблагоприят
ные условия для формирования карбонатов кальция во время переры
ва в осадконакоплении способствовали скоплению фосфатных твердых 
частиц организмов [213]. Хейс и Улрич [142] считали, что черныё де
вонские фосфаты в Теннесси были образованы в процессе механичес
кой переработки морем остаточных концентраций известных ордовикс
ких фосфатов, развитых на той же территории. Фишер [92] интерпре
тировал копролитовые пласты в Голте (Англия) как фосфатизирован- 
ные губки.

Ни одна из приведенных теорий не объясняет всех наблюдаемых 
особенностей широко распространенных пластовых фосфоритов. И з
вестны фосфаты, извлеченные из морской воды обитающими в ней ор
ганизмами и сконцентрированные в твердых частях этих организмов. 
Аномально высокие концентрации таких костей, зубов, скелетов рыб 
или фосфатоносных твердых частей беспозвоночных образовали бо
гатые фосфатом пласты. Однако относительная роль биогенного и аби
огенного осаждения фосфора не совсем еще ясна. Тесная ассоциация 
фосфоритов и органического вещества и изобилие фосфатных скелет
ных остатков предполагают наличие причинно-следственной связи. Пол- 
цое отсутствие фосфоритов в докембрии и их накопление в фанерозое 
с появлением первых скелетных организмов служит еще одним аргу
ментом в пользу биогенного происхождения. С другой стороны, фосфо
риты и органическое вещество, как и сопутствующие им кремни, могут 
быть продуктами только одинаковых окружающих условий. Ф осфат
ные гранулы и пеллеты связываются с фекальным происхождением. Но, 
как отметил Мак-Килви с соавторами, широкие пределы их размерно-



■сти, хорошая сортировка отдельных слоев, региональная зональность 
распределения средних размеров, сложная природа наиболее крупных 
образований, а такж е оолитовое строение многих из них не подтверж
дают гипотезы органического происхождения. Высказано предположе
ние, что фосфат аммония, образовавшийся при разложении пелагичес
ких организмов, может быть агендом осаждения фосфата [2 2 ].

Присутствие окаменелостей свидетельствует о морском происхож
дении фосфоритов. Черный цвет и обычное присутствие углеводород
ных соединений указываю т на анаэробные условия. Отсутствие окаме
нелостей организмов прикрепленных и донных типов и присутствие 
угнетенных форм, а такж е пирита и ассоциирующих с фосфатами тем
ных сланцев еще раз подтверждают эту интерпретацию. Нехватка кар
боната кальция как в скелетной форме, так  и в виде осажденного кар
боната и присутствие большого количества кремня свидетельствуют о 
несколько пониженном значении pH.

Казаков [165] подметил, что фосфориты образуются главным об
разом в пограничнрй зоне между мелководными платформенными 
осадками и глубоководными геосинклинальными скоплениями. Плат
форменные фосфориты обычно желваковые и ассоциируют с глаукони
том и песчаным материалом. Геосинклинальные фосфориты, пласто
вые, плитчатые, обогащены P 20 s  и, как отмечали М ак-Килви и др., 
залегают вместе с темными глинистыми сланцами и кремнями. Эта 
концепция распределения фаций, по-видимому, подтверждается иссле
дованиями стратиграфии пермской формации Фосфория и смежных 
формаций (рис. 11-32).

Несмотря на то что фосфор, как и железо, присутствует в морской 
воде лишь в незначительных количествах, в отдельных местах при бла
гоприятных условиях он будет осаждаться в большом объеме. При оп
ределенных значениях Eh и pH могут создаваться условия, относитель
но неблагоприятные для отложения кальция. Сходство многих микро
структур (гранулы и оолиты) и общность литологических ассоциаций 
(пластовые кремни и темные глинистые сланцы), совместное залегание 
железистых силикатов (глауконита) и некоторых фосфатных отложений, 
а такж е аномально высокие концентрации Р 20 5 в некоторых железис
тых силикатах и железистых карбонатах, особенно в глубоководных 
железистых кварцитах (см. табл. 11-3, Е и Ж ) — все это свидетельству
ет о том, что обстановка накопления фосфоритов и железняков имеет 
много общего. В каждой из них накапливались две противоположные 
фации: кратонная, или платформенная, фация (желваковые фосфаты с 
глауконитом и оолитовые железняковые фации) и геосинклинальная, или 
глубоководная, фация (пластовые фосфаты и пластовые железняки без 
оолитов). Глубоководная фация, по-видимому, требует в некоторой сте
пени анаэробной обстановки, т. е. с несколько пониженным значением 
pH и с очень медленным или затрудненным процессом кластического 
осадконакопления. Платформенная фация является аэробной, с несколь
ко повышенной турбулентностью и песчанистостью, хотя объем класти- 
ческих скоплений невелик. Если эти условия сохраняются достаточно 
долго, то в результате циркуляции океанических вод будет обеспечено 
необходимое количество фосфора и железа. Таким же образом будет 
обеспечена поставка необходимого количества кремнезема для образо
вания пластовых кремней, характерных как для докембрийских желе
зистых кварцитов, так  и для некоторых фосфоритов. Необычные усло
вия, например бассейн с затрудненной конвекцией, не связанный с оке
аном, достаточно хороши, чтобы оттуда поступал приток нового мате-

542



риала плюс в значительной степени ограниченный привнос пластическо
го материала и длительная стабильность земной коры — все это объяс
няет относительный дефицит слоистых отложений ж елеза  и фосфора. 
Если эти условия выполняются не полностью, то происходит отложение 
железа в виде рассеянных глауконитовых зерен, а фосфат осаждается 
в скелетных структурах беспозвоночных или присутствует в виде изо
лированных желваков или пеллет.

Остается открытым вопрос об истинном процессе осадконакопления 
фосфатов. К ак и в случае с доломитами, кремнями и железняками, мы 
можем спросить: был ли первичным компонент, который существует в 
настоящее время? Были ли фосфатные материалы осаждены прямо из-

_Юг Зэлад Горы центр Ю го-восток
Айдахо Вайоминга Уинд Ривер Вайоминге Вайоминга

Рис. 11-32. Стратиграфическое соотношение формации Фосфория, Парк-Сити и Чагуо- 
тер. в Айдахо и Вайоминге. По [202].
1 — формация Д инвуди  (триас): 2 — пачка  Эрвей (карбонаты ); 3 — пачка Тосн (крем н и); 4 — пачка 
Реторт (фосфатные сланцы ); 5 — пачка кремневых аргиллитов; б — пачка Рекс (крем н и); 7 — 
ф ормация П арк-С ити  (карбонаты ); 8 — пачка М и д -П и к  (фосфатные сланцы ); 9 — н и ж н яя  кремне
вая п а чка ; 10 — пачка  Грандер; 11— формация Чагуотер (пермь и триас); 12 — форелевый извест
н я к  (перм ь); 13 — глинисты й сланец С атанка (пермь) с клином  известняка; 14 — формация Каспер 
(пенсильваний и перм ь); 15— песчаник Тенслип (пенснльваний); 16 — клин Грандер

морской воды или существовали отложения, которые первоначально бы
ли известковыми, а впоследствии замещены фосфатом? А если это так, 
было замещение конседиментационным, происходившим на морском дне, 
или оно было эпигенетическим и происходило после литификации и воз
дымания? В общем, в настоящее время склоняются в пользу первой точ
ки зрения, а именно, первичному осаждению фосфатов. Каких-либо пе
реходов от известняков к фосфатам не наблюдается. Не обнаружены 
такж е раковинные пласты, которые были фосфатизированными. Пелле
ты и оолиты несколько отличаются от пеллет и оолитов обычных изве
стняков; они несколько сплющены, имеют трещины усыхания, во мно
гих случаях они бесструктурны и характеризуются асимметричным рас
положением слоев. Они- не выглядят как  замещенные карбонатные оои
ды. Существует вероятность того, что фосфор был извлечен из морской 
воды биологическим агентом (например, водорослями, согласно [49]) и 
был высвобожден для более позднего осаждения в виде оолитов и гр а 
нул. Доказательства по этому вопросу в настоящее время недостаточно 
убедительны.
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Соляные отложения и другие эвапориты 
(исключая карбонаты)

Определения и классификация

Соляные отложения образуются при осаждении солей из концент
рированных растворов, или рассолов. Поскольку концентрация вызыва
ется процессом испарения, то соляные отложения называются э в а п  о- 
р и т а м и .  Наиболее распространенными отложениями такого рода яв
ляются сульфаты, гипс и ангидрит; менее распространены хлориды, 
главным образом каменная соль (галит), и сравнительно редко встре
чаются полигалиты и другие соли калия. Определенные карбонаты, осо
бенно травертин, каличе и, вероятно, некоторые оолитовые карбонаты 
и доломиты могут такж е быть осаждены в процессе испарения. Хотя 
они являются химическими солями, они описаны в главе, посвященной 
известнякам и доломитам, и поэтому не включены в данную главу.

Эвапориты, подобно другим отложениям, могут быть классифициро
ваны по их составу. Их такж е можно сгруппировать в два класса: мор
ские и неморские. Неморские отложения включают натровые отложения 
таких минералов, как трона, ЫагСОз-ЫаНСОзДНгО, не обнаруживае
мого в морских ассоциациях, а находимого в виде соли в некоторых 
внутренних озерах. Поскольку считается, что многие неморские отложе
ния произошли из переносимых в воздухе морских солей, состав неко
торых из них отличается от состава отложений морского происхожде
ния; так, они содержат и гипс, и галит.

Современные эвапориты

Несмотря на то что современные эвапоритовые отложения имеют 
малую мощность и занимают относительно небольшие площади, они ос
вещают происхождение более широко распространенных и более мощ
ных отложений геологического прошлого.

Поскольку эвапоритовые отложения образуются там, где потеря 
воды в результате процесса испарения превышает объем выпадающих 
осадков, они ограничены аридными областями. Многие из них образу
ются во внутренних бассейнах на подветренной стороне гор, располо
женных на пути господствующих ветров. Это неморские эвапоритовые 
бассейны, в которых существуют постоянные озера рапы, например 
Большое Соляное озеро штата Юта [79] и Мертвое море [224], либо 
находятся пересыхающие озера, или п л а й я  (p laya),  развитые, напри
мер бассейны, в которых существуют постоянные озера рапы, например 
в долине Солин [134], в долине Смерти оз. Дип-Спринг [164] и оз. 
Сирлез [265, 8 8 ] — все они расположены в Калифорнии. Некоторые из 
отложений, такие как  в озерах долины Солин, немного мощнее корок 
выцвета (мощность до 1 м), богатых солями глинистых илов и песков. 
Другие, например отложения оз. Сирлез, являются натриевыми и отла
гают трону. В этих бассейнах соли отлагаются большей частью в плайя 
из рассолов, поднявшихся на поверхность под действием капиллярных 
сил.

В условиях окраин морских бассейнов аналогичная континенталь
ным плайя обстановка, которая привлекает все большее внимание в 
настоящее время, создается в себхах. Себха представляет собой при
брежную засолоненную равнину; типичные примеры себх находят в ре
гионе Персидского залива [170]. Соленакопление на большей части
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этих равнин является результатом испарения рассолов, поднимавшихся 
на поверхность в результате капиллярных явлений и осажденных в по
рах осадка или в виде корок выцвета.

Истинные морские эвапориты образуются при частичной или пол
ной изоляции испаряющейся массы воды от открытого моря и в замет
но засушливых условиях. К таким местам относятся краевые солонча
ки, морские соляные болота, лагуны и реликтовые моря [119]. Много
кратно приводимым примером современного краевого солончака яв
ляется Ранн-ов-Катч, на северо-западе Индии. П лощадь почти 
18 130 км2 ежегодно затапливается, и со временем вода испаряется, об
разуя соляную корку мощностью несколько футов. В настоящее время 
исследований Ранн-ов-Катч почти не проводится, а более ранние интер
претации оспариваются [232]. В морские соляные болота морская вода 
поступает в результате просачивания через непрерывный проницаемый 
барьер. Примером этого является оз. Л арн ака  на Кипре [17]. О тложе
ния солончаков и соляных озер не достигают сколько-нибудь значи
тельной мощности. В то ж е  время отложения реликтовых морей и л а 
гун могут представлять собой гораздо более мощные образования. Сов
ременным примером соляной лагуны может служить Кара-Богаз-Гол, 
расположенный на восточной окраине Каспийского моря. В него ежегод
но привносилось приблизительно 130• 1 0 6 т соли; здесь отлагались гипсо
вый галит и различные сульфаты магния и натрия [311]. Отложения 
оз. Биг-Биттер в Суэцком районе [119] являются примером современ
ных морских лагунных отложений, где на площади более 80 км2 накопи
лись соли мощностью до 2 0  м.

Состав эвапоритов
В морских эвапоритовых отложениях описано более 80 видов мине

ралов (не считая обломочного материала).  Большинство из них пред
ставлено хлоридами, сульфатами, карбонатами и боратами [275]. Од
нако только 1 2  рассматриваются как основные компоненты (табл. 1 1 -6 ). 
Многие из них имеют вторичное происхождение. В неморских эвапори- 
тах главными компонентами могут быть другие разновидности, такие 
как трона (N a2C 0 3 - N a H C 0 3 -2H20 ) ,  мирабилит (N a2S 0 4- 10Н2О) и глау- 
берит (Na2C a ( S 0 4) 3) .

Т а б л и ц а  11-6
Главные минеральные компоненты морских эвапоритов. По [275]

£ Г руппа и минерал Состав Группа и минерал Состав

Х л о р и д  ы 
Г алит 
Сильвит 
Карналлит 

С  у л ь ф а т  ы 
Ангидрит 
Лангбейнит 
Полигалит

NaCl
КС1
K M gCl3-6H20

C a S 0 4
K2Mg2( S 0 4) 3 
K2C a2M g 2 ( S 0 4) 6 • H 20

Кизерит 
Г ипе 
Каинит 

К а р б о н а т ы  
Кальцит 
Магнезит 
Доломит

M g S 0 4-2H20
C a S 0 4-2H20
K M g ( S 0 4)C l - 3 H 20

C a C 0 3
M g C 0 3
C a M g ( C 0 3)2

Из-за высокой растворимости большинство этих минералов редко 
встречаются в обнажениях, за исключением наиболее засушливых регио
нов. Более того, относительно редко встречаются залежи этих минера
лов. Только сульфаты — гипс и ангидрит — обнаруживаются геологами. 
Они могут залегать в сравнительно чистом виде как химические отложе
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ния значительной мощности и протяженности. Ангидрит такж е известен 
как  второстепенный аутигенный компонент песчаника; гипс образует 
аутигенные кристаллы или кристаллические агрегаты в некоторых гли
нах и глинистых сланцах. Оба эти минерала присутствуют в виде жел
ваковых образований или в виде изолированных кристаллов в некото
рых доломитах, хотя во многих случаях они проявляются в этих поро
дах только как  кальцитовые псевдоморфозы.

Поскольку ангидрит в результате гидратации превращается в гипс, 
сульфат, обнаруженный в обнажениях или вблизи поверхности, чаще 
всего представлен гипсом ( C a S 0 4-2H20 ) . Это — бесцветный минерал 
моноклинной сингонии со спайностью (010), малой объемной плотностью 
(2,32), низким значением твердости (1,5—2,0), низкими показателями 
преломления (1,530; 1,523 и 1,520) и малым двупреломлением (0,010). 
Ангидрит ( C a S 0 4) такж е представляет собой бесцветный минерал ром
бической сингонии с пинакоидной спайностью (001; 010 и 100), с не
сколько более высокими плотностью (2,93), показателями преломления 
(1,614; 1,575; 1,570) и двупреломления (0,044) [183]. Описан такж е по- 
лугидрат (C a S 0 4-V2 H 2O ) .

Т а б л и ц а  11-7

Химический состав эвапоритовых сульфатов

Компоненты А Б В г Д Е

S i 0 2 2 ,2 0 0 ,4 0 0 ,1 0 Сл.
А12Оэ
Fe20 3 } 0 ,20 /  2 ,97  

1 0 ,7 7
0 ,12 } 0, 14 Сл. 0,03

M gO 2,11 1,53 0 ,33 0 ,24 — 0 ,02
СаО 36,76 30,76 3 2 ,44 38,46 40,61 42,64
N a20 — — — 0 ,0 7 — —
КзО — — — 0, 19 — —
S 0 3 36,11 43,70 45,45 39 ,53 56 ,82 51,52
С 0 2 6,43 2 ,8 0 0 ,85 7 ,73 _ 5,15
Н 20 16,27 17,53 20,80 12,69 1,87 —
Органика — — — — 0 ,46 0,05**

С у м м а 100,00 1С0.54 100,09 99,54* 99,76 99.863*

* «Нерастворимый» остаток, 0,45%.
** Растворима в хлороформе. 
я* В клю чает 0,28% нерастворимого Остатка.
A. Гипс (силур), Каледония, О нтарио, Канада [41]. Вычисленное содержание гипса 77,6%.
Б. Гипс (силур), Н ью -Й о р к. А нал итик Г. У илком б  [277]. Вычисленное содержание гип

са 94,26%.
B. Гипс (триас), восток Каскайда , Блэк-Х илс, Ю ж на я  Д а кота . А н а л и ти к Д ж . Стайгер [277].
Г. Гипс (ю ра? ), Нефи, Ю та. А налитик Э. Аллен [54]. Вычисленный состав: кальцит 17,5%,.

гипс 60,5%, ангидрит 19,3%.
Д . Ангидритовая порода (перм ь?), гипс, Колорадо. А нал итик Д ж . Фэрчайлд [53].
Е. А нгидрит-карбонатная порода, с кваж ин а  С изар-Грэнд  № 1, о кр у г  Эдди, Н ью -М ексико.

А налитик Э. Эриксон [319]. Вычисленный состав: ангидрит 88,0%, кальцит 11,7%.

Другие, солесодержащие минералы настолько хорошо растворимы 
в воде, что они не обнажаются на поверхности в гумидных регионах, а 
также не обнаруживаются в обычных шлифах. Породы, предположи
тельно содержащие галит, для получения шлифа должны обрабаты
ваться специальными методами. Другие хлориды и сульфаты присутст
вуют в содержащих калий соленосных пластах. Однако эти минералы 
настолько редко встречаются, что нет необходимости рассматривать 
здесь их свойства. По этой группе минералов существует специальная 
литература [54, 274, 27], к которой мы и отсылаем.
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В природе в абсолютно чистом виде не встречаются ни галит, ни 
гипс, ни ангидрит. Исследование нерастворимых в воде остатков соля
ных отложений проливает свет и на их второстепенные компоненты. Со
ли из соляных куполов Луизианы [294] содержат 5— 10% нераствори
мого в воде материала. Нерастворимый материал на 99% состоит из 
ангидрита в форме обломков по спайности и эвгедральных кристаллов. 
Карбонаты, особенно доломит или кальцит, обычно представлены эвгед- 
ральными кристаллами. Установленные более редкие компоненты вклю
чают: пирит, кристаллы кварца, лимонит, гематит, гауерит, серу, целес
тин, марказит, барит, каолинит, гипс, данбурит и борацит.

Валовой химический состав эвапоритовых сульфатных пород при
веден в табл. 11-7.

Петрография эвапоритов

Зернистость гипсовой породы изменяется от грубо- до тонкокрис
таллической; причем последняя встречается наиболее часто. Характер 
залегания гипса довольно разнообразен и частично определяется пер
вичными процессами отложения, а частично—последующим диагенезом. 
В некоторых случаях гипс представлен тонкослоистыми отложениями и 
может переслаиваться с доломитом. Во многих сицилийских верхнемио
ценовых отложениях проявляется как нормальная, так и обратная сор- 
тированность; местами присутствует косая слоистость, отраж аю щ ая 
гидродинамические особенности осадконакопления [135]. Местами сло
истый гипс разрушен и переотложен в виде внутриформационного конг
ломерата.

Гипс в некоторых отложениях представлен в виде рассеянных ж ел 
ваков, обычно в карбонатном матриксе (см. рис. 10-7). Ж елваки  разм е
ром от 1 до 2 см могут быть рассеяны вдоль напластования или могут 
соединяться с образованием неправильных «волнисто-слоистых» гипсо
вых слоев, или могут быть так плотно между желваками, что образует
ся массивный пласт, причем прослои между желваками образуют сет
чатый или ячеистый рисунок [26].

Гипс встречается такж е в виде крупных кристаллов, образуя р аз 
новидность— селенит. В сицилийских отложениях они образуют эффект
ные кристаллы, в которых проявляется двойникование по типу «лас
точкиного хвоста» и длина которых достигает 1 м; эти кристаллы 
■обычно ориентированы более или менее перпендикулярно к напластова
нию согласно правилу М аттура [227]. Харди и Югстер считают эти 
кристаллы первичными, хотя Огнибен рассматривал их как замещение 
первоначального сульфата, возможно ангидрита. В некоторых отложе
ниях гипс может иметь псевдопорфировую или псевдоофитовую струк
туру. Псевдопорфировая структура характеризуется наличием крупных 
призматических кристаллов, внедренных в тонкокристаллическую основ
ную массу из того же или другого материала; псевдоофитовая струк
тура характеризуется крупными плоскими кристаллами, которые за 
ключают в себе мелкие четкие эвгедральные кристаллы. Более крупные 
селенитовые кристаллы, вероятно, имеют более позднее происхождение, 
чем матрикс, в котором они находятся. Они скорее имеют порфироблас- 
товый характер, а не являются фенокристаллами [145].

Гипс встречается в жилах, в гипсовых породах и в ассоциирующих 
■отложениях. В жилах обычно проявляется перекрестно-волокнистая 
гекстура, а в редких случаях — текстура «конус в конусе». В некоторых 
глинах и глинистых сланцах встречаются такж е крупные гипсовые эв-
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гедральные кристаллы и розетки. Такие образования, по-видимому, яв
ляются аутогенными и формируются в илах после осадконакопления 
[208].

По-видимому, гипс чаще всего образуется в процессе гидратации ан
гидрита. В некоторых случаях этот процесс влечет за собой увеличение 
объема на 30—50%. Результаты такого набухания могут быть доста
точно эффектными, так, например, создается энтеролитовая складча
тость тонких ангидритовых слоев, заключенных в пластах каменном со
ли или в других породах. Местное смятие и интенсивное складкоооразо-

Рис. 11-33. Слоистый гипс с энтеролитовой складчатостью, формация Кастиль (пермь), 
Техас.
П о л а г а ю т ,  что слои с в я з а н ы  с г о д и ч н ы м и  ц и к л а м и

Рис. 11-34. Гипс из формации Чагуотер, гора Литл-Ш ип, Вайоминг. Скрещенные ни- 
коли, Х22

вание слоев гидратов может происходить, не оказывая большого влия
ния на вмещающую толщу (рис. 11-33). Киркленд и Андерсон [171], 
однако, интерпретировали складкообразование как тектоническое и не 
связывали его с изменением объема.

Ангидриты, как и гипсы, залегают в пластах, которые в некоторых 
местах имеют значительную мощность и протяженность. Пласт может 
быть и тонкослоистым. В формации Кастиль (пермь) в бассейне Д ела
вэр в штате Техас и в прилегающих участках штата Нью-Мексико 
мощность этих слойков составляет в среднем 1,6 мм, они отделяются 
один от другого тонкой коричневой обогащенной битумом пленкой. От
дельные прослои коррелируются по кернам, взятым из буровых сква
жин, расположенных на расстоянии до 113 км друг от друга [7]. Они 
интерпретируются как ежегодные или сезонные слои [310, 8, 9]. Подоб
ным ж е образом объяснялась слоистость других эвапоритов [243]. 
Пласты ангидрита обычно тонкослоистые, хотя известны такж е волок
нистые и грубокристаллические образования. В некоторых местах крис
таллы гипса рассеяны по ангидриту, тем самым придавая породе пор
фировый вид (рис. 11-34).

Из-за своей способности к растворению и повторному осаждению 
эвапориты подвергаются крупномасштабным, зачастую сложным вто
ричным изменениям, так что трудно выяснить первоначальный мине

548



ральный состав и структуру [223]. Это особенно справедливо для гипса 
и ангидрита. Какой из сульфатных минералов был первичным? Неко
торые геологические данные свидетельствуют о том, что большая часть 
гипса образовалась по ангидриту. Эту точку зрения подтверждают наб
людения, что гипсовые пласты обнажений постепенно переходят в ан
гидрит на глубине [320], что гипс залегает в виде жил, незакономерно 
секущих толщу ангидрита, а такж е и присутствие небольших пятен ан
гидрита в гипсе. Порфиробластовый характер кристаллов селенита в 
ангидрите — еще одно свидетельство в пользу точки зрения, что гипс 
является вторичным [145]. Эти факты привели к выводу, что первично 
осажденным был ангидрит. Однако высказывались предположения, что 
первично осажденным был гипс, который после образования мог погру
зиться в более низкие и более плотные слои донного рассола и там 
перед захоронением мог превратиться в ангидрит [146]. Однако все это 
не так просто. Псевдоморфные текстуры показывают, что когда-то гипс 
находился в изобилии в сульфатных зонах формации Саладо [225]. А на
логичные псевдоморфозы свидетельствуют и о том, что некоторые мощ
ные сульфатные зоны в цехштейне Англии первоначально были представ
лены гипсом, но в настоящее время они полностью замещены преиму
щественно ангидритом [272, 274], Такие же псевдоморфозы ангидрита 
по гипсу известны такж е в цехштейне Ф РГ и Г Д Р  [25]. Заслуж ивает 
внимания и тот факт, что единственным сульфатом, образующимся в 
современных эвапоритах, может быть за некоторым исключением, явл я
ется гипс [133].

Обширная экспериментальная работа была проведена по изучению 
равновесия гипса и ангидрита. Последней работой, обобщившей преды
дущие исследования, является труд Харди [133]. Харди показал, что, хо
тя ангидрит может быть синтезирован (в результате дегидратации гип
са) при атмосферном давлении и геологически благоприятных услови
ях температуры и активности Н 20  в определенные геологические эпохи, 
первичного осаждения ангидрита не достигается. Гипс, находящийся 
в поле устойчивости ангидрита, превращается в ангидрит. Работа 
Харди показала, что для образования ангидрита необходима темпера
тура значительно более высокая, чем предполагалась раньше. Эти на
блюдения позволили предположить, что гипс должен быть первым суль
фатом, образующимся при испарении природных вод.

Проблема метасоматических изменений в эвапоритах не ограничи
вается взаимосвязью между гипсом и ангидритом. Она включает зам е
щение карбонатных пород ангидритом и сульфатных пород — галитом 
и полигалитом. Много сложных схем последовательных замещений было 
разработано и обобщено в работах Стюарта [275].

Галит, или каменная соль, представляет собой массивный, крупно
кристаллический материал без отдельностей; в некоторых отложениях он 
слоистый. Слои соли мощностью несколько сантиметров разделены 
пропластками ангидрита и доломита. В некоторых случаях слои темной 
соли чередуются со слоями белой соли; в других случаях непрозрачная 
соль переслаивается с прозрачной. Темная соль содержит большое ко
личество включений ангидрита; непрозрачная — характеризуется оби
лием жидкостных включений. Кристаллы соли могут представлять со
бой четко очерченные кубы; в других случаях кристаллы воронкообраз
ные. Согласно Деллвигу [67], воронкообразные кристаллы были образо
ваны на поверхности рассола, тогда как кубические кристаллы обра
зуются на границе раздела между скоплениями соли и перекрывающим 
рассолом.
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Изучение жидкостных включений и пузырьков, содержащихся в со
л я х  Салина, штат Мичиган, указывает на температуру кристаллизации 
от 32 до 48,4° С [67]. Поскольку эти определения были установлены 
только для включений в кристаллах, образованных предположительно 
на поверхности рассола, они показательны только для температуры, 
достигнутой таким поверхностным слоем, который может быть распо
ложен значительно выше, чем вся масса рассола.

Соль — это порода, которая может приобрести текучесть при отно
сительно низких температурах и давлениях. Соли из глубоко погребен
ных горизонтов могут подниматься как в виде штока протыкания, так 
и соляного «купола» (см. рис. 5-14). Боковые породы прорываются 
■солыо и могут быть разорваны и сдвинуты. Соляные купола распрост
ранены на побережье Мексиканского залива, в штатах Техас и Луизи
ана, а такж е известны в ГДР, ФРГ, СССР и Иране. Внедрение соли 
представляет собой круглое образование, диаметр которого составляет 
обычно от 0,8 до 3,2 км, и характеризуется почти вертикальной осью. 
Его верхушка, преимущественно плоская или куполообразная, перекры
вается «кэпроком», мощность которого может превышать 30 м и кото
рый состоит из известняка, гипса и ангидрита [32, 111]. В толщах соли 
развита сложная система крупно- и мелкомасштабных складок течения, 
линейность и подобные особенности, вызванные направленным вверх 
течением соли [14].

Хотя для объяснения возникновения соляных куполов было выд
винуто несколько теорий, в настоящее время их рассматривают преи
мущественно как интрузивные соляные тела. Следовательно, они яв
ляю тся тектоническими структурами, и детальное рассмотрение их 
здесь неуместно. Мы рекомендуем обширную литературу, посвящен
ную этим интересным и промышленно важным структурам [217].

Эвапориты ассоциируют с такими осадками, как глинистые слан
цы и доломиты. Ассоциация с красноцветными пластами встречается 
'часто, но не является универсальной. Многие эвапориты переслаива
ются с карбонатными породами или залегаю т на них. Доломит пред
ставлен чаще, чем известняк. В некоторых разрезах он заметно бурый, 
вероятно, из-за присутствия битуминозного вещества и тонкослоистый. 
Порода может иметь плохой запах, хотя макроскопические окамене
лости встречаются очень редко. Ангидрит широко распространен в до
ломитах и местами составляет большую часть породы. Весьма веро
ятно, что эти доломиты являются химически осажденными [263]. Во 
многих местах ангидрит невозможно заметить, поскольку он был за
мещен и в настоящее время присутствует в виде псевдоморфоз каль
цита по ангидритовым кристаллам или в виде кальцитизированных 
желваков в известняках. Этот процесс кальцитизации может происхо
дить в большом масштабе.

Глинистые сланцы такж е присутствуют вместе с ангидритом и 
солыо и могут переслаиваться с ними. Часто встречаются кососекущие 
жилы гипса.

Отсутствие макроскопических окаменелостей в эвапоритах и свя
занных с ними породах является почти всеобщим, хотя существуют 
и характерные исключения. Отсутствие их неудивительно, если учесть 
высокую соленость вод, в которых кристаллизуются отложения. Была 
отмечена связь битума с эвапоритами. Битум, присутствующий в со
седних с ангидритами доломитах, иногда образует слоистость в самом 
ангидрите и может быть обнаружен в виде включений в кристаллах
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соли. Своим происхождением он, возможно, обязан планктонным ор
ганизмам, занесенным в залив или лагуну с высокой соленостью из 
открытого океана.

Распространение эвапоритов

Эвапориты известны на всех континентах, за  исключением, мо
жет быть, Антарктиды, и во всех геологических системах, включая 
даже докембрий. Их распределение во времени и в пространстве было 
кратко обобщено в работах Козари, Д анлэпа  и Хамфри [172] для 
всего мира, а более детально для США Крамбейном [175] и совсем 
недавно для морских эвапоритов Стюартом [275]. Крэмером [59] 
была составлена библиография из более чем 700 работ, посвященных 
эвапоритам.

Коротко отметим, что 1 / 4  суши покрыта эвапоритами, в 60% слу
чаев эвапоритовый разрез содержит хлориды; фактически все они 
расположены во внутрикратонных бассейнах и только немногие — 
в геосинклиналях. Большинство из них залегает в Северном полуша
рии и многие ассоциируют с нефтегазоносными осадками. Больш ая 
часть их относится к кембрийскому и более позднему времени. Неко
торым площадям свойственна склонность к эвапоритовому осадкона- 
коплению. В регионе Персидского залива, например, известны эвапо
риты позднедокембрийского, кембрийского, юрского и третичного воз
растов [276]. Они относятся к наиболее известным эвапоритам в мире. 
К другим хорошо известным отложениям относятся отложения цех- 
штейна (пермь) в Северо-Западной Европе, отложения силурийских 
соленосных бассейнов штатов Нью-Йорк и Мичиган и отложения об
ширного пермского соляного бассейна в Западном Техасе и Нью- 
Мексико. Д л я  получения более детальной информации относительно 
эвапоритовых отложений мира отсылаем к трудам М еждународного 
симпозиума по солям [210] и к монографии Лётце [190].

Эвагюриты Салина (силур) занимают около 25900 км2 в зап ад 
ной части штата Нью-Йорк, в штате Пенсильвания, в Восточном 
Огайо и на севере Западной Виргинии [5]. Известны отдельные плас
ты мощностью 12,2—24,4 м. Сообщалось, что в одном из разрезов в. 
интервале глубин 580—952 м залегаю т семь солевых пластов, кото
рые переслаиваются с глинистыми сланцами, и их общая мощность, 
достигает 76 м. Соль и гипс возраста Салина такж е известны в бас
сейне Мичигана и соседних участках Онтарио [67, 68]. М аксимальная 
суммарная мощность соляных пластов в Мичигане превышает 488 м.

Наиболее эффектными отложениями эвапоритов является форма
ция Кастиль (пермь), которая охватывает площадь приблизительно 
322 км в диаметре и занимает Техас, Нью-Мексико и соседние участ
ки Мексики. Более 95% формации состоит из солей, отложившихся 
при испарении рассолов [174]. Формации Кастиль и Саладо имеют 
максимальную мощность около 1220 м, из которых 360—457 м при
ходится на слоистый ангидрит. Таким образом, это одно из наиболее 
мощных известных эвапоритовых отложений в мире. Нижняя часть 
представлена преимущественно тонкослоистым ангидритом (см. 
рис. 11-33); толщина прослоев составляет в среднем 1,6 мм. Тонкая, 
коричневая, богатая битумом, пленка отделяет слои один от другого. 
Адден [310] интерпретирует слоистость как годовые или сезонные 
слои и считает, что осаждение слоистого ангидрита продолжалось бо
лее 306 000 лет. Отдельные слои коррелируются на расстоянии до
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113 км [7]. Вблизи выходов на поверхность ангидрит превращен в 
гипс. Верхняя часть разреза представлена преимущественно галитом, 
хотя здесь присутствуют некоторые калийсодержащие соли, главным 
образом полигалит, C a2K2M g (S 0 4) ^ Н г О ,  а такж е переслаиваю
щиеся гипсовые пласты. Соотношение галита и гипса составляет 1:4, 
вместо соотношения 30:1, которое должно было бы наблюдаться в 
случае, если отложения были бы образованы в условиях простой изо
ляции и испарения морской воды.

Пермский эвапоритовый бассейн в Северо-Западной Европе охва
ты вает большую часть акватории Северного моря и прилегающих к 
нему участков суши, включая северо-восточную часть Англии, боль
шую часть Дании и Нидерландов, север Германской равнины и ее 
продолжение на территорию Польши и далее. Пермские породы дан
ного бассейна, перекрытые более молодыми пластами, отличаются 
развитием эвапоритов, особенно в верхней части цехштейна. Пермский 
разрез перекрывается пестрыми песчаниками и раковистыми извест
няками триаса; эвапориты присутствуют как в раковинном известня
ке, так и в перекрывающих юрских отложениях [33]. Эвапориты цех
штейна занимают площадь по меньшей мере 250 000 км2 и в регионе 
Ш тасфурта, в ГДР, мощность их превышает 1000 м. Отложения гипса 
и ангидрита мощные и широко распространены: они простираются на 
несколько километров в пределах цехштейна; более растворимые эва
пориты обнаружены ближе к центру бассейна, особенно в районе 
Ш тасфурта, где их разрабаты ваю т с целью получения калия. В мес
тах  наибольшей мощности галита отмечены проявления движения 
соли и диапировые интрузии. Р азрез цехштейна представлен рядом 
эвапоритовых циклов (четырех в Г Д Р ) ,  которые начинаются с карбо
натов, за ними следует ангидрит, в свою очередь перекрывающийся 
галитом (и в некоторых участках солями калия).  Их стратиграфия, 
петрология и геохимия описаны во многих работах [190, 242, 179, 272, 
273, 274].

Происхождение эвапоритов
Все солевые отложения образуются при испарении рассолов. Пер

воначальным источником таких рассолов является главным образом 
морская вода. Рассол может образовываться непосредственно из морс
кой воды при испарении ее в полуизолированном или полностью изс- 
лированном рукаве моря в аридном регионе. Р апа  может формиро
ваться во внутренних бассейнах засушливых регионов, куда поступа
ют воды, которые привносят соль из реликтовых вод морских осадков 
(«ископаемой» морской воды или захваченного рассола),  соль, раст
воренную в более древних соляных пластах, или, как  считают неко
торые современные исследователи, из переносимых по воздуху внутрь 
континента частиц соли, образовавшихся из брызг океана [31].

Испарение морской воды и последовавшая за ней кристаллизация 
были изучены экспериментально. Морская вода содержит около 
3,5 вес.% растворенного твердого вещества, около 4/s которого пред
ставлена хлористым натрием. Средний состав этих материалов приве
ден в табл. 11-8.

Эксперименты Узильо [312] показали, что, когда в результате ис
парения первоначальный объем морской воды уменьшается наполови
ну, осаждается небольшое количество окиси железа и СаСОэ. Когда 
объем составляет 0,2 от первоначального объема морской воды, фор
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мируется гипс. При уменьшении первоначального объема приблизи
тельно до 0,1 начинает кристаллизоваться NaCl. Дальнейшее сокра
щение объема приводит к появлению сульфатов и хлоридов магния и, 
наконец, к образованию N aB r и КС1.

Несмотря на то что порядок кристаллизации, наблюдавшийся 
Узильо, согласуется в общих чертах с последовательностью, х ар ак
терной для некоторых соляных отложений [256], известно много ис
ключений. Т акж е известно много минералов, входящих в состав со
ляных пластов, которые не обнаружены в экспериментально получен
ных остатках. Кристаллизация рассолов — это очень сложный процесс,

Т а б л и ц а  11-8
Состав солей океанов. По [55]

Соль Содержание, % Соль Содержание, %

NaCl 77,76 K>S 04 2 ,45
M g C l2 10,88 СаСОэ 0 ,3 5
M g S 0 4 4,74 M g B r2 0,22-
C a S 0 4 3 ,60 ----------------------------

С у м м а 1С0,00

и он зависит не только от растворимости входящих в их состав солей, 
но также и от концентрации присутствующих солей и температуры.

Д л я  более детального ознакомления фазовых взаимодействий от
сылаем в обзору Стюарта [275] по кристаллизации хлоридных рас
солов и к работе Югстера и Смита [88] по кристаллизации рассолов, 
полученных из обогащенных карбонатом вод.

Если осядет вся соль в 305-метровом столбе морской воды, то об
разуется отложение мощностью 4,6 м, в котором 0,15 м будет состав
лять сульфат кальция, 3,6 м — хлористый натрий и оставшиеся 0,8 м 
придется на соли, содержащие калий и магний. Д л я  образования от
ложений мощностью 100 м потребуется испарение огромного объема 
воды. Однако глубинная вода в расчет не принимается. Действитель
но, участие глубинных вод вряд ли возможно, на что указывает ассо
циация многих солевых пластов со строматолитовыми текстурами, 
растрескиванием ила и т. п. Насколько известно, все современные эва- 
пориты имеют очень мелководное происхождение. Однако Ш мальз 
[256] представил неоспоримые аргументы в пользу глубоководного 
происхождения некоторых древних эвапоритов.

Если осаждение было доведено до завершения, то порядок на
пластования солей должен быть приблизительно тем же, что и у 
Узильо, и они должны быть примерно в тех же пропорциях, в кото
рых они присутствуют в морской воде. Кроме того, если соль начала 
осаждаться, то ее кристаллизация долж на дойти до конечной стадии, 
в противном случае она вступает в реакцию с остаточной жидкостью 
и образует различные твердые фазы. Ввиду того, что многим эвапо- 
ритовым отложениям свойственны существенные отклонения от выше
упомянутых норм, можно заключить, что простого испарения морской 
воды не происходит, и либо материнский рассол не образовывался из 
морской воды, либо испарение происходило в особых условиях, кото
рые объясняют эти аномалии.
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Подробное рассмотрение вопроса об осаждении если различного 
происхождения приведено в работах Грабау [119] и Л ётца [190]. Бо
лее сж атая  и более современная сводка представлена Стюартом [275]. 
В настоящее время две школы рассматривают происхождение эвапо
ритов в геологическом разрезе. Одни предполагают, что отложения 
образовались из значительной, более или менее постоянной устойчи
вой массы рассола — соляного озера или пересыщенного солью рукава 
моря. Другие считают, что соли отложились из приповерхностных рас
солов, достигших поверхности плайи или себхи в результате явления 
капиллярности, и что масса воды, если она имела место, была в луч
шем случае мелкой и существовала короткое время.

Д ля  того чтобы объяснить мощные отложения соли, Оксениус 
[225] выдвинул свою «теорию баров». Согласно его концепции, по
стоянная отмель или бар отсекает лагуну от океана, оставляя узкий 
канал, через который может проникать морская вода, восполняющая 
обусловленные испарением потери, и через который практически не 
происходит оттока. По мере того, как все больше соли привносится в 
лагуну, соленость увеличивается до тех пор, пока не начнется отложе
ние соли. Этот процесс будет происходить пока существует канал, 
достаточно мелкий, чтобы препятствовать утечке плотных придонных 
рассолов. Моделью данной теории являлся залив Кара-Богаз-Гол у 
восточного побережья Каспийского моря.

Необходимы некоторые дополнения теории ограниченного бассей
на для объяснения стратиграфических особенностей различных соля
ных скоплений. Гипотеза множественных бассейнов [30], например, 
предполагает наличие непрерывного ряда соединенных бассейнов. 
Воды проходят через следующие один за другим бассейны и постепен
но становятся более солеными. Вероятно, во втором или третьем бас
сейне может осаждаться галит без осаждения гипса и ангидрита в 
основании. Поскольку эта гипотеза предусматривает сложный харак
тер бассейнов и концентраций, она выглядит недостаточно правдопо
добной. Избирательно кристаллизация может происходить более 
просто. Кинг [169], например, предложил остроумное объяснение для 
мощных отложений ангидрита в формации Кастиль (пермь) в Техасе 
и Ныо-Мексико. Он допускал отложение в полуизолированном море, 
в которое обычная морская вода проникает через частично ограни
ченный канал. Концентрированный рассол моря Кастиль, по-видимому, 
погружался на дно и частично возвращ ался в результате оттока че
рез проницаемый барьер в море. Достигнутый уровень солености был 
достаточным для осаждения сульфата кальция, но не хлорида натрия. 
Первично осажденным должен быть гипс, но Кинг считал, что стадия 
ангидрита должна быть достигнута примерно за */юоо периода на
копления отложений Кастиль (температуру принимаем равной 30°С). 
Считается необходимым испарение 290 см3 воды для обеспечения наб
людаемого ежегодного прироста ангидрита. Подсчеты показывают, 
что объем притока н оттока относится 10:1. Это равновесие должно 
привести к осаждению ангидрита с относительно небольшим количест
вом галита и должно допустить вынос из бассейна более раство
римых солей и возвращение их в море. Современные океанографи
ческие исследования циркуляции в частично ограниченных лагунах 
или заливах подтверждают теорию привноса-выноса [259].

Д ля объяснения происхождения многих эвапоритовых отложений 
в геологическом разрезе в настоящее время применяют модель себхи. 
Боселлини и Харди [26], например, относят эвапоритовые фации фор
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мации Беллерофон (верхняя пермь), на севере Италии, к обстановке, 
напоминающей современную себху. Около 40 регрессивных себховых 
циклов, мощность которых составляет в среднем 3 м, состоят из зем
листого доломита, переходящего вверх по разрезу в гипсоносный до
ломит, который в свою очередь перекрывается слоистым желваковым 
гипсом, покрытым массивным гипсом с «ячеистой» текстурой. Такие 
же циклические разрезы отмечались и в формации Бейбл (триас) в 
Доломитовых Альпах; в верхней формации Бурано, в Центральных 
Апеннинах; и в формации Норденшёльтбрин (мел) на Шпицбергене 
(Харди, 1972, персональное сообщение). Эвапоритовые отложения де
вонского возраста в южной части Альберты и в Саскачеване, Канада, 
такж е демонстрируют себховые циклы, и, следовательно, их можно 
рассматривать как отложения себхи, неоднократно выходившие на 
поверхность [101]. Таким же образом были объяснены даж е отложе
ния галита [264].

Считается, что подобным образом накопились серии Солфпфера 
(верхний миоцен) в Сицилии, которые были отложены в очень мелко
водной прибрежной лагуне или в условиях себхи [135].

Некоторые отложения гипса образуются в результате реакции 
сульфатсодержащих вод с известняками. Окисление пирита, особенно’ 
пирита черных сланцев, приводит к образованию большого количест
ва кислых сульфатных вод, которые реагируют с известняком и прев
ращают значительную часть его в гипс. Эти отложения не являются, 
конечно, эвапоритами и обычно имеют небольшой объем и носят мест
ный характер.

Гипс обнаружен в некоторых местах в виде гипсита, который 
представляет собой гипсовую землю. Этот материал составляет вы- 
ветрелые выцветы, обнаруженные только в засушливых регионах, р ас
положенных на выходах гипса или гипссодержащих пластов. М естами 
он является источником гипса.

Углеродсодержащие осадки

Введение
Органические компоненты живой материи .подвергаются окисле

нию и превращаются в С 0 2 и воду. Это окисление, или «медленное 
сгорание», не прекращается со смертью организма, а заменяется бак
териологическим разложением или прямым окислением. В зависимос
ти от места скопления и количества имеющегося кислорода, органиче
ские остатки подвергаются только частичному или неполному окисле
нию, известному как гумификация, или гниение. Такие не полностью 
окисленные продукты представлены метаном (С Н 4), окисью углерода 
(СО), водородом (Н 2) и т. д. Эти газообразные вещества улетучива
ются, но некоторые из частично разложившихся твердых органических 
остатков погребены и сохранились в литосфере, где с ними происхо
дят дальнейшие изменения.

Органическое вещество, которое избегнет полного разложения и 
подвергнется погребению, становится компонентом накапливающегося 
осадка. Процентное содержание органического вещества, накапливаю
щегося таким образом, варьирует в широких пределах. Согласно Трас
ку [298], немногие типично морские осадки содержат более 10%, и 
лишь некоторые осадки содержат менее 0,5% органического вещества. 
Среднее количество органики в прибрежных осадках составляет око
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ло 2,5%, а для осадков открытого океана — около 1,0%. Поскольку 
около 50—60% органического вещества представлено углеродом, сред
нее содержание органического углерода в прибрежных морских осад
ках, таким образом, составляет около 1,5%. Древние отложения так 
же содержат углеродсодержащие остатки. К ак правило, глинистые 
сланцы содержат почти в два раза  больше органического вещества, 
чем песчанистые сланцы или алевролиты, которые, в свою очередь, со
держ ат его вдвое больше, чем тонкозернистые песчаники. Средний 
глинистый сланец содержит 2,1% органического вещества; средние

известняки содержат око
ло 0,29%; средние песча
н и к и — около 0,05% [66]. 
Н а основании исследова
ния 25 000 образцов по
казано [299], что содер
жание органики в неко
торых формациях превы
шало 4% и что общее 
среднее содержание со
ставляло 1,5% (эквива
лентное 1% углерода). 
Однако даж е  при таком 
малом содержании угле
рода общее количество 
органического углерода, 
поглощенного осадками, 
очень велико. Если при
нять 1 % за среднюю ве
личину и если общая мас
са осадков составляет 
480-1015т [233], то коли

чество погребенного органического углерода составит 4,8 -1015 т. Это ко
личество в 500 раз превышает содержание его в углях (6 -1012 т).

Углеродсодержащие остатки, в основном лишенные обычных 
детритовых осадков, накапливаются в других местах. К  таким отло
жениям относятся торф в современных условиях и его «ископаемый» 
эквивалент в древних разрезах — уголь. Хотя эти и родственные им 
материалы представляют большую ценность для человека, они состав
ляю т лишь незначительную часть известных горных пород и, как  от
мечалось выше, лишь небольшую часть от общего количества «иско
паемого» углерода. Толща осадков 1000 м мощности содержит столько 
органического вещества, что из него можно составить пласт мощ
ностью 20 м. Однако на каждые 1000 м отложившегося осадка при
ходится лишь 5 см угля.

Первичным источником органического вещества, которое факти
чески служит основой углеродсодержащего остатка в осадках, явля
ется двуокись углерода атмосферы. Это вещество путем фотосинтеза 
зеленых растений преобразуется в сложные органические соединения, 
которые, как отмечалось, частично разрушаются метаболическими 
процессами (дыхательный газообмен), частично гнилостными процес
сами и частично быстрым сжиганием огнем (рис. 11-35). Те орга
нические соединения, которые избежали полного разложения, пог
ребены в осадках или в редких случаях образуют осадочное отло
жение, в котором нет минерального вещества (уголь или битум). Оче

Рис. 11-35. Ц и кл  двуокиси углерода. П о  Г олдш м и д
т у  [1933]
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видно, подобное улавливание органического углерода в литосфере 
привело бы к постепенному истощению запасов С 0 2 в атмосфере и 
гидросфере, если бы С 0 2 в систему не поступало дополнительно. Эти 
дополнения обеспечиваются главным образом вулканическими процес
сами, в результате дегазации С 0 2 поступает из земной мантии [248].

Природа и форма органических остаточных образований

Стойкость органических материалов к разложению различна 
[297]. Наиболее чувствительны к распаду протеины, сахара, крахм а
лы н другие пищевые материалы. Ц еллю лоза и жиры разлагаю тся 
не так быстро; янтарь, полиплакофоры некоторых брахиопод и другие 
формы организмов, смола и парафины сохраняются д аж е в породах 
кембрийского возраста. Распад  растительных тканей происходит весь
ма избирательно и изучен недостаточно [15].

В настоящее время органические остатки накапливаются в форме 
гумуса, торфа п сапропеля [234].

Гумус представляет собой скопление органических остатков в са 
мой верхней части литосферы, в основном в почве. Чащ е всего эта 
форма аккумуляции подвергается окислению. Поэтому в обычной поч
ве гумус состоит из вновь поступающего органического вещества и 
большого числа соединений, представляющих различные стадии распа
да. Некоторые промежуточные продукты, так называемые гумидные 
кислоты, очень активны. Фактически эти кислоты представляют собой 
коллоидный комплекс, способный поглощать катионы из раствора. 
Если полуторные окиси и растворенный гумус приготовить в опреде
ленных пропорциях, то образуются смешанные растворы. Если изме
нить пропорции, то образуются коагуляты гумуса с гидратированны
ми окислами железа и алюминия.

Условия, благоприятные для образования т о р ф а ,  почти повсю
ду связаны с пресноводными болотами. Содержание органического 
вещества в данном осадке может составлять 70—90% всего объема 
отложения. Минеральные компоненты отсутствуют. Отложение торфа 
происходит там, где идет быстрый рост и размножение растений, чрез
мерное развитие органических соединений, которые с трудом распа
даются и создают такие условия в среде, в которых жизнедеятель
ность микроорганизмов сведена к минимуму или полностью угасла. 
Растения обладают различной торфообразующей способностью. Тор- 
фообразование обусловлено разложением камыша, осоки, хвоща 
(E qu ise t um), различных древесных растений — особенно определен
ных видов сосны (P in u s ), березы (B etu la ), черной ольхи (A l n u s ) и 
ели (Picea) — и наиболее важных для торфообразования — торфяных 
мхов (Sp h a g n u m  и Ни рпи т) .

Скопления торфяного мха могут иметь мощность несколько мет
ров м простираться на многие квадратные километры. Они гидроско- 
пичны и поглощают в 14 раз больше воды, чем их собственный объем. 
Торфяные мхи удовлетворяют условиям торфонакопления, потому что 
они быстро растут и состоят в основном из целлюлозы и парафи
новых веществ с небольшим количеством протеина. Органические 
кислоты, образованные в результате гнилостного разложения, не мо
гут получить оснований для нейтрализации; в результате кислотность 
препятствует появлению микроорганизмов.

В современном мире накопление торфа наиболее интенсивно в се
верных широтах и связано с обширными пресноводными болотами.
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В Канаде они известны по названием м а с к е т о в  [237], и лишь в 
Канаде эти болота занимают площадь около 1 295 000 км2. В настоя
щее время торф такж е образуется в прибрежных мангровых болотах и 
в болотах, затапливаемых солоноватой или морской водой [269].

С а п р о п е л ь  представляет собой ил, богатый или полностью/ 
состоящий из органических соединений, которые накапливаются на 
дне различных водных бассейнов: озер, лагун, эстуариев и т. п. Остат
ки фито- и зоопланктона богаче жировыми и протеиновыми вещест
вами, чем торф. Следовательно, распад (гниение) происходит при не-

Эоопланнтон -*------------------------Ф итопланктон

Д е т р и т  Морская вода Атмосфера (COj)

t Бентосная флораБентосная фауна —

Осадок(С)

Рис. 11-36. С вязь углерода, организмов и морских осад
ков. Нектон — активно плаваю щ ие поверхностные формы 
организмов; планктон — пассивные поверхностные формы 
организмов; бентос — формы организмов, ж ивущ ие на дне

большом количестве кислорода. Образуются различные типы углево
дородов наряду с восстановленными формами железа (углекислое и 
сернистое железо). Постепенная аккумуляция сапропеля контролиру
ется в значительной мере быстрым размножением организмов, обес
печивающих этот процесс (рис. 11-36). Свободные органические кис
лоты отсутствуют, потому что среда в основном нейтральная. В подоб
ных накоплениях могут быть, а могут и не быть значительные примеси 
минерального вещества.

Классификация углеродсодержащих осадков

Органические остатки, накапливающиеся в виде осадков, бывают 
двух основных типов — торфяные или гумусовые, которые при захо
ронении приводят к образованию различных форм угля (гумусовых 
или древесных углей), и сапропелевые вещества, которые ведут к об
разованию сапропелевых углей (кеннельского и богхеда). Там, где

Пелит органические остатки смешива
ются с минеральным веществом,, 
образуются нечистые угли раз
личных типов. Нечистый гумусо
вый уголь является зольным уг
лем. Сапропелиты, такие как го- 
рючне сланцы, обогащены са-

Рис. 11-37. К лассификация и номенкла 
тура  углеродсодержащ их осадков (ис
точник неизвестен).
1 — глинистый сланец; 2 — черный сланец; 3 — 
зольны й уголь; 4 — горючий сланец; 5 — кен- 
нельский сланец; 6 — богхед-кеннельский сла
нец; 7 — угольные пласты ; 8 — кеннель; 2 — 
ботхед-кеннель; 10 — асф альт; / /  — асф альтит 
и нефть.
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пропелевыми остатками (рис. 11-37). Черные сланцы являются 
углистыми сланцами, содержание углерода в которых выше сред
него. Д а ж е  обычные сланцы, содержащие обычные органические 
компоненты, могут в определенных геологических условиях продуци
ровать органические флюиды (нефть и природный газ) ,  которые миг
рируют из пластов источника в благоприятные геологические ловушки 
и накапливаются там, образуя нефтяные залежи. Потеря более лету
чих компонентов нефти ведет к образованию отложений твердого ас
ф альта  (асфальтит, юинтаит и т. д.).

Ископаемые угли

Ввиду большой важности угля как  энергетического сырья в з а 
падном мире большое количество работ было написано об его свойст
вах, условиях залегания, происхождении, добыче и использовании. 
Среди наиболее фундаментальных трудов об угле можно назвать р а 
боты Мура [215], Рейстрика и М арш алла [238], Томкейеффа [297].

Общая характеристика и классификация. Уголь является горючим 
непрозрачным (исключение представляют только очень тонкие плас
тинки) некристаллическим твердым веществом, окраска которого 
варьирует от бурой до черной. Он может быть тусклым и блестящим, 
имеет малую плотность (от 1,0 до 1,8). Твердость изменяется в преде
лах от 0,5 до 2,5. Он хрупок и имеет неровный, занозистый или рако
вистый излом. Эти свойства изменяются в зависимости от типа или 
класса угля.

Уголь классифицируется по классам (м аркам ) и в зависимости 
от физического состава. Первая классификация предшествует второй 
и прежде всего базируется на степени метаморфизма угля: эту клас
сификацию в основном используют при торговле углем. Вторая клас
сификация является биопетрологической и основывается в значитель
ной степени на микроскопическом изучении угля.

Классы угля зависят от сте- 20%н
пени углефикации. Они более 

или менее произвольны. Помимо 
■общих свойств используются 
тщательно отобранные химиче
ские критерии, которые характе
ризуют каждый класс (рис. 11-38).
Обычно выделяют следующие 
классы угля: 1) бурые угли, или 
Л И Г Н И Т Ы,  2) суббитуминозные, Рис. 11-38. Р я д  угля. По [54].
3) битуминозные, 4) ПОЛубиту-Э  Н — древесина; 2 —торф ; 3 — лигнит; 4 - б и т у м и -  

минозные, 5) полуантрацитовы е^3ноэный уголь: 5“ автрацитовый уголь 
и 6) антрацитовые. Кроме то
го, выделяют некоторые другие типы углей, не входящие в обычный 
углефикационный ряд. К  ним относятся кеннельские и зольные угли.

Б у р ы й  у г о л ь ,  и л и  л и г н и т ,  является низшим членом углефи
кационного ряда. Он имеет бурый, буровато-черный и редко черный 
цвет; обычно сохраняет структуру первичной древесины; содержит мно
го влаги; характеризуется низкой теплотворной способностью и плохо 
высыхает. Он быстро сгорает с дымящимся пламенем. Большая часть 
лигнитов имеет меловой или более молодой возраст.

Б и т у м и н о з н ы й  у г о л ь  характеризуется более высокой сте
пенью углефикации, т. е. содержит более высокий процент углерода и
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меньше воды. Он легко горит и при выходе на поверхность не так л ы 
ко распадается. Большинство битуминозных углей имеет тонкую полос
чатость, образующуюся в результате переслаивания блестящих и туск
лых пластов угля (рис. 11-39).

А н т р а ц и т о в ы й  у г о л ь  характеризуется ярким, почти полуме- 
таллическим блеском и раковистым изломом. У него высокое содерж а
ние связанного углерода (беззольной части кокса) и низкое — летучих 
углеводородов. Он горит не так  быстро, как  более низкосортные виды 
угля, и сгорание происходит с небольшим пламенем, которое дает много 
тепла и мало дымит. У него довольно большая зольность.

Рис. 11-39. Слоистый битуминозный уголь, пласт №  6, округ Франклин, Иллинойс 
[270]. Близок к натуральному размеру.
О братите внимание н а  переслаивание стекловидного блестящ его угля  (витрен) и тонкослоистого
у г л я  ( к л а р е н )

Рис. 11-40. Массивный кеннельский уголь. О бразец  почти в натуральную  величи
ну [270].
О братите внимание на глы бовое строение, раковисты й излом и отсутствие слоистости

Суббитуминозные, полубитуминозные и полуантрацитовые угли — 
переходные типы угля.

К е н н е л ь с к и й  у г о л ь  является неслоистым углем, черным, би
туминозного типа с раковистым изломом (рис. 11-40). Он сгорает быст
ро, образуя длинное дымное пламя. Характеризуется высоким содер
жанием летучих компонентов.

З о л ь н ы й  у г о л ь  содержит большое количество примесей, харак
теризуется высоким процентным содержанием (33% или более) золы.

Термин г р а ф и т о и д  применяется к углям, метаморфизованным 
сильнее антрацита.

Химический состав угля. Уголь состоит главным образом из угле
рода, водорода и кислорода. Азот и сера содержатся в меньшем коли
честве. Минеральное вещество ( з о л а ) — переменный компонент. Содер
жание главных компонентов изменяется в зависимости от класса угля. 
Изменение основных компонентов — углерода, азота, водорода и кисло
рода, начиная с древесины и кончая антрацитом, представлено в 
табл. 11-9.

560



Содержание водорода, азота и кислорода на 100 частей углерода, 
показано в табл. 11-10.

Очень наглядно постоянное уменьшение содержания водорода и 
кислорода при переходе от торфа к различным классам угля. Более то
го, пропорциональное уменьшение содержания кислорода больше, чем 
водорода. В целлюлозе (С6Н ю 0 5) эти два элемента существуют точно 
в таких ж е  пропорциях, как и в воде (1:8). В древесине водород нахо
дится в избытке, превосходя это отношение (1:7), и избыток постоянно 
увеличивается до тех пор, пока соотношение в антраците не становится 
равным приблизительно 1:1. Изменение состава (основывающееся на 
данных табл. 11-9) показано на рисунке 11-38.

Т а б л и ц а  11-9'
Средний состав древесины, торфа и углей. По [54]

Углерод Водород Азот Кислород

Древесина 49,64 6 ,23 0 ,92 43,20
Торф 55,44 6 ,28 1,72 36,56
Л игнит 72,95 5 ,2 4 1,31 20 ,50
Битуминозный уголь 84,24 5 ,55 1,52 8 ,6 9
Антрацит 93,50 2,81 0 ,97 2,72

Т а б л и ц а  11-10
Относительное содерж ание компонентов древесины, торфа и углей. По [54]

Углерод Водород Азот Кислород

Древесина 100 12,5 1,8 8 7 ,0
Торф 100 . п . з ! 3 ,5 6 4 ,9
Лигнит 100 7 ,2 I 1 ,8 i 28, 1
Битуминозный уголь 100 6 ,6 ! 1,8 10,3
Антрацит 100 3 ,0 1 .3 1 2 ,9

Компоненты угля. Существует два научных направления в облас-
ти номенклатуры и классификации компонентов угля: американское и 
британское. Американская номенклатура [295] является ботанической 
и генетической и может быть применена только после микроскопических 
исследований. Британская классификация, или классификация Стопса 
[278], является преимущественно мегаскопической и описательной и, 
следовательно, применима для макроскопических образцов. К аж д ая  из 
этих систем имеет своих сторонников; были предприняты попытки при
мирить или скомбинировать эти схемы и создать приемлемый междуна
родный стандарт (обзор материалов по данному вопросу приведен в ря
де работ [39, 40, 63, 207]) .  Результатом является классификация Стоп
с а — Хирленда (табл. 11-11).

В любом образце обычного битуминозного угля можно видеть нево
оруженным глазом три или четыре разновидности угля. Каждый тип 
характеризуется своими особенностями. Эти компоненты, которые в той 
или иной степени объединены в полосы, являются составными частями 
угля и обозначаются как витрен, кларен,дю рен и фюзен (см. рис. 11-39).

В и т р е н образует тонкие горизонтальные слои до 20 мм.
Это блестящий стекловидный, похожий на вулканическое стекло, 

агатоподобный уголь, переслаивающийся с более мощными пропласт-
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ками углей другого типа. Витрен хрупкий, имеет раковистый излом и 
гладкий на ощупь. При исследовании невооруженным глазом он выгля
дит однородным и бесструктурным (эувитрен). В других случаях он 
проявляет «бороздчатость», характерную для растительных структур 
(провитрен).

К л а р е н  представляет собой уголь, пласты или полосы которого, 
в отличие от витрена характеризуются слоистостью. Он имеет гладкий 
излом, характеризуется блестящим или сверкающим блеском и особен
но отличается своим шелковистым видом, который является результа
том мельчайшей слоистости. Шелковистый блеск кларена — отличи
тельная черта по сравнению с гладким блеском витрена в том же угле.

Т а б л и ц а  11-11

Классификация составных частей угля. По Маршаллу

Типы пород М ацералы Примечания

Витрен Витринит
\ Коллинит По ж еланию  м ож но подразделять

Телинит По желанию  м ож ет  подразделяться 
в зависимости от типа раститель
ности

Полуфюзенит П ромежуточный м еж ду  витринитом и

Фюзен
фюзенитом

Фюзенит Н епрозрачная ячеистая ткань
Микринит Спсгри нит Непрозрачный «остаток»
Экзинит Кутинит Споровый материал

Кларен
Кутикуловые материалы

— Витринит с некоторым количеством
Дюрен

—
экзинита и других материалов 
Преимущественно микринит с экзи- 
нитом

Д  ю р е н представляет собой матовый уголь, для которого харак
терно отсутствие блеска, тусклый или землистый вид и черный ичи 
свинцово-серый цвет. Залегает  в виде твердых слоев, которые обладают 
твердым плотным строением. Внутренняя слоистость обычно отсутст
вует.

Ф ю з е н, или «минеральный древесный уголь», легко определяется 
по его сходству с обычным древесным углем. Если фюзен не минерали
зован, то он очень рыхлый и высокопористый. В некоторых случаях по
ры заполнены кальцитом или пиритом. В шлифах непрозрачный, силь
ноячеистый (рис. 11-41). В образцах фюзен образует неправильные 
клинья, подходящие к плоскостям напластования под различными уг
лами.

Исследование под микроскопом приводит к уточнению и более 
дробному подразделению этих терминов, выделенных по макроскопиче
ским признакам (см. табл. 11-11). Типы угля считаются разновидностя
ми породы («литотипы»), сложенной мацералами (аналогами минералов 
неуглесодержащих пород ). М ацерал является органическим образова
нием, т. е. единичным обломком растительного остатка или материалом, 
образовавшимся из него. Основным мацералом витрена является виг -  
р и н и т ,  состоящий из коллинита и телинита. К о л л и  н и т  представ
ляет  собой бесструктурный, гелефицированный растительный остаток, 
тогда как т е л  и н и т  представлен полупрозрачным золотистым гелем, 
который частично сохраняет ячеистую структуру. Мацералы кларена и

562



дюрена относятся к группе л и п т и н и т а  пли э к з и  п и т а ,  которые 
представляют собой преимущественно более мелкие, более устойчивые 
обломки растений. Сюда ж е  входит а л ь г и н и т  (водорослевого проис
хождения), споринит (спорангии), р е з и н и т  (смола) и к у т и н и т  (из
мельченные обломки кутикул). Споры представляют собой желтые, по
лупрозрачные тела (во многих случаях разрушенные) как небольших, 
так и крупных споровых образований (микро- и мегаспор) (рис. 11-42). 
Резинит встречается в виде небольших изолированных полупрозрачных 
красноватых тел. Фюзен состоит из мацералов и н т е р т и н и т а ,  кото
рые включают м и к р и н и т ,  ф ю з е н и т  и с к л е р о т и н и т .  Микри-

Рис. 11-41. Фюзеи, пласт Арли. Атертон, Северный Манчестер, Англия. Без ан ал и за 
тора, Х 80

Рис. 11-42. Дюрен, Угольная толщ а Лоу-Мейн, Ноттингем, Англия. Без анал и зато 
ра, Х80.
П р е и м у щ е с т в е н н о  н е п р о з р а ч н ы й  а т т р и т  с м н о г о ч и с л е н н ы м и  р а з р у ш е н н ы м и  м е г а с п о р а м и

нит — непрозрачный остаток, является доминирующим компонентом 
дюрена, так же как и фюзена. Фюзенит — это углефицированные ячеи
стые образования, с непрозрачными стенками, характерными для фю
зена. Склеротинит образуется из склероции грибов.

Несколько типов битуминозного угля состоят из этих мацералов, 
представленных в различных пропорциях (см. табл. 11-11). Классифи
кация типов углей (литотипов) и их мацералов Стопса — Хирленда ос
новывается на результатах изучения битуминозных углей. Классифика
ция в меньшей степени подходит к бурым углям — особенно к мягким 
бурым углям, поэтому прилагаются усилия к разработке приемлемой 
системы для них [220] -

Тиссен и некоторые другие американские специалисты в области 
петрологии углей считают, что уголь состоит из двух основных компо
нентов, названных а н т р а к с и л о н о м  и а т т р и т о м .  Их соотноше
ние определяет вид угля. Блестящий (глянцевый) уголь состоит гл ав 
ным образом из антраксилона, тогда как матовый (тусклый или твер
дый) уголь состоит в основном из аттрита- По Тиссену, блестящие слои 
образовались преимущественно из древесных частей растений (антрак
силона). Более мощные слои представляют ветви или стволы деревьев;
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менее мощные — это более мелкие ветви или прутья. Кроме того, вы
деляется несколько типов антраксилона в зависимости от типа расте
ний, из которых они образовались. Антраксилон явно полупрозрачен. 
Аттритом, с другой стороны, называют все материалы, которые не яв
ляются антраксилоном. В отличие от антраксилона и фюзена, которые 
представляют собой массу объединенной растительной ткани, сохранив
шейся в целом виде и имеющей ячеистую структуру, аттрит является 
размягченным и разрушенным растительным материалом. Он матовый 
и полупрозрачный.

Согласно этой системе, распространенными типами угля являются 
блестящий уголь, полутвердый, твердый, кеннельский и богхед.

Под микроскопом витрен выглядит преимущественно антраксиль- 
ным; кларен состоит из полупрозрачного аттрита и тонких чешуек 
антраксилона. С другой стороны, дюрен выглядит состоящим в основ
ном из непрозрачного аттрита.

Угли кеннельский и богхед представляют собой чистые, плотные 
глыбовые угли с массивной текстурой и однородной тонкозернистой 
структурой. Обычно они серого или черного цвета, имеют жирный блеск 
и рельефный раковистый излом. Кеннельскому углю слоистость несвой
ственна. Под микроскопом кеннельский уголь выглядит состоящим поч
ти полностью из микрообломков спор смолы, древесных обломков и ма
тового аттрита. Богхед содержит большое количество маслянистых во
дорослей. Кеннельский уголь и богхед являются скорее сапропелевыми, 
чем гумусовыми углями-

Распространение залежей угля. Уголь является относительно ред
ким, хотя и широко распространенным типом породы. Он встречается в 
породах от раннепротерозойского до третичного возраста, но он не был 
достаточно распространенным до развития древесной растительности в 
девонском периоде. Все додевонские угли, по-видимому, сапропелевые и, 
вероятно, водорослевые. Одни из наиболее древних, если не самые древ
ние угли, обнаружены в аспидных сланцах Мичигам (докембрий), в 
округе Айрон, штат Мичиган. Этот уголь, возраст которого превышает 
1700 млн. лет и который переслаивается с аспидными сланцами, явля
ется антрацитовым (около 80% связанного углерода) и имеет высокую 
зольность. Вероятно, это водорослевой уголь [307].

Первые обширные залеж и угля имеют каменноугольный возраст. 
Однако даж е  в угленосной толще карбона уголь редко составляет бо
лее 1 или 2% от всего разреза. Мощность отдельных пластов угля из
меняется от толщины пленки до пластов мощностью более чем 122 м. 
Средняя мощность пласта составляет от 0,3 до 0,6 м. Пласты мощно
стью свыше 3 м обычно встречаются редко. П ласт Питсбург — один из 
наиболее выдержанных и наиболе продуктивных пластов на место
рождениях Центральных Аппалачей в Соединенных Штатах, он сохра
няет мощность от 1,8 до 3,0 м на большой площади. Угленосная толща 
исключительна по своему характеру и занимает территорию 56 980 км?. 
на западе Пенсильвании, в Западной Виргинии и Огайо и имеет при
годную для разработки мощность на площади в 15 540 км2. В любом уг
леносном разрезе, по-видимому, присутствуют многочисленные пласты 
как пригодные, так  и непригодные для разработки. В западной части 
Иллинойса в разрезе угленосной толщи насчитывается 18 пластов; на 
некоторых участках в Огайо и юго-западе Пенсильвании их насчиты
вается более 40; в Новой Ш отландии отмечено более 70 пластов, а на 
месторождении Вестфалии в северо-западной части Ф РГ расположено 
более 90 пластов, мощность которых составляет в совокупности 84 м.
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На угольном месторождении Д ж ар и я  (Гондвана) в Индии насчитыва
ется 24 пласта мощностью более 1,2 м, которые в делом составляют 
73 м в разрезе мощностью 610 м [98]. Уголь занимает более 10% всего 
разреза. Самые мощные отложения угля — пласты Каргали; их мощ
ность составляет 30,5 м. Индийские угленосные породы являются нети
пичными в том отношении, что на уголь приходится значительная часть 
всего разреза, что пласты имеют большую мощность и сами угли х ар ак 
теризуются высокой зольностью.

Уголь нередко переслаивается с обычными осадочными породами. 
Во многих местах эти толщи имеют циклическое строение и образуют 
циклотемы [309, 318, 316]. Во многих местах уголь залегает  на глинах, 
имеющих особый характер, известных как  п о д с т и л а ю щ и е  г л и н ы .  
Некоторые из этих глин имеют настолько малое содержание ж елеза  и 
щелочных металлов, что они представляют собой огнеупорную глину.

Происхождение угля. Наличие органических структур в угле и хо
рошо установленный ряд углей, начинающийся с древесины и заканчи
вающийся антрацитом, не оставляют сомнения в том, что уголь имеет 
растительное происхождение [163, 323]. Однако остается рассмотреть 
способы накопления растительного вещества и его преобразования в 
уголь.

По вопросу накопления существуют две точки зрения. Многие ис
следователи предполагают, что органическое вещество должно накап
ливаться на месте, тем самым образуя автохтонный уголь [163, 323]. 
Некоторые исследователи, особенно те, которые изучают индийский 
уголь серии Гондвана, считают, что органические обломки перенесены 
с места их роста на другое место, где они накопились и образовали ал- 
лохтонный угольный пласт [98]. Несомненно, что образование угля шло 
тем и другим путем, но для большей части углей превалирует точка 
зрения, предполагающая накопление их на месте в крупных пресновод
ных болотах. Неодинаковая мощность, широкое площадное распрост
ранение и отсутствие примесей неорганических обломков подтверждают 
этот вывод. Однако некоторые кеннельские угли могут представлять 
собой скопления органического детрита.

Процесс превращения древесных торфянистых остатков в уголь 
называется у г л е ф и к а ц и е й .  Частично — это биологический, а ч а 
стично метаморфический процесс. Обычно растительное вещество окис
ляется до воды и двуокиси углерода. Однако если растительный м а
териал скапливается под водой, то кислород быстро истощается и 
происходит только частичное разложение. Растительные остатки окисля
ются не полностью. Такой неполный распад приводит к накапливанию 
органических отложений — торфа. Хотя разложение и изменение могут 
быть частично результатом действия бактерий, обычно токсические ус
ловия торфяных болот подавляют или пресекают деятельность таких 
микроорганизмов. Химия процессов углефикации участвующих в прев
ращении торфа в угли различной степени метаморфизации, не вполне 
понятна [221]. Преобразованиям способствует захоронение и связанное 
с ним повышение давления и температуры. Только в сильно смятых 
пластах достигается стадия антрацита.

Горючие сланцы, нефть и природный газ

Проблеме нефти и природного газа посвящена обширная литера
тура; полное изложение этого материала здесь невозможно. Мы реко
мендуем вам многочисленные классические работы по этому вопросу,
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такие как «Геология нефти» Леворсена [187]. Однако стоит отметить, 
какое отношение имеет изучение осадочных пород к проблеме проис
хождения жидких углеводородов, содержащихся в них.

Многие ученые, изучающие этот вопрос, пришли к выводу, что 
нефть и природный газ генерируются из органического вещества, за 
хваченного осадками в процессе их отложения. В общем, считается, что 
исходным веществом являются скорее сапропелевые, а не торфяные 
материалы. Процесс превращения был назван б и т у м и н и з а ц и е й .  
Однако многие породы не содержат нефти как таковой, но выделяют 
ее при деструктивной дистилляции. Это керогенсодержащие горючие 
сланцы.

Термин г о р ю ч и е  с л а ц ц ы  используется для обозначения любой 
породы, из которой при нагревании можно извлечь значительное коли
чество нефти. Обычно такие породы имеют тонкую структуру и слоис
ты. К ним относятся истинные глинистые сланцы, такие как горючие 
сланцы (нижний карбон) в Шотландии [120], мергели и доломитовые 
известняки, например известняки, содержащиеся в формации Грин-Ри- 
вер (эоцен) в Вайоминге, Колорадо и Юте [76]. Количество получае
мого продукта варьирует в широких пределах, например горючие слан
цы Грин-Ривер дают 125 л/т. Материал, который при дистилляции об
разует сырую нефть, называется к е р о г е н о м .  Это органический 
продукт, состоящий из смеси крупных углеводородных молекул. Хотя 
считается, что нефть и природный газ образуются в морских осадках, 
горючие сланцы являются преимущественно неморскими, обычно обра
зованными в озерах породами, но известны такж е горючие сланцы и 
морского происхождения.

Считается, что сырая нефть образовалась из органических облом
ков вероятно, в основном из одноклеточных водорослей или диатомей, 
входящих в состав морских глинистых и известковых осадков. Иссле
дование происхождения нефти и природного газа включает не только 
изучение органического вещества в осадках и его преобразования 'в  
нефть, но и изучение нефтематеринских пород и пород-коллекторов. 
К сожалению, нет единого мнения о том, какие породы являются неф
тематеринскими. Были проведены широкие исследования по проблеме 
нефтематерицских пород и установлению химических и других крите
риев для их распознавания [300]. Хотя породы-коллекторы лучше изу
чены из-за их более легкого выявления, выполнено немного система
тических работ по их петрологии. Крынин [177] выдвинул гипотезу о 
том, что породы-коллекторы — особые, до некоторой степени нетипич
ные отложения. К настоящему времеци эта идея не получила достаточ
ного подтверждения, хотя были предприняты некоторые попытки с 
целью выразить ее статистически [83]. Естественно, однако, что су
ществует несколько различных петрологических типов нефтяных зале
жей, существенно отличающихся одна от другой. Единственным общим 
показателем коллекторов, будь они известняки или песчаники, являет
ся достаточно большая величина пористости, обеспечивающая накоп
ление нефти и газа.

Было высказано предположение, что если адекватно установлены 
петрологические характеристики как материнских пород, так и пород- 
коллекторов, то можно предсказать, что такие характеристики будут 
иметь свое оптимальное развитие во времени и в пространстве; тем 
самым поиски нефти ставятся на рациональную основу. Там, где четко 
оконтуривается нефтегазоносная зона, поиски структурных и других 
ловушек могут быть проведены обычными геологическими и геофизи-
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ческими приборами при минимальных затратах  и с максимальными 
шансами на успех. По существу, проблема сводится к установлению ге
ологических и петрологических условий залегания нефти в пределах 
данного бассейна. Следовательно, эта задача сводится к установлению 
обстановки осадконакопления, в которой нефть формировалась и улав
ливалась  (проблема распознавания обстановок осадконакопления рас
сматривается в гл. 15).
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ГЛАВА 12. КОНКРЕЦИИ, ЖЕЛВАКИ И ДРУГИЕ 
ДИАГЕНЕТИЧЕСКИЕ СЕГРЕГАЦИИ

Введение

Химические процессы, почти одновременные с осадконакоплением 
или следовавшие за ним, определяют формирование разнообразных 
осадочных текстур. В этой главе мы рассматриваем те объекты, кото
рые формируются в результате осаждения или сегрегации минераль
ного вещества и включают такие тела, как желваки, конкреции, жеоды 
и септарии. Хотя обычно тела имеют небольшой объем и являются вто
ростепенными компонентами породы, распространены они достаточно 
широко. По-видимому, это сегрегации более редких компонентов вме
щающих пород, в которых они встречаются.

До недавнего времени конкреции рассматривались как любопыт
ные образования и большей частью серьезному изучению це подверга
лись. Последнее исследование, в частности работа Рейсуэлла [75], по
казало, что конкреции могут объяснить характер и последовательность 
диагенетических процессов, которые воздействовали на осадок. Кон
креция представляет собой «замороженную» летопись условий, харак
терных для осадка во время его накопления; она такж е несет в себе 
информацию о процессах консолидации осадка. Изучение конкреций, 
следовательно, имеет гораздо большее значение, чем предполагалось 
ранее.

Определения и классификация
Так много объектов различного характера называют к о н к р е ц и 

я м и ,  что этот термин имеет только самое общее значение. Он исполь
зуется равнозначно с термином ж е л в а к  (nodule) в весьма широком 
смысле. Все определения, однако, предусматривают состав, отличаю
щийся от вмещающей породы, и во всех них такж е указывается на 
образование стяжений в результате осаждения из водного раствора 
внутри вмещающей породы — особенность, необходимая для того, что
бы отличить конкреции или желваки от гальки. Таким образом, галька 
и конкреции различаются генетически.

Признавая необходимость совершенствования определений и тер
минологии, Тодд [102] предложил четыре термина: а к к р е ц и я ,  и н- 
т е р к р е ц и я ,  э к с к р е ц и я  и н н к р е ц и я ,  основанные на способе 
роста стяжений. Аккреции равномерно растут от центра к периферии; 
интеркреции являются септариями, которые формируются в результа
те неправильного и интерстициального роста; экскрении растут от пе
риферии внутрь; а инкреции представляют собой цилиндрические фор
мы с полой сердцевиной. Предложенная Тоддом классификация, по- 
видимому, не получила всеобщего признания.

На практике по отношению к конкреционным телам для отражения 
различий в форме и внутреннем строении используются специфические 
названия такие, как ж е о д ы ,  с е п т а р и и  и « к о н у с  в к о н у с е » ,  ко
торые являются носителями таких различий. По отношению к менее
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правильным и бесструктурным телам, таким, как флинтовые и кремне
вые стяжения во многих карбонатных породах, чаще всего применяет
ся термин ж е л в а к .  Они не называются конкрециями: этот термин 
сохраняется за более правильными формами, многие из них в отличие 
от кремневых желваков имеют ядро. Очевидно, мы нуждаемся в лучшей 
терминологии.

Диагенетические сегрегации можно классифицировать по времени 
образования, форме, внутреннему строению и составу.

Различные конкреционные тела могут быть с и н г е н е т и ч н ы м и ,  
такими являются современные глубоководные марганцевые желваки, 
почти с и н г е н е т и ч н ы м и ,  т. е. раннедиагенетическими, образовав
шимися до полного уплотнения вмещающего осадка, или э п и г е н е 
т и ч е с к и м и ,  образовавшимися после консолидации вмещающей по
роды. Они такж е могут быть классифицированы по их внешней форме 
либо конкреционной, либо пластообразной. Большинство диагенетичес
ких сегрегаций формировалось вокруг какого-то центра, часто вокруг 
инородного объекта — листка или раковины — в качестве ядра. Но не
которые образования, например «конус в конусе», выделяются или 
осаждаются по плоскостям напластования и, таким образом, имеют 
таблитчатую форму.

Сегрегации могут быть такж е классифицированы по особенностям 
их внутреннего строения.

Если исключить определенные псевдоконкреционные формы, такие 
как панцирные глиняные шары, некоторые «известковые глиняные ш а
ры» [39] и часть водорослевых структур или онколитов (см. рис. 
10-18), то различные агрегаты вторичных минералов распределяются 
по четырем основным классам, отличающимся по своему внутреннему 
строению. Первый класс включает такие тела, как кремневые и флин
товые желваки, достаточно неправильные по форме и характеризую 
щиеся отсутствием правильной внутренней структуры. По-видимому, 
они являются продуктом постседиментационного замещения вмещ аю 
щей породы, хотя некоторые геологи предполагают первичное проис
хождение этих тел. Второй — объединяет кристаллические агрегаты, 
которые являются крупнозернистыми кристаллическими образования
ми. Некоторые из них характеризуются радиальным расположением 
игольчатых кристаллов (сферолиты); другие имеют радиальную сим
метрию (розетки) или менее правильное взаимное прорастание круп
ных кристаллов (песчаных кристаллов). В некоторых содержится, а 
в других не содержится материал матрикса, в котором они развива
лись. Третий класс конкреционных тел представлен обычными субсфе- 
рическими формами, обычно сильно сплющенными, а иногда и морфо
логически сложными, образующимися в результате роста вокруг 
нескольких центров. Они в основном формировались в процессе упоря
доченного осаждения минерального вещества в порах осадка, окруж а
ющего ядро. Через эти стяжения, по-видимому, проходят плоскости 
напластования вмещающей породы. Эти тела названы просто конкре
циями. Четвертый — и последний класс составляют минеральные сег
регации, которые обусловлены заполнением пустотного пространства 
или трещины, или системы трещин. Они не все одинаковы и не обра
зуют однородной группы. Сюда включаются простые жилы, септарие- 
вые системы жил, жеоды и т. д.

Сегрегации можно классифицировать в соответствии с их составом 
аналогично тому, как классифицируются необломочные осадки. В этом 
аспекте мы имеем кремневые сегрегации (кремневые, флинтовые),
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карбонатные (кальцитовые, арагонитовые, сидеритовые); фосфатные, 
сложенные окислами железа, сульфатами (гипсом, баритом) и сульфи
дами (марказитом, пиритом).

Происхождение
Весьма существенно, что различные структуры, определяемые как 

конкреции, являются главным образом сегрегациями второстепенных 
компонентов породы, в которой они развиваются. Они представлены 
кремнеземом в карбонатных вмещающих породах, известняковыми 
карбонатами — в глинистых сланцах или песчаниках, сульфидами же
л е з а — в черных сланцах, а такж е фосфором, марганцем, барием или 
другими рассеянными элементами вмещающей породы. Д л я  выделения 
этих веществ поступление материала извне необязательно. Как отмече
но Рамбергом [76], из-за разности поверхностных энергий свободная 
энергия будет меньше, если эти компоненты находятся в виде агрега
тов, чем тогда, когда они разделены или рассеяны; поэтому формиру
ются агрегаты в течение времени.

Важной проблемой происхождения конкреционного тела является 
с п о с о б  замещения. Сегрегации могут создавать для себя простран
ство путем замещения вмещающей породы, как это происходит с крем
невыми желваками; путем отложения в ранее существовавших пусто
тах или трещинах, как это происходит в случае жеод и жил, или же 
путем осаждения в имеющихся порах вокруг какого-то одного или 
нескольких центров во вмещающей породе, как это происходит с из
вестковыми конкрециями в песке или алеврите, с шаровидными кон
крециями и песчаными кристаллами кальцита, гипса и барита. И, на
конец, они образуются, внедряясь во вмещающий матрикс и раздвигая 
его. Поэтому для исследователя основными являются правильные выбор 
и применение критериев, необходимых для систематики способов заме
щения. Они рассматриваются ниже.

К этой проблеме примыкают проблемы времени замещения и кри
териев для решения этого вопроса. Некоторые авторы пришли к заклю
чению, что сегрегации являются с и н г е н е т и ч н ы м и ,  т. е. сформиро
вались, по существу, на дне моря. Эта концепция применялась в осо
бенности к кремневым ж елвакам  [99, 104] и, конечно, применима к 
баритовым и марганцевым конкрециям, образующимся в настоящее вре
мя на дне морей. Окаменелости, содержащиеся в некоторых конкреци
ях, в отличие от окаменелостей, присутствующих в матриксе, не раз
рушены и представлены целыми формами, что дает возможность пред
положить формирование вмещающего окаменелость конкреционного 
тела на ранней стадии, т. е. в то время, когда осадки были еще мяг
кими и неконсолидированными. Они являются д и а г е н е т и ч е с к и м и .  
В других сучаях прохождение плоскостей напластования через кон
креционную структуру без их нарушения на контакте конкреция — 
матрикс позволяет предполагать, что эти структуры сформировались 
значительно позже консолидации осадка. Они являются э п и г е н е т и 
ч е с к и м и .  Д л я  третьих предполагается постседиментационное проис
хождение, когда отмечается деформация вмещающей породы в резуль
тате роста конкреционного тела [25], хотя следует обратить внимание 
на установление различий между этими деформациями и деформаци
ями, вызванными уплотнением матрикса вокруг жесткого инородного 
тела.

Что определяет размер, число и пространственное размещение 
конкреций? Их ориентировку и форму? Во многих случаях, например

580



в известковых конкрециях в глинистых сланцах, центр формирования 
стяжения определяется небольшим органическим телом, таким, напри
мер, как лист или раковина. Многие конкреции приобрели известность 
благодаря прекрасной сохранности ископаемых остатков, как, напри
мер, конкреции с окаменелыми растениями и насекомыми из Мезон- 
Крик, штат Иллинойс. Как отмечалось Уиксом [112], аммиак, образо
вавшийся при разложении органического вещества, вероятно, местами 
вызвал изменение pH, что вызвало отложение карбоната кальция, ко
торое в других условиях было бы невозможным. Распространение 
кремневых желваков, баритовых роз и тому подобных. образований, 
вероятно, не может быть объяснено таким образом. Было отмечено 
[79] ритмическое размещение флинтовых желваков в меловых породах 
мелового возраста. В некоторых разрезах их распространение опреде
ляется проницаемостью; более проницаемые пласты содержат конкре
ции, а в менее проницаемых они отсутствуют. Об ориентировке несфе- 
рпческих конкреций известно немного, если не считать того, что они 
имеют тенденцию к уплощению параллельно напластованию. Колтон 
[20] отмечал региональную ориентировку длинных осей карбонатных 
конкреций в девонских отложениях штата Нью-Йорк. Такая' ориенти
ровка обусловлена различной проницаемостью, связанной с зернистой 
структурой породы, контролируемой региональной системой течений, 
или с ростом стяжений вокруг растительных обломков, которые были 
ориентированы этой системой течений.

Остается много необъяснимых явлений. Некоторые сегрегации з а 
мещают матрикс, другие — нет. Обычно стяжения в карбонатных по
родах являются телами замещения, а сегрегации глинистых сланцев 
нет. Некоторые конкреции включают большое количество вмещающей 
породы, особенно карбонатные конкреции в песчаниках и крупные кри
сталлические агрегаты кальцита, барита и гипса в песках. С другой 
стороны, конкреции в глинистых сланцах, по-видимому, не включают 
большую часть матрикса. Некоторые конкреции являются микрокри
сталлическими, другие образуются из крупных единичных кристаллов 
или скоплении кристаллов, а такж е из радиальных агрегатов. Часть из 
них является гомогенными, другие — радиальными. Ясно то, что ф ак 
торы, лежащ ие в основе этих наблюдений, изучены еще недостаточно.

Многие специальные аспекты происхождения рассматриваются в 
разделах, посвящецных отдельным типам конкреций, а именно: ж ео
дам, септариям и формам «конус в конусе».

Карбонатные конкреции и желваки

Конкреции в песках и алевролитах

Шаровые песчаные конкреции. Эти объекты являются продуктом 
локализованного осаждения минерального вещества, главным образом 
карбонатного, в порах осадка вокруг какого-то ядра или центра [36]. 
Обычно они имеют сферическую, сфероидальную или дискообразную 
форму; в результате слияния двух или более простых форм возникают 
и более сложные формы.

По размеру они колеблются от мелких объектов диаметром 1 см 
до крупных сфероидальных тел, достигающих 9 м в диаметре; приме
ром последних являются конкреции в меловых песчаниках Д акота 
близ Миннеаполиса в штате Канзас (рис. 12-1) и в песчаниках Фокс- 
Хилс в Колорадо [62]. Размеры стяжений, по:видимому, зависят от-
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Рис. 12-1. Крупные конкреции в песчаниках Д а к о та  (мел),  «Каменный 
город», юго-запад Миннеаполиса, округ Оттава.  Канзас,  СШ А (фото Гео
логической служ бы  ш тата  Канзас)

Рис. 12-2. Известковые конкреции — иматровы камни; уменьшено приблизи
тельно в два  раза



части от проницаемости пород; конкреции в песчаниках крупнее (и бо
лее сферические), чем конкреции в алевролитах.

Эти конкреции, подобно песчаным кристаллам, содержат много 
материала вмещающих пород. Плоскости напластования вмещающих 
пород проходят через них, что указывает на образование этих тел пос
ле отложения вмещающего осадка. Таким образом, они представляют 
собой явление локализованной цементации. Такая цементация, вероят
но, была относительно ранней; ассоциации тяжелых минералов кон
креционных тел могут отличаться от ассоциаций вмещающей породы 
тем, что они обогащены менее устойчивыми видами [12],

Иматровы камни. И з 
вестковые конкреции в не
которых позднеледниковых 
глинах имеют широкое рас
пространение и были неод
нократно описаны в литера
туре (рис. 12-2). Эти объ
екты, которые называют 
и м а т р о в ы  м и  к а м н я -  
м и, или м а р л к о р а м н ,  
встречаются в алевритовых 
слоя, переслаивающихся 
с ленточными озерными 
глинами Финляндии, Шве
ции и Норвегии, где они 
известны давно, а такж е в 
аналогичных отложениях 
Северной Америки, особен
но в ледниково-озерных от
ложениях долины р. Кон
нектикут [98], в районе 
Оттавы [50] и в районе 
Испаньол на северном бе
регу оз. Гурон [74].

Наиболее полное описание этих образований дано Тарром [98]. 
Конкреции встречаются главным образом в алевролитовых слоях; они 
сплющены параллельно напластованию, обычно имеют дискообразную 
форму и характеризуются слоистостью напластования, проходящей че
рез них. Хотя конкреции обычно имеют небольшие размеры; от 2 до 
3 см в диаметре, и простую форму, встречаются и более сложные эк 
земпляры диаметром 10 см и более; обычно они характеризуются при
чудливой формой. Эти сложные формы являются результатом главным 
образом соединения простых типов, образующих конкреции гантелеоб
разной формы; в отдельных случаях они представляют собой бородав
чатые наросты и другие, не поддающиеся точному описанию, формы. 
Иногда эти сложные формы обнаруживают необычную двустороннюю 
симметрию.

Иматровы камни являются сильно известковыми (табл. 12-1), хо
тя все они содержат большое количество алеврита. Иматровы камни 
долины р. Коннектикут состоят приблизительно из 50% карбоната и 
50% глинистого алеврита. Стяжения, найденные в районе Абитиби в 
Квебеке, содержат от 55 до 65% карбоната, главным образом, каль
цита [110], содержание же доломита незначительное. Доля карбона
тов определяется приблизительно объемом пор свежеотложенного

Рис. 12-3. Песчаные кристаллы из отложений п а 
леорусла миоценового возраста,  Бедленд, Ю ж н ая  
Д акота ,  США.
С к а ле н о э д р и ч е с к и й  к а л ь ц и т  с в к л юч е н н ы м и  з е р н а м и  
песка .  Д л и н а  о б р а з ц а  о к о л о  15 см
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алеврита. Анализы Тарра показывают, что конкреции характеризуются 
неожиданно высоким содержанием МпО предположительно в соста
ве карбоната.

Следовательно, очевидно, что форма, строение и состав этих кон
креций являются результатом локализованного и, вероятно, раннего 
осаждения карбоната кальция в порах алевритового пласта. Тарр пы
тался разработать в деталях механизм этого процесса.

Квцрк [74] считал, что многие стяжения сформированы и «оката
ны под воздействием вод в то время, когда они еще находились в пла
стичном состоянии».

Т а б л и ц а  12-1

Химические анализы карбонатных конкреций

Компоненты А Б В г д

SiO, 9,08 23,92 14,18 4 ,72 13,1
Л12Оэ 1,87 6 ,8 2 4 ,09 2 ,45 35,1
Fe20 3 5,03* 1,12 1,47 1,64 4,71
FeO — 2 ,57 35,73 41,68 —

M gO 13,80 2 ,26 2,75 4 ,34 —

С аО 27,29 31,35 4,44 6 ,13 22,9
N a20 — 1,16 0 ,5 5 0 ,22 —
К 20 — 1,84 0 ,60 0 ,27 —

Н 20 + — 2 ,0 4 2 ,39 2,11 —

н 2о - 0 ,20 0 ,6 4 — 0 ,38 ' —

Т Ю 2 0 ,12 0 ,62 0 ,49 0 ,10 —

р 2о 5 С.п. 0 ,36 0 ,52 1,77 —

М пО 0,50** 0 ,9 3 1,04 0 ,60 —

С 0 2 38,83 24,24 31 ,00 33,37 18,0
С 2 ,25 — 0,87 — —

S 0 ,6 7 — — 0 ,35 —

С у м м а 99,65 99,87 100,13 1 0 0 ,15э* 93,8

* О бщ ее содерж ание ж елеза.
** П риведено как  МпО*.

л* Сумма вклю чает SOj 0,07; ВаО 0,01; SrO  0,05; F  0,03.
A. Конкреции из сланцев О гайо (девон), Огайо. А налитик Д . Д ем орест [89].
Б. И м атров кам ень, известковая конкреция в позднеледниковы х глинах, Восточная Финлян

дия. А налитик Л . Локка [31].
B. С идеритовая конкреция («глинистый ж елезн як» ), верхний карбон. К антабрийские горы, 

И спания [66].
Г. Ж елезисты е карбонатны е ж елваки , средний лейас, Англия. А налитик К. Харвей [101].
Д. Сеитарисвый ж елвак , частичный анализ внутреннего м атрикса из лейасового сланца, 

Англия [79].

Песчаные кристаллы. Песчаные кристаллы представляют собой 
крупные (от 5 до 10 см и д аж е  крупнее) эвгедральные кристаллы каль
цита или скопления таких эвгедральных кристаллов скаленоэдрическо- 
го габитуса. Эти кристаллы или агрегаты кристаллов объединяли боль
шую часть песка в процессе кристаллизации в так называемые 
«собачьи клыки». Они встречаются в рыхлых песках и, следовательно, 
могут быть извлечены из матрикса неповрежденными (рис. 12-3). Ши
роко известны песчаные кристаллы песчаника Фонтенбло (третичного 
возраста) во Франции [17] и песчаные кристаллы из русел миоцено
вых палеорек группы Арикари в Бедленде, в Южной Дакоте [4]. Об
разование песчаных кристаллов обусловливает пятнистый блеск, на
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блюдаемый в некоторых песчаниках, а такж е цементацию песчаника, 
что рассмотрено выше. Песчаные кристаллы и шаровые песчаные кон
креции были недавно рассмотрены в работе Фурманна [36].

Конкреции в глинистых сланцах

Сотни примеров глинистых сланцев, содержащих карбонатные
конкреции, можно привести из мировой геологической литературы.
Конкреции особенно характерны для тонкоплитчатых черных глинис
тых сланцев. Их форма обычно сферическая или овальная, и они часто 
слегка уплощены параллельно напластованию. По размеру они изме
няются от нескольких сантиметров до 8 м. Многие содержат иско
паемые остатки в ядре, чаще всего рыб или аммонитов. Слоистость 
глинистых сланцев «обтекает» конкрецию, огибая се снизу и 
сверху.

Конкреции обычно состоят из карбоната кальция, главным обра
зом кальцита; другие представлены сидеритовыми глинистыми- ж елез
няками, а некоторые— явно мар-ганценосные (см. табл. 12-1). Некото
рые карбонатные конкреции имеют специфическое внутреннее строе
ние. Конкреции с сеткой жил являются септариевыми желваками.
Конкреции «конус в конусе» формируют другой класс. Как септа-
риевая, так  и конкреция с текстурой «конус в конусе» ' описаны 
ниже.

Широко известными примерами являются карбонатные конкреции, 
содержащие остатки рыб, в темных меловых сланцах долины р. М аг
далена в Колумбии [112, 113], карбонатные конкреции сланцев Огайо 
(девон) в одноименном штате США [25, 19], которые местами такж е 
содержат ископаемые остатки рыб, конкреции (некоторые с заметным 
содержанием марганца) в сланцах Пирр (мел) в Южной Д акоте  .[40], 
кембрийские конкреции Южного Уэльса и лейасовые конкреции в Д о р 
сете, описанные Рейсуэллом [75].

Возраст этих конкреций относительно времени отложения осадков 
спорный. Предлагавшиеся критерии определения возраста сомнитель
ны. Во многих конкрециях наблюдается осадочная слоистость. Слоис
тость по основной оси-— горизонтальная и представляет единое целое 
со слоистостью вмещающих глинистых сланцев, тогда как слоистость в 
периферийных участках конкреций отклоняется от главной- оси (рис.
12-4). Непрерывность слоистости показывает, что конкреция развива
лась после накопления вмещающих глинистых сланцев, тогда как от
клонение слоистости указывает на продолжающийся рост, последовав
ший за частичным уплотнением вмещающих сланцев. Очевидно, что 
это относится к диагенетическому, а не эпигенетическому периоду. Наб
людения Уикса [112] над целыми, ненарушенными ископаемыми ос
татками рыб в конкрециях свидетельствует в пользу мнения, что рост 
предшествовал уплотнению. Искривление слоистости глинистых слан
цев вокруг конкреций является, следовательно, функцией уплотнения, 
а не результатом роста конкреции.

Наблюдение Рейсуэлла [75] говорящее о том, что содержание 
карбоната в центральной части конкреции выше, чем в периферийной 
(рис. 12-5), легко объяснить, если предположить, что карбонат был 
отложен в порах осадка и, таким образом, содержание его в конкреции 
связано с пористостью вмещающего осадка. Если это так, то аналити
ческие данные дают возможность предположить, что рост конкреций
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продолжался непрерывно и в процессе уплотнения. В пользу этого вы
вода свидетельствует отклонение слоистости (см. такж е [69]).

Если принять за основу это предположение, то первоначальная 
пористость вмещающего осадка была высокой: в некоторых случаях 
85%. Такая высокая пористость отмечена в верхних 5 м современных 
тонкозернистых глинистых осадков. Следовательно, конкреции сформи
ровались на ранних этапах вблизи поверхности осадка. Конкреции, ха
рактеризующиеся меньшей пористостью в центральной части, предпо
ложительно сформировались на стадии позднего диагенеза, возможно, 
одновременно с более удаленными от центра частями других конкре-

<?

Рис. 12-4. Соотношение м еж ду известко
вым ж елваком  и слоистостью пласта [75].
1 — первоначальн ая  цем ентация неуплотненного 
осадка; 2 — осадок уплотняется вокруг сцементи
рованной конкреции и сам цем ентируется: 3 —
дальнейш ее уплотнение слоев вмещ ающ его 
осадка

Рис. 12-5. Содерж ание карбоната  в конкрециях. Величины содерж ания  карбоната  про
порциональны вертикальным линиям [75].
С одерж ание карбон ата  (%) в конкреции о: 1 — 41.6; 2 — 65,0; 3 — 58,4; 4 — 63,9; 5 64,2; 6 21,7;
7 — 1,5; 8 — 64,8; 9 — 49,2; 10 — 0,8; 1 1 — 68,3; 12 — 61,0; 13 — 40,4. ь г
С одерж ание карбон ата (%) в конкреции б: 1 — 5,7; 2 — 31,1; 3 — 57,6; 4 — 73,7; 5 — о9,1; 6 — 17,2; 
7 — 8,4; 8 — 73,7; 9 — 62,9; 10— 10,2

ций, чей рост начался раньше. Ранний рост конкреций на таких неболь
ших глубинах делает реальной возможность того, что в процессе под
водной эрозии может произойти вымывание этих тел; по-видимому, 
это явление действительно имеет место в некоторых случаях.

Проблема роста конкреций, рассмотренная на примере известко
вых желваков в глинистых сланцах, относится такж е в той или иной 
степени к конкрециям в алевролитах и песчаниках. Форма единичного 
конкреционного тела является отражением анизотропной проницаемости 
вмещающей породы. Песчаник имеет почти изотропную проницаемость; 
отсюда следует, что известковые конкреции в этой породе почти сфери
ческие, а конкреции в глинистых сланцах уплощены, при этом размер 
по вертикальной оси составляет не более половины такового по гори
зонтальной оси. Округлая форма сечения конкреции в плоскости сло
истости свидетельствует об однородной проницаемости вдоль плоскости 
напластования; исключение составляют вытянутые и ориентированные 
конкреции Колтона [20]. В одной и той же толще осадков более древ
ние конкреции сферической формы встречаются чаще, чем более мо
лодые конкреции [75].
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Возникает такж е вопрос, росли ли конкреции в замкнутой системе, 
получая весь материал из вмещающего осадка? Или они были сформи
рованы в открытой системе, что предполагает обмен между поровой и 
морской водой, расположенной выше. Высокая первоначальная порис
тость, указываю щ ая на рост конкреций в непосредственной близости к 
поверхности раздела осадок — вода, предполагает возможность взаи
мообмена вод. Н изкая первоначальная пористость позволяет предпо
ложить обратное. Минеральный состав может такж е  определяться ус
ловиями роста. Бернер [8] считал, что развитие пирита по периферии 
конкреций означает появление ионов сульфатов, возможное только в 
результате диффузии из морской воды. С другой стороны, для сидери
та требуется более высокое давление С 0 2, чем то, которое наблюдается 
в обычной морской воде [24], и, следовательно, это означает закрытую 
систему. Чтобы установить разницу между закрытой и открытой сис
темами, было использовано [47], такж е содержание Sr2+. Д л я  более 
детального ознакомления с этими и связанными с ними проблемами 
роста конкреций отсылаем к обширному исследованию Рейсуэлла [75] 
и к работам, посвященным этим вопросам, Бернера [8, 9] и Сейболда 
[85].

Изотопный анализ, в частности ■ отношение 13С /12С в конкрециях, 
предположительно сформировавшихся в замкнутой системе, позволя
ет использовать его при интерпретации древних условий осадконакоп
ления. Применяя этот метод к сидеритовым конкрециям пенсильванс
кого возраста, Вебер, Уильямс и Кейт [111] смогли выделить морские, 
солоноватоводные и пресноводные глинистые сланцы.

Септариевые конкреции

Септарии представляют собой крупные (от 10 до 100 см), заметно 
сплющенные желваки, характеризующиеся серией радиальных трещин, 
которые расширяются по направлению к центру, затухают вблизи кра
евых частей и пересекаются серией концентрических трещин, п ар ал 
лельных краю (рис. 12-6). Правильный рисунок является исключени
ем, а в общем преобладают неправильные системы. Система трещин в 
разрезе наиболее часто является многоугольной, хотя по периферии 
трещины расположены радиально. В целом ширина трещин обычно не 
зависит от положения в желваке, однако трещины краевых частей 
суживаются по направлению к периметру; окраинные трещицы редко 
простираются за пределы конкреции. Трещины всегда заполнены крис
таллическим осадком, чаще всего кальцитом. Многие септарии, извле
ченные из глинистого матрикса, выветриваются и эродируются до т а 
кой степени, что становится видна внутренняя система жил («спина 
черепахи»). Система жил может быть даж е  полностью лишена мате
риала заполнения. Такие структуры были названы м с л и к а р и я -  
м и  (рис. 12-7). Однако считается, что некоторые из них образуют
ся в глинистых сланцах без всякой связи с развитием желваков 
[15].

Септариевые желваки, за исключением выполнения жил, обычно 
представляют собой тела, сложенные нечистыми глинистыми карбона
тами и заключенные в глинистом сланце. В некоторых септариях кар
бонат обогащен закисным железом и ж елвак является настоящим 
глинистым железняком (см. табл. 12-1, В и Г). Согласно Ричардсону 
[78], в центральной части содержится больше глинозема, чем по пери-
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ферип желвака, — факт, подтверждаемый Ваносси [106]. Ж ильное 
выполнение представлено главным образом кальцитом, однако часто 
присутствуют пирит, сфалерит и барит [101].

Особенностью части септариевых желваков является текстура- 
«конус в конусе», которая включает некоторые из этих тел.

Происхождение септариевых желваков было предметом многочис
ленных обсуждений [15, 16, 23, 26, 78, 103, 101, 106]. Образование сеп- 
тариевого желвака включает формирование желвачного тела, отверде
ние внешней части, сопровождаемое дегидратацией внутренней части 
и возникновением системы трещин усыхания, и частичное или полное

Рис. 12-6. Септариевая структура. Д лин а  образца  около 12 см 

Рис. 12-7. Меликария.
Я чеистая текстура образован а ж ильны м вы полнением, которое, вероятно, было освобож дено при 

вы ветривании септарпевого ж елв ак а . Д лина образца около 12 см

заполнение  т.рещин осаж денн ым  мин еральны м веществом; в результате 
этих процессов в желваке возникает септариевая сетка жил. Усыхание 
и розникновенне трещин синерезиса свидетельствуют в пользу гелепо
добного характера первоначального тела — аспект развития септариев, 
который изучен еще недостаточно. Рейсуэлл [75] полагал, что септа- 
риевые образования характерны для высокопористого водонасыщенно- 
го осадка и, следовательно, должны быть отнесены к конкрециям, об
разовавшимся на ранних этапах уплотнения осадка. С другой стороны, 
текстура «конус в конусе», ассоциирующая с некоторыми конкрециями, 
формируется позже, после некоторого уплотнения осадка. Отвердение, 
дегидратация и образование трещин усыхания вызываются необрати
мым химическим обе., ■'■'живанием. Механизм заполнения жил не тре
бует уточнений.

Известковые слои «конус в конусе» являются второстепенными 
элементами некоторых глинистых сланцев (сланцев с линзообразными 
ж илами). Они встречаются как в виде пропластков в глинах, так и

Стяжения «конус в конусе»
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оболочки некоторых крупных известковых конкреций в темных глинах. 
Толщина пропластков меняется от 2 до 15 см, и они могут быть просле
жены в обнажениях на расстоянии до 1 м или несколько больше. Осо
бенно они характерны для некоторых черных глин. Текстуры «конус 
в конусе» были описаны во многих обнажениях Соединенных Штатов 
Америки п Европы в породах от кембрия до третичных по возрасту. 
Около 44 проявлений детально описано в работе Вудленда [115].

Свое название текстуры получили в соответствии с внутренним 
строением. Оно характеризуется наличием многочисленных правильных 
круглых конусов (рис. 12-8), оси которых расположены перепендикуляр-

Рис. 12-8. Образцы текстуры «конус в конусе», на которых видны поперечные борозд
ки и продольная штриховатость.
О б р а т и т е  в н и м а н и е  на вогнутую  поверхность конуса правого образц а. Д ли н а более крупного ко 
нуса о ко л о  7.6 см

Рис. 12-9. Текстура «конус в конусе». Без анализатора ,  ХЗО.
П реимущ ественно кальцит: темный м атериал — глина

но к слою, характеризующемуся развитием текстуры «конус в конусе», 
или к поверхности конкреции. Апикальные углы изменяются в широких 
пределах, но чаще всего встречаются углы от 30 до 60°. Поэтому диа
метр основания может быть почти равен высоте конуса или составлять 
одну треть ее. В некоторых случаях конусы имеют расширяющиеся 
основания. Стороны конуса обычно рифленые или бороздчатые; многие 
имеют кольцеобразные вмятины и ребра, которые наиболее резко вы
ражены вблизи основания конуса, а близ вершины становятся более 
тонкими и менее четкими. Вершины конусов в слое в одних случаях 
могут быть все направлены вниз, а в других — вверх. Н а конкрециях 
они направлены вниз на верхней поверхности и вверх — на нижней [37, 
115].

Внутри конусы состоят из волокнистого кальцита (рис. 12-9), хо
тя сообщалось о сидеритовых [46] и гипсовых [96] конусах. Волокна 
обычно параллельны оси конусов, хотя Вудленд [115] отметил сущест
венные отклонения от этого положения.

Несмотря на то что текстура «конус в конусе» преимущественно 
карбонатная по составу, она содержит значительное количество не-
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растворимого остатка. Карбонат, растворимый в кислоте, составляет 
от 70 до 90% общего объема; нерастворимый остаток представлен в ос
новном глиной. Карбонат обычно представлен кальцитом, но местами 
он анкеритовый или сидеритовый, как исключение, в нем может при
сутствовать марганецсодержащий сидерит [46] (см. табл. 12-1).

Происхождение текстуры «конус в конусе» вызвало гораздо боль
ше дискуссий, чем их было по поводу какой-либо другой конкрецион
ной формы, за исключением, быть может, кремневых стяжений. Этот 
вопрос широко освещен Тарром [96] и наиболее полно — Вудлендом 
[115]. Проблема включает два вопроса: возникновение волокнистого 
карбонатного слоя и происхождение конической текстуры. Волокнис
тые карбонатные слои, в которых обнаружено много текстур «конус в 
конусе», не являются первичными карбонатными пластами. Это заклю 
чение подтверждается тем, что прослойки, содержащие формы «конус в 
конусе», могут разделять верхние и нижние карапаксы трилобитов или 
верхние и нижние части отпечатков рыб [13]. Кальцитовые волокна, 
располагающиеся обычно перпендикулярно к слою или же к поверхно
сти конкреции, можно сопоставить с волокнами кварцевых жил, волок
нистых гипсовых жил и волокнистыми ледяными кристаллами в поч
вах, характеризующихся морозным вспучиванием. Силы растущих 
кристаллов раздвигают две стенки жилы или две стороны слоя либо 
пласта, содержащего текстуры «конус в конусе». Волокнистый габитус, 
следовательно, отраж ает рост кристаллов в поле сжатия.

Происхождение самой конической формы менее очевидно. Сходстве 
формы конусов с формами конусов ударов кремня, известняка или 
другого состава наводит на мысль, что они сформировались в резуль
тате скалывания. Источник сжатия остается неясным; одни исследова- 
тели предполагают, что это было вызвано ростом самих кристаллов 
[81], другие связывают его с массой вышележащих пород [96] или же 
с избыточным давлением в конкреции при ее облекании текстурой «ко
нус в конусе». Вудленд [115] не относит происхождение конических 
текстур ни к одному из этих случаев. Он считал, что текстура возник
ла в результате «готической» системы роста. Эта система роста отра
жается на его петроструктурных диаграммах по оси С [115]. Хотя 
считается, что волокнистый габитус указывает на рост в поле сжатия, 
коническая текстура, несмотря на ее сходство с конусами скалывания, 
не является продуктом такого скалывания, а скорее — выражением 
габитуса роста кристаллов; сходные взгляды высказывал Уздовский 
[105].

Конкреционные слои и жилы

Все вышеописанные диагенетические сегрегации являются более 
или менее изометричными сферическими телами, образовавшимися во
круг какого-то центра или ядра. Менее правильные формы обусловле
ны сращиванием или слиянием двух или более правильных форм. 
Предполагается, однако, что некоторые известковые стратиформные 
тела такж е являются результатом диагенетического процесса. Д о каза
тельством такого происхождения служит их резкое выклинивание во 
вмещающих глинистых сланцах.

Наличие секущих жил представляет собой вторичное явление. 
Многие из них, как полагают, заполнены материалом, который посту
пал в трещины из вмещающей толщи. Чаще всего они выполнены квар
цем [1] и кальцитом [41].
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Желваки каличе и лёссовые конкреции
От описанных выше заметно отличаются некоторые другие извест

ковые конкреционные тела. Более мелкие и образованные в глинах и 
почвах выше зеркала грунтовых вод, эти конкреционные тела включа
ют желваки каличе некоторых древних и современных почв и неболь
шие карбонатные коцкреции в лёссе.

Само каличе в некотором смысле является разновидностью извест
няка, образовавшейся преимущественно в почвах, на участках скопле
ния извести, в районах, характеризующихся высокими температурами и 
полузасушливыми или засушливыми условиями. В данном разделе оха
рактеризованы не зрелые отложения каличе или калькрет, а отложе
ния, в которых кальцит присутствует только в виде рассеянных ж ел в а 
ков или корок на гальках. Такие конкреционные тела известны в кон
тинентальных аргиллитах, главным образом в самой верхней пачке 
разреза, представленного типичными флювиальными отложениями (от
ложениями кос), накопившимися при благоприятных климатических 
условиях. Они часто встречаются в Древнем красном песчанике Уэль
са [2], в аналогичных отложениях Катскилл (девон) в Пенсильвании, 
в свите Мок-Чанк (миссисипий) Восточной Пенсильвании и, безуслов
но, во всех местах, где преобладают сходные фациальные и климати
ческие условия.

Характеристика желваков каличе была дана Алленом [2], Флэ- 
ком и др. [35] и особенно Нагтегаалом [65]. Обычно желваки неболь
шие (в среднем от 1 до 2 см), они имеют разнообразную форму и сос
тоят главным образом из кальцита. Некоторые из них бесструктурны 
или имеют слабо выраженную внутреннюю структуру; в других же н а 
мечается концентрическое или даж е радиальное строение.

К этой же группе, по-видимому, относятся небольшие карбонатные 
конкреции (немецкое название Loessmannchen или Loesspiippen), об
наруживаемые в лёссе. Размер их колеблется от 1 до 2 см; они пред
ставлены простыми или неправильными желваками, характеризующи
мися наличием внешней плотной корки и внутреннего пространства, 
заполненного трещиноватой глиной. Многие конкреции имеют непра
вильную и сложную форму. Их происхождение изучено еще недоста
точно [103]; по-видимому, подобно септариям, они представляют собой 
сцементированную оболочку и сжатое в результате усыхания внутрен
нее глинистое выполнение.

Кремнистые желваки и конкреции

В некоторых породах, в частности карбонатных кремнезем скап
ливается в виде желваков или подобных тел. Чащ е всего встречаются 
кремневые желваки.

Кремневые желваки

Кремневые желваки по форме изменяются от более или менее 
правильных дисков, достигающих нескольких сантиметров в диаметре, 
до крупных совершенно неправильных клубневидных тел длиной до 
25 см или более. Их форма бесконечно разнообразна, но более крупные 
желваки, имея, в общем, округлые очертания, отличаются бородавчатой 
или бугорчатой внешней поверхностью (рис. 12-10). В большинстве 
случаев кремневые желваки имеют резкие границы. Они часто концен
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трируются вдоль определенных плоскостей напластования, а такж е име
ют тенденцию к уплощению и вытягиванию параллельно напластова
нию. В некоторых случаях их достаточно много, чтобы, соединяясь, они 
могли создавать более или менее непрерывные пласты. По-видимому, 
кремненосные слои во многих случаях характеризуются ритмичным 
строением [79]. В отдельном слое кремень образует неправильную 
двухмерную сеть; если слои располагаются близко друг к другу, то 
между слоями могут возникнуть определенные связи или «мосты» и 
кремневая сетка становится трехмерной. Такое количество кремня со

д ерж ат  немногие известняки; для 
большинства характерны только 
рассеянные дискретные желваки.

Ж елваки  сложены преимуще
ственно микрокристаллическим 
кварцем и в меньшей степени — 
халцедоном. Следовательно, они 
представляют собой почти чистый 
кремнезем (табл. 12-2). Карбона
тов немного; возможно это реликты 
замещения, но иногда встречаются 
и эвгедральные кристаллы.

Хотя обычно желваки бесструк- 
турны, некоторые из них имеют 
плотное черное внутреннее ядро, ок
руженное более светлой,а в отдель
ных случаях белой внешней обо
лочкой («землистый известняк»). 
У некоторых стяжений заметны сле
ды слоистости, продолжающей сло

истость вмещающей породы, тогда как  другие отличаются концентриче
ским строением («сфероиды сжатия», по Талиаферро [91]); некоторые 
желваки включают фрагменты вмещающей породы. Довольно часто 
кремни содержат ископаемые остатки, представленные либо известко
выми, либо окремнелыми организмами, чаще последними. Ископаемые 
остатки, как правило, представляют собой только пустоты; известковый 
материал был удален путем растворения. Встречаются кремни оолито
вого строения, унаследованного от вмещающей породы при ее замещ е
нии [18].

Кремневые желваки широко распространены. Они встречаются 
главным образом в карбонатных породах, особенно в известняках и до
ломитах, но их такж е находят и в пластовых сидеритах и в некоторых 
черных глинистых сланцах, особенно в сланцах докембрийского возрас
та [49]. Ж елваковые кремни обнаружены в карбонатных породах всех 
возрастов. Они широко распространены в палеозойских известняках и 
доломитах в верховьях долины р. Миссисипи. Биггс [11] дал подробное 
описание желваковых кремней Иллинойса, возраст которых изменяется 
от кембрия до миссисипия.

Особенно хорошо и?' ~етны желваковые кремни свиты Ниагара 
(силур) в районе Великих озер [57] и желваковые кремни миссисип- 
ских карбонатов [107]. Известны такж е и желваки флинта, встречаю
щиеся в писчем мелу мела Англии и Франции [79].

Хотя по проблеме происхождения кремня нет единого мнения, боль
шинство исследователей в настоящее время, по-видимому, склоняются 
в сторону эпигенетического образования желваковых кремней и флин

Рис. 12-10. Кремневый желвак.
Плотный черный «флинт» с поверхностным 
елоем белой внешней оболочки («cotton» rock). 
Д лина ж елвака  около 12 см
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тов, обнаруживаемых в известняках и других карбонатных породах. 
Ряд авторов, в том числе Тарр [93, 95], Тарр и Твенхофел [99] и неко
торые другие [104, 33] настоятельно утверждают, что желваковые крем
ни образуются в результате прямого осаждения силикагеля на дно 
моря. Д оказательства замещения (а следовательно, постседиментацион- 
ного происхождения) желваковых кремней многочисленны и очевидны. 
Ван-Туил [109] и Биггс [11] с большой детальностью обобщили д ока
зательства, имеющие отношение к данной проблеме. Несомненно, мно-

Т а б л и ц а  12-2

Химические анализы кремней и других конкреционных тел

Комповенты A Б в г д Е Ж

Si02 9 9 , 4 7 70,78 98,36 4 ,46 0 ,73 45,13 1 ,8 0 5*
AI2O3 0 ,0 6 0 ,45 0,12 1,10 0 ,572* 0 ,88 —
Fe20 3 0 , 0 0 0 ,02 0 ,0 0 7 ,02 0 ,27 0 ,96 —
FeO 0,17 0 ,30 0 ,08 0 ,47 — — —

Fe — — — — — — 45,80
M nO — 0 ,02 — 0 ,08 Сл. 0 ,02 —

MgO — 1,88 0,01 0 ,30 Нет Нет —

CaO 0,06 12,90 0 ,16 44,22 Нет Нет —

N a20 0,01 0 ,05 0 ,04 0 ,16 — — —

K20 0,03 0,06 0 ,0 4 0 ,04 — — —

H 20 + 0,19 0 ,48 0 ,84 0 ,35 |  0,254* 0,314*H20 - 0,02 0 ,32 0,11 1,65
T i0 2 — 0 ,03 — 0 ,07 ------ — —

p 2o s — 0 ,16 0,02 33,92 Нет Сл. —

C O, Нет 12,04 0 ,07 0 ,90 0 ,16 Н е т ' —

so3 — — .— — 33,15 17,87 —

BaO — — — — 64,85 34,25 —

С 0,03 0 ,33 0 ,02 0 ,4 9 — — —

S — — — 0 ,0 4 — — 51,10

С у м м а  !* e> 100,04 100,09* 99,87** 99,52 99,55 99,42 98,70

* В клю чает Z rO 2<0,01; FeS2 0,27; S 0 3<0,01.
** Вклю чает F — 2,25; без О для F  — 0,95.
3* РаОэ.
4* Потери при прокаливании.
5* Нерастворимый.
A. Оолитовый кремень, доломит М айнес (кем брий), Пенсильвания [63].
Б. Кремневый ж елвак, известняк Делавэр (девон), Огайо, С Ш А . А нал итик Д . Ш ааф  [90].
B. Кремневый ж елвак, свита писчего мела Довер (мел), А нгл ия  [63].
Г. Сферолитовые фосфоритовые ж елваки , сланцы Колорадо (мел), горы  Бэрпо, М онтана. 

С Ш А . А налитик А . Кел  [71].
Д . Баритовый ж е л ва к из глинисты х сланцев, О клахом а, С Ш А . А нал итик У . Говард [42].
Е. Баритовый ж е л ва к  из песчаников. О клахом а, С Ш А  [87, 42].
Ж . Пиритовые ж елваки , морская глина, В иктория, Австралия. А нал итик Ф . Д рю с [29].

гие желваки несут в себе признаки происхождения путем замещения, но 
для многих других случаев полевые данные и данные петрографических 
исследований неубедительны. Главным доводом против образования 
этих желваков в процессе первичного осаждения, как подчеркивает 
Крессман [21], могут служить последние экспериментальные данные, 
указывающие на то, что морская вода недосыщена кремнеземом. По- 
видимому, кремень или его предшественники могли осаждаться лишь 
в специфической водной обстановке [32] (проблема происхождения 
кремня более детально рассматривается в гл. 11).
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Жеоды
Важными особенностями жеод являются их почти сферическая 

■форма, наличие полой сердцевины, внешнего халцедонового слоя и 
внутренней друзовидной щетки, кристаллы которой своими концами на
правлены внутрь жеоды. Ж еоды характерны для некоторых пластов из
вестняков, но изредка встречаются и в глинистых сланцах; по-видимо
му, они предпочитают глинистые известняки или доломиты чистым из
вестнякам [45]. Следовательно, их распределение контролируется лито
логическим фактором.

Ж еоды представляют собой полые шаровидные тела диаметром от 
2 см до 1 м (в большинстве случаев от 10 до 20 см). Они имеют тенден
цию к слабому уплощению, при этом их экваториальная плоскость па
раллельна напластованию. Некоторые формы выглядят раздавленными 
или смятыми. Тонкий внешний слой плотного халцедона [28] в резуль
тате эрозии может быть неполным в одних жеодах и совсем отсутство
вать в других.

Внутренняя полость большинства жеод заполнена более поздними 
минералами. Чащ е всего это направленные внутрь кристаллы кварца. 
Кроме кварца встречаются такж е скаленоэдрический кальцит и ромбо
эдрический доломит. Р еж е обнаруживают такие второстепенные и ред
кие компоненты, как  арагонит, анкерит, магнетит, гематит, пирит, мил- 
лерит, халькопирит, сфалерит, каолин и битумы [108]. Определенной 
последовательности отложения слоев, общей для всех жеод, нет, хотя 
внешняя оболочка неизменно представлена халцедоном, за которым 
в большинстве случаев непосредственно следует кварц. В некоторых 
жеодах наблюдается вторая генерация халцедона. Сульфиды металлов, 
если они присутствуют, в большинстве случаев отлагаются последними.

Наиболее своеобразной и важной особенностью жеод является не
опровержимый факт, что их рост сопровождается увеличением объема. 
Заслуж ивает внимания с этой точки зрения изгибание слоистости вме
щающей породы около жеоды. Но наиболее выразительной является 
текстура «взрывающейся бомбы». Как со всей очевидностью показал 
Басслер [5], многие жеоды зародились в полостях ископаемых организ
мов; по мере роста окаменелость увеличивается в объеме, а потом ло
пается. При дальнейшем росте обломки окаменелости, прилегающие 
к жеоде, расходятся на довольно большое расстояние. В конечном итоге 
обломки, по-видимому, растворяются или поглощаются растущей жео
дой и исчезают.

Формирование жеоды включает, во-первых, образование полости 
и, во-вторых, ее заполнение. Вряд ли субсферические полости размера 
жеод существовали в первичном осадке. Робертсон [82, 83] полагал, 
что жеоды отлагались сингенетично на дне моря в виде коллоидальных 
сгустков гидратированного кремнезема и что позднее вследствие «поте
ри воды из геля образовалась халцедоновая оболочка». Однако по 
этой гипотезе происхождения неясно, почему не все кремневые ж елва
ки, которые такж е считаются образовавшимися сингенетично, из сили
кагеля превратились в жеоды.

Хейес [45] предположил, что предшественниками жеод являлись не 
силикагели, а скорее известковые конкреции подобной формы и разме
ра; эта точка зрения ранее была высказана Ван-Туилом [108]. Эти 
тела в процессе диагенеза были преобразованы в жеоды, сначала в ре
зультате перекристаллизации их центральных частей, окремнения их 
внешней оболочки, а впоследствии — путем растворения центрального 
ядра и последующего осаждения кристаллического выполнения поло
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сти. Как можно судить по коллекции Басслера, если первоначальная- 
полость необходима для формирования жеоды, то ею может служить 
незаполненное пространство внутри криноидной теки, двустворки или 
любое подобное пустотное пространство. В первоначальной полости 
ничего нет, за исключением предположительно погребенного соляного 
раствора'. Так как внешняя стенка настоящих жеод сложена халцедо
ном, то первоначальный осадок, вероятно, уже был слоем гелеобразного 
кремнезема. Образование этого слоя способствует изоляции соляного 
раствора, и, если с течением времени внешние воды опреснялись, слой 
геля мог действовать как полупроницаемая мембрана и создавать внут
реннее осмотическое давление. Это направленное от центра давление 
могло привести к расширению объема. Если это происходило до консо
лидации, вмещающий известковый ил мог быть раздвинут; если же 
после консолидации, пространство могло образоваться в результате р ас
творения известняка на поверхности раздела кремнезема и известняка. 
Расширение объема может продолжаться до тех пор, пока объем кам е
ры не увеличится значительно, а концентрация соли в захваченных 
флюидах уменьшится до такой степени, что силы расширения станут 
совсем незначительными. В конечном итоге кремнезем дегидратируется и 
кристаллизуется. Затем следует усыхание и образование трещин, обус
ловливающее возможность доступа минерализованных вод и отложения 
друзового покрытия на первичном халцедоновом слое. Предложенный 
здесь механизм образования жеод, по существу, совпадает со схемой 
Тантона [92], предложенной для объяснения роста к о н х и л и т о в ,  
которые представляют собой специфические мелкие чашеобразные те
ла, состоящие из лимонита или гётита и растущие в перевернутом по
ложении на минерализованном основании на дне канадских озер. П олу
проницаемая мембрана в этих образованиях вместо кремнезема пред
ставлена студенистым гидроокислом железа.

Кремнистые конкреции в пластовых сульфатах

Кремнистые конкреции в эвапоритовых отложениях, очевидно, 
встречаются редко. Сообщалось об обнаружении различных кремни
стых тел, включая эвгедральный кварц, концентрически полосчатый 
халцедон и кварцевые сферолиты в гипсовых и ангидритовых породах 
в Манитобе [14]. Предполагается, что они имеют диагенетическое про
исхождение.

Фосфоритовые конкреции и желваки

Фосфатное вещество встречается как в виде бесструктурных ж ел
ваков, так и радиально построенных или сферолитовых конкреционных 
образований. Фосфоритовые желваки или «гальки» встречаются не 
только в отложениях собственно фосфатов, они также широко распро
странены и в некоторых известняках [72] и особенно в отложениях 
писчего мела мелового возраста [34]. Кроме того, они встречаются на 
дне современных морей [64, 27]. По размеру эти желваки колеблются 
от небольших гранул до галькоподобных тел, достигающих нескольких 
сантиметров в диаметре. Обычно они имеют черный или коричневый 
цвет, неправильную форму и плотную, твердую, блестящую поверх
ность. Более крупные ж елваки содержат много инородного материала, 
в том числе песчаные зерна, чешуйки слюды, обломки раковин и спику
лы губок. Черный цвет наиболее интенсивен вблизи внешней оболочки.
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Основным компонентом является коллофан; фосфатные сферолиты, опи
санные ниже, представляют собой хорошо окристаллизованный даллит

Описаны также сферолитовые фосфатные желваки [71]. Наиболее 
известны из них стяжения в сланцах Колорадо (мел) в Монтане. Не
которые желваки имеют весьма правильную сферическую форму, раз
мер их — от одного до нескольких сантиметров в диаметре. Другие яв
ляются составными, образованными из нескольких сросшихся сфериче
ских тел. Все они имеют ярко выраженное радиальное строение; многие 
из них характеризуются наличием центрального пустотного пространст
ва, которое в отдельных случаях заполнено жильным материалом. Со
став этих сферолитов приводится в табл. 12-2,Г. Предполагается, что 
они сформировались как гомогенные фосфоритовые конкреции, которые 
позднее перекристаллизовались н приобрели сферолитовый облик.

Окислы и гндроокнслы железа широко распространены в осадках 
п местами скапливаются в виде конкреционных тел. Особый интерес 
представляют пустотелые или полые образования, состоящие из окис
лов железа, чаще всего обнаруживаемые в песках и песчаниках, а так
же в некоторых глинах (рис. 12-11). Они особенно широко распростра
нены в плейстоценовых песках, но встречаются такж е в третичных и 
даже в меловых песках.

Рис. 12-11. Полные конкреции окислов железа.  Фактически оболочка состоит из 
песка, сцементированного лимонитом. Д лина  самой крупной конкреции около 10 см.

Подобно другим конкрециям, они разнообразны по размеру и по 
форме. Но в отличие от большинства конкреций многие железистые 
стяжения крупные и имеют цилиндрическую форму [114]; у всех есть 
центральная полость или пустотное пространство. Внешняя часть, или

[58].

Желваки и конкреции, состоящие 
из окислов железа
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оболочка, представляет собой плитный твердый лимонитовый слой. 
Внутренность частично заполнена железистым песком или мелкими 
тальками, которые гремят, когда конкреции трясут (немецкий Klap- 
perstein). В отдельных конкрециях ядро плотное и состоит из глины, 
которая может быть слегка отодвинута от стенок. Однако не все кон
креции, состоящие из окислов железа, полые. Конкреции, описанные 
Эмери [30] в песках пляжевых гряд, представляют собой правильные 
шары, сцементированные окислами железа.

Появление полых железистых конкреций объяснялось «межгра.ну- 
лярной секрецией лимонита» [88], частичным замещением известковых 
галек соединениями железа [86], окислением «глинистых галек» [55] 
или окислением сидеритовых конкреций [6, 102]. Последнее объясне
ние, по-видимому, применимо к некоторым из этих тел, так как окисле
ние трещиноватых сидеритовых пластов превращает каждый трещино
ватый блок в полую или частично заполненную лимонитовую «короб
ку» [100]. Глинистое ядро некоторых конкреций железняка частично 
представляет собой неокисленную сидеритовую глину. В этом случае 
железистые стяжения являются продуктом выветривания и не могут 
встречаться ниже зеркала грунтовых вод. Единственными признаками 
предполагаемого увеличения объема, видимыми в шлифе лимонитовой 
оболочки, являются следы коррозии и частичного замещения кварца 
сидеритом.

Возможно, что окисно-железистые агрегаты бывают нескольких ви
дов и что агрегаты, обнаруженные в глинах, отличаются по характеру 
от образовавшихся в песках. Поэтому универсального объяснения их 
образования нет.

Пиритовые и марказитовые желваки 
и кристаллические агрегаты

Крупные и мелкие кристаллические агрегаты пирита и марказита 
встречаются в некоторых глинах и глинистых сланцах, в некоторых 
углях и даж е в известняках. Эти тела имеют различные размеры и фор
мы: от миллиметровых сферолитов и единичных кристаллов до круп
ных кристаллических агрегатов и желваков. В целом для железистых 
сульфидов, по-видимому, нехарактерны включения вещества вмещ аю 
щей породы, в которой они образуются. Обычно сульфиды в осадочных 
породах морского происхождения представлены пиритом, а в углях — 
марказитом [67]. Это наблюдение навело на мысль, что пирит является 
продуктом нейтральной или щелочной среды (в большинстве случаев 
морской), а марказит образуется в кислой или пресноводной среде 
[29]. То, что марказит изредка встречается в морских отложениях, 
указывает на кислую среду после отложения осадков в процессе лити
фикации. Часто встречаются замещения марказитом ископаемой древе
сины [84, 29]. Черный аморфный железистый сульфид, по-видимому, 
присутствует в некоторых современных илах. Очевидно, после захоро
нения этот материал скапливается и кристаллизуется в виде рассеян
ных пиритовых кубиков, частично замещающих матрикс, в виде неболь
ших сферолитов, крупных кристаллических агрегатов, а также зам е
щает древесные окаменелости и раковины.

Источник серы точно не установлен. Сера могла быть продуктом 
разложения органического вещества или бактериального восстановле
ния сульфатов или же могла быть принесена грунтовыми или ювениль 
ными водами. С учетом рассмотренных выше фактов вероятнее, что она
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не привнесена извне, а имеет местное происхождение и, следовательно, 
выделилась в процессе диагенеза. Матиас [61] считал, что пиритовые 
конкреции темных пенсильванских глинистых сланцев севера централь
ной части штата Миссури имеют сингенетичное происхождение. Нью- 
хаус полагал, что сульфиды кристаллизовались из коллоидальных ге
лей, отложившихся одновременно с формированием вмещающих пород.

Поскольку сульфиды могли быть принесены грунтовыми или юве
нильными водами, присутствие кристаллов сульфидов еще не является 
достаточным доказательством их диагенетического происхождения, осо
бенно в метаосадочных породах. О диагенетическом или осадочном про
исхождении сульфидов убедительно свидетельствует тесная связь меж 
ду их содержанием и содержанием органического или углистого веще
ства, наблюдаемая во многих осадках. С другой стороны, тесная связь 
с жилами и трещинами позволяет предполагать привнос сульфидов из
вне.

Баритовые желваки и розетки
Во многом сходны с кальцитовыми песчаными кристаллами розетки 

барита. Баритовые розетки представляют собой пучки кристаллов бари
та таблитчатой формы, располагающиеся с определенной симметрией; 
они весьма характерны для некоторых песчаников, в частности перм
ских красноцветных песчаников Оклахомы [68, 87, 97, 42]. Как и в слу
чае кристаллов песка, объем включений материала вмещающей породы 
равен или превышает объем самого кристаллизующегося минерала (см. 
табл. 12-2,Е).

Подобные образования были описаны во многих местах. Пог дал 
обзор литературы по этому вопросу [73], дополнив его собственным 
описанием розеток из Ливийской пустыни, которые предположительно 
были сформированы в нубийских песчаниках, развитых на этой терри
тории.

В некоторых глинистых сланцах встречаются баритовые желваки 
сферолитовой формы и структуры [42, 43, 59]. В отличие от барита 
песчаников в этом случае отмечается очень мало включений вмещ аю 
щей породы (см. табл. 12-2,Д ) .  Они такж е известны на дне современ
ных морей [77].

Кристаллы и пучки кристаллов гипса
Многие отложения содержат крупные кристаллы или пучки кри

сталлов гипса. Некоторые из них растут в рыхлом песчаном матриксе, 
в общем, так же, как  кальцит и барит. Подобно этим минералам, они 
включают большой объем песка. Известным примером являются круп
ные кристаллические агрегаты из Л агуна-М адре в Техасе [60]. В не
которых глинистых сланцах встречается хорошо окристаллизованный 
селенит; одним из широко известных примеров служат пенсильванские 
глинистые сланцы Элеуэрта, Огайо. Эти кристаллы, длина которых со
ставляет несколько сантиметров, выросли за счет глинистого сланца, 
что доказывается присутствием в них большого количества глинистого 
материала.

Псевдоконкреции
Существуют природные тела, в каком-то отношении похожие на 

конкреции, но не являющиеся продуктами диагенеза, т. е. настоящими 
конкрециями. К ним относятся панцирные глиняные шары, водоросле
вые шары, или онколиты, и озерные катуны.
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Панцирные глиняные шары
Панцирные глиняные шары представляют собой механически соеди

ненные первичные образования. Это — крупные субсферические комы 
глины, которые облекаются и бронируются мелким гравием. Морфоло
гия и происхождение панцирных глиняных шаров были тщательно изу
чены Беллом [7], который описал их в Л ас-П озас-Барранка, округ Вен
тура, Калифорния. Их находят в потоках с большим перепадом высот, 
особенно в ливневых потоках [39, 3]. Они также встречаются на пля
жах [52] и особенно типичны для плейстоценовых ледниковых зандро- 
вых отложений [54], где их назы
вают «тиллевыми шарами». Кроме 
того, они описаны в более древ
них отложениях, например в пан- 
нонском ярусе (верхи третичных 
отложений) бассейна Грац в 
Австрии [51].

Размеры глиняных шаров ко
леблются от 1 до 50 см. Наиболее 
часто встречаются глиняные шары 
диаметром 5— 10 см. Хорошо сфор
мированные глиняные шары имеют 
почти идеальную сферическую фор
му (рис. 12-12); около 60% шаров, 
изученных Беллом, имели показа
тель сферичности более 0,90, 32% — 
свыше 0,95 и 1 2 % — более 0,99; 
около 7% характеризовались сфе
ричностью около 1,00. Средняя 
сферичность шаров, которые пере
катились на 400, 1609 и 4420 м, со
ставила соответственно 0,784; 0,839 
и 0,898. Эти данные указывают на то, что величина сферичности опре
деляется приблизительно как кубический корень из расстояния транс
портировки.

Крупные глиняные шары покрыты более крупным гравием по срав
нению с более мелкими шарами. Масса панциря составляет от 17,1 до 
44,0% от массы всего шара. Установлено, что общая масса брони явля
ется степенной функцией площади поверхности и соответствует пример
но площади в степени 1,54 либо приблизительно является линейной 
функцией диаметра шара. В то время как панцирь состоит из слабо 
сортированной (девять размерных классов) смеси песка и гравия, внут
ренняя часть представлена относительно чистой глиной и алевритом.

Полевые наблюдения, а такж е характер глиняных шаров, изучен
ных в Л ас-П озас-Барранке, достаточно убедительно показывают, что 
глиняные шары образовались из кусков глины в процессе быстрого р аз 
мыва и срезания отмелей; глинистые комки при последующем их про
катывании по течению приобрели гравийный панцирь. Песчаные зерна 
и галька вдавливались в мягкое внутреннее ядро. Как только поверх
ность шара покрывается достаточно мощным панцирем, дальнейшее 
наращивание объема прекращается. Рост шара ограничивается больше 
структурной прочностью, чем размерами кома глины или транспорти
рующей способностью потока. Максимальный размер определяется 
равновесием между силами сцепления и разрушающими ударными си
лами. Теоретические и экспериментальные данные позволяют прийти

Рис. 12-12. Панцирные глиняные шары. 
Л ас -П озас-Б арран ка .  Калифорния, США. 
По [7].

Ш ары перемещ ены па расстояние около 
4,8 км. О братите внимание на исключительно 
тяж елы й  панцирь и высокую степень сферич
ности
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к выводу, что скорость, с которой шар без разрушения может двигаться? 
в потоке, обратно пропорциональна диаметру. Д ля  глиняных шаров; 
Л ас-П озас-Барранки Белл определил следующие зависимости: шар 
диаметром 5 см может выдержать транспортировку со скоростью 
9,8 м/с, в то время как шар диаметром 30 см может выдержать ско
рость только 1,5 м/с. Белл отмечал, что глиняные шары значительно
крупнее, чем другие обломки твердого стока потока.

Глиняные шары, будучи второстепенным и редким компонентом 
осадка, служат средством оценки максимальных скоростей палеопото
ков, характера материала ложа, приблизительного расстояния до об
ласти питания и природы водного агента, который их образовал.

Онколиты

Онколиты представляют собой карбонатные аккреционные тела во
дорослевого происхождения; они являются сфероидальными стромато
литами (см. рис. 10-19). Они характерны для многих известняков. Со
временные морские онколиты были описаны Гинзбургом [38]. Ярким 
примером древних онколитов являются окаменелости из верхнеюрских 
пород гор Холи-Кросс в Польше [53].

По форме онколиты почти сферические; наиболее крупные онколи
ты достигают 5— 10 см в диаметре (макроонколиты); чаще всего они 
имеют размер от 1 до 2 см. При уменьшении разм ера они переходят 
в водорослевые пизолиты. Их форма отчасти зависит от того, имеют ли 
они инородное ядро или нет; форма ядра в той или иной степени опре
деляет форму онколита. Наиболее характерно для них внутреннее ква- 
зиконцентрическое строение. Слоистость несколько изменяется по мощ
ности и ритмичности. Существуют микронесогласия, которые отражаю т 
перерывы в росте.

Их формирование связывается с улавливанием обломочного матери
ала окутывающей массой синезеленых водорослей. Рост онколитов про
исходит по сторонам и вверх. Если онколит перекатывается, то на ниж 
ней стороне рост прекращается и возобновляется на новой верхней по
верхности; в результате идеального концентрического строения не до
стигается.

Озерные катуны

В некоторых современных озерах обнаружены сферические озер
ные катуны природного войлока, которые состоят полностью из волок
нистого материала растений. Они были найдены на берегах оз. Мичи
ган, а такж е на некоторых озерах Финляндии [70]. Встречаются ли они 
в древних геологических разрезах, точно не установлено.
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ГЛАВА 13. ПИТАЮЩИЕ ПРОВИНЦИИ

Введение

Мы переходим теперь от описания и классификации осадочных по
род, а также от непосредственно связанных с этим вопросов, касаю щ их
ся их консолидации, к проблеме интерпретации и к весьма важному 
вопросу: что помимо сохранения следов жизни на Земле дает летопись 
осадконакопления геологии и геологической истории? Что мы хотим 
узнать? Нас интересует, как и при каких условиях образуются осадки. 
Д ля кластических пород — это вопросы питающих провинций (prove
nance), т. е. климата, рельефа и литологии исходных пород в области 
сноса. Ответ на эти вопросы дает главным образом изучение состава 
гравелитовых обломков и песчаников, которое непосредственно указы 
вает на тип пород источников сноса. Однако состав осадков отличается 
от состава исходных пород в области сноса, поскольку обломочный м а
териал этого района был просеян через «геологическое снто» и претер
пел существенные изменения в результате селективной утери одних 
компонентов и обогащения другими (вопрос, затрагивающий стабиль
ность минералов при выветривании в области сноса), абразии при 
транспортировке, а такж е изменения или растворения на стадии д и а
генеза. Д ля  решения этой проблемы необходимы данные минералогиче
ского анализа в сочетании с изучением как механической, так и хими
ческой стабильности минералов.

Другой вопрос, который нас интересует, где и на каком удалении 
находился источник сноса, как он был связан с конфигурацией и бати
метрией бассейна осадконакопления? Иными словами, какова была па
леогеография во время отложения той или иной конкретной формации? 
Д ля  ответа на этот вопрос необходимо установить региональный па
леонаклон, простирание зоны осадконакопления, систему палеотечений, 
участвовавших в процессе седиментации, и распределение фаций. Р е 
шить эту палеогеографическую задачу может помочь система палеоте
чений, реконструированная по первично-ориентированным текстурам, 
характеру распределения обломков («конусы рассеяния») и латераль
ным фациальным изменениям, включая изменения таких скалярных 
свойств, как  размер и степень окатанности гальки. Этот подход преду
сматривает замеры и картирование таких распространенных признаков, 
как косая слоистость, размер гальки, осадочная структура, т. е. требует 
большого объема полевых наблюдений.

Третий вопрос, на который мы ищем ответа, это — какова была об
становка осадконакопления. Вначале, однако, мы должны решить, что 
мы под этим понимаем — химические и физические параметры среды 
либо геоморфологическую (или географическую) характеристику? Что 
является более значимым для геолога? Затем  нам надлежит решить, 
какие критерии мы должны использовать для того, чтобы различать все 
возможные обстановки осадконакопления: структуры, минералогию или 
текстуры осадков, или, может быть, содержащиеся в них ископаемые 
остатки, или же, как показывают исследования и выводы последних 
лет, — вертикальную последовательность, т. е. разрез? Конечно, мы 
должны использовать все доступные критерии, однако наш коллектив
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ный опыт показывает, что, пожалуй, наиболее эффективным средством 
изучения древних условий осадконакопления является интерпретация 
вертикальной последовательности литологии и текстур, понимание з а 
кономерностей которой мы черпаем в трехмерном изучении современ
ных осадков. Этот путь решения проблемы требует изучения стратигра
фических разрезов в полевых условиях — метод древний, но вновь воз
рожденный новыми концепциями и новыми данными по геологии со
временных осадков.

В этой и двух последующих главах мы рассмотрим очень кратко 
основные понятия и принципы, применяемые для определения источни
ков сноса, при анализе палеотечений, а такж е при реконструкциях па
леогеографии и условий осадконакопления.

Определения и понятия

В основном кластические осадки являются о с т а т к а м и ,  т. е. не
растворимыми продуктами химического разрушения и дезинтеграции 
пород, существовавших ранее. Состав этих остатков зависит отчасти от 
состава материнских пород, а отчасти — от их зрелости, которая явля
ется показателем степени осуществления процессов химического вывет
ривания в направлении их полного завершения. Зрелость породы явля
ется функцией времени, в течение которого происходят эти процессы, и 
интенсивности, с которой они проистекали. Время и интенсивность про
цессов выветривания зависят соответственно от рельефа и климата.

Но кластические породы являются п р о м ы т ы м и  остатками; они 
подвергались процессам сортировки, конечным результатом которых 
явилось фракционирование по размерам зерен на несколько групп. Эти 
фракции отличаются друг от друга не только размером зерен, но и ми
нералогическим и химическим составами. Наиболее тонкие фракции 
являются продуктами наибольшего разложения — т. е. глинистыми ми
нералами; более грубые фракции представляют собой недезинтегриро- 
ванные остатки, производные от материнской или исходной породы.

Задача  петролога сводится к тому, чтобы, исследовав конечный 
фракционированный остаток, т. е. осадок, определить, о т к у д а  он 
привнесен (расстояние и направление транспортировки), установить тип 
породы или пород, из которых он образовался, и на основании степени 
зрелости этого остатка сделать вывод о климате и рельефе области 
сноса (рис. 13-1). Последняя группа задач составляет предмет изучения 
источников сноса, первые же имеют отношение к палеотечениям и во
обще к палеогеографии.

Термин «питающие провинции» используется для охвата всех фак
торов, связанных с образованием или «рождением» осадка. Чаще всего 
он относится к материнским породам, из которых образовались осадки. 
К аждому типу материнской породы, как правило, соответствует свой 
особый набор минералов, который является «ключом» к определению 
характера этой породы. Однако состав осадка определяется не только 
характером материнской породы; он является такж е функцией климата 
и рельефа области сноса («распределяющей провинции», по Брэммелу), 
которые определяют зрелость остатков, ведущих свое происхождение из 
этой области.

Эрозия обычно прерывает процессы выветривания на полпути, осо
бенно в районах с высоким рельефом. Эродированный материал в этих 
случаях содержит фрагменты пород и минералов, не подвергшихся из
менениям или измененных лишь частично. Аналогичным образом при
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определенных климатических режимах процессы химической дезинте
грации протекают замедленно либо их вообще нет. Таким образом, со
став продуктов выветривания и образующихся в конечном итоге осад
ков является результатом чаще всего комбинированного влияния рель
ефа и климата на исходные породы; любые выводы, касающиеся этих 
факторов или типа материнской породы, должны основываться на хими
ческом и минералогическом составе осадков. Д л я  того чтобы о ц е н и т ь  
зрелость осадка, следует обладать определенными сведениями о мо
бильности составляющих его химических компонентов и в особенности 
об относительной стабильности различных породообразующих минера
лов. Вначале мы рассмотрим ми
нералы, как ключ к типу исходной 
породы, а затем исследуем зрелость 
осадка в свете мобильности окислов 
и стабильности минералов.

Минералы и материнские 
породы

Ученых, изучающих пластиче
ские осадочные породы, интересует 
тип и характер материнской поро
ды, из которой образовались осад
ки. Знание этого могло бы помочь 
им идентифицировать область сно
са. Фрагменты характерных пород 
или присутствие в песках необыч
ных минералов подкрепляют эту 
идентификацию и, таким образом, 
ведут к пониманию палеогеогра
фии древних эпох. Дополнительное 
влияние на характер осадков, отлагающихся в бассейне, оказывают 
геологические события, происходящие вне бассейна осадконакопления. 
Резкий подъем и эрозия области сноса вызывают поступление новых 
минералов, ранее отсутствовавших в этом бассейне; вулканизм за пре
делами бассейна регистрируется такж е по притоку новых характерных 
минеральных ассоциаций. Поэтому необходимо знать и уметь распо
знавать наборы минералов, присущие существенно отличающимся друг 
от друга источникам и характерные для них.

Совершенно необходимо также знать, является ли осадок продук
том первого цикла отложения, образовавшимся из кристаллических по
род, или же это — продукт второго цикла, т. е. возникший из осадочных 
пород. Многие свойства, такие как окатанность, могут быть унаследова
ны от ранних циклов абразии; поэтому интерпретация истории такого 
осадка является делом сложным. В среднем песчаники, по оценке Кры- 
нина [36], на 30% состоят из переработанного материала, на 25% — из 
нового материала вулканического происхождения и на 4 5 % — из мате
риала метаморфических источников сноса.

Хотя различие между осадками первого и второго циклов фунда
ментально, для весьма зрелых пород его бывает трудно установить. Н е
зрелые осадки, такие как, например, аркозовые пески, чаще всего отно
сятся к первому циклу. Кварц в песках первого цикла в большинстве 
случаев является угловатым, однако иногда может быть и окатанным— 
за счет резорбции в магме или коррозии в процессе выветривания. Р е 

Рис. 13-1. Методология изучения питаю 
щих провинций. По Поттеру и Сиверу 
[P o t te r  and Siever, 1956, Journ .  Geologic, 
v. 64]
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генерационные каемки на кварце являются доказательством происхож
дения в результате второго цикла.

Весьма важно различие между плутоническими и супракрусталь- 
ными питающими провинциями. Глубина, с которой поступает матери
ал, является своего рода мерой амплитуды воздымания, за счет которо
го происходило поступление обломочного материала. В соответствии 
с этим гнейсы и плутонические изверженные породы образуют одну 
группу, а слабометаморфизованные и осадочные породы—другую. П лу
тонические породы характеризуются грубой зернистостью и продуциру
ют кварц и полевой шпат песчаной размерности; при размыве супракру- 
стальных пород образуются кварц второго цикла и обломки пород пес
чаной фракции. Отношение обломков полевошпатовых пород в песках 
используется (см. главу «Песчаники») в качестве индекса, характеризу
ющего питающую провинцию, и является мерой относительного вклада 
плутонических и супракрустальных зон.

Д ля  определения источников сноса используются такж е легкие и 
тяжелые минералы. В песках наиболее обычным минералом является 
кварц. Поэтому наиболее многочисленные исследования были направ
лены на определение связи различных типов кварца с материнской по
родой. Одна из первых попыток в этом направлении была предпринята 
А4акки [44], который использовал включения в кварце, как ключ к оп
ределению источников сноса. Более обстоятельными были работы Кры
нина [36, 39], который создал классификацию кварца, включающую три 
группы: изверженного кварца (включая плутонический, вулканогенный 
и гидротермальный), метаморфического (включая деформированный и 
инъекционный кварц) и осадочного кварца либо в виде аутигенных об
растаний, либо выполнения жил или пустот. Критериями для распозна
ния различных типов кварца являются включения, погасание (волни
стое или нет), форма зерен (удлиненность) и поликристалличность. 
Классификацией Крынина трудно пользоваться, так как она основана 
на признаках, которые могут быть присущи различным классам (а это 
затрудняет объективное выделение последних), а такж е из-за неаде
кватности наших представлений о кварце материнской породы. Эти во
просы были подвергнуты критическому анализу многими исследовате
лями; рассмотрение взглядов по проблеме в целом было произведено 
Блаттом [8, 9]. Более подробно история вопроса изложена в главе о пе
счаниках.

Совершенно очевидно, что, несмотря на возникающие трудности, 
изучение детритового кварца может привести к существенным выводам. 
Д аж е  при отсутствии возможности с полной уверенностью судить об 
источнике сноса обычного кварца, могут быть подмечены различия меж
ду обычным и поликристаллическим кварцем, а также, вероятно, меж
ду сутурированным и полигонизированным кварцем [77], между 
плутоническим и вулканогенным кварцем [74]. Эти различия имеют 
значение при анализе источников сноса и в любом случае могут быть 
весьма полезными при определении минеральных ассоциаций в зрелых 
песчаниках.

Наиболее распространенным после кварца минералом является по
левой шпат. Однако обычно при расшифровке источников сноса ему 
уделялось меньше внимания, если не считать исследования Римсэйта 
[55] *. Обычно полевой шпат кислых вулканитов представлен саниди

* А так ж е  важной методической разработки В. Д. Ш утова (в сб. «Вопросы ми
нералогии осадочных образований», кн. 3—4, 1956, изд. Львовского университета).— 
П р и м .  р е д .
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ном; для кислых магматических пород это — ортоклаз или микроклин. 
Пергитовый полевой шпат указывает на медленное остывание магмы и 
поэтому характерен для глубинных источников. Полевым шпатам пиро
кластического происхождения, как правило, свойственны эвгедральные 
(идиоморфные) формы, обычно нарушенные и в ряде случаев имеющие 
тонкую оболочку вулканического стекла, тогда как плутонические по
левые шпаты — ангедральны (ксеноморфны). П лагиоклаз в вулкано
генных и гипабиссальных породах характеризуется волнистой зональ
ностью; в плутонических и метаморфических породах такая зональ
ность встречается реже [49].

Одним из наиболее информативных детритовых компонентов яв л я 
ются обломки пород; их тщательное изучение должно быть неотъемле
мой частью исследований по определению питающих провинций. В пес
чаниках обычно содержатся обломки пород, которые в силу ограничен
ности размера песчаных зерен являются мелкозернистыми. Это могут 
быть вулканогенные (в основном базальтовые или ф ельзитовы е), оса
дочные (как правило, пелитовые или микритовые) или мелкозернистые 
метаморфические породы, например, такие, как  аспидные сланцы или 
филлиты. Частицы пород несут больше информации об источниках сно
са, чем какие-либо другие типы зерен, хотя в некоторых случаях их 
бывает трудно идентифицировать [11]. Диккинсон [19] предложил до
вольно простую методику определения некоторых типов обломков по
род, наблюдаемых в песках. Его классификация, основанная на струк
турах пород, включает в себя вулканогенные, кластические, микрогра- 
нулярные обломки и тектониты. Вулканогенные обломки имеют струк
туру изверженных афанитов и включают фрагменты измененных или 
перекристаллизованных вулканических пород; кластические породы 
имеют обломочные структуры. Обломки тектонитов характеризуются 
сланцеватой или полусланцеватой структурой; обломки микрогрануляр- 
ных пород состоят из примерно равновеликих хорошо отсортированных 
зерен. Их идентификация наиболее затруднительна, поскольку факти
чески они принадлежат к тому или иному из первых трех классов.

Многие неясные вопросы могут быть решены, если в разрезе при
сутствуют конгломераты. Важными характеристиками являются коли
чество и размеры гальки и валунов. Определенные типы гальки и их 
соотношения указывают как  на тип материнской породы, так и на д ал ь 
ность транспортировки; менее устойчивые обломки по мере увеличения 
этого расстояния быстро разрушаются. Однако, поскольку различные 
материнские породы обладают разной способностью к образованию об
ломков и неодинаковой устойчивостью к абразии, соотношения, наблю
даемые в галечниках, нельзя рассматривать как прямое отражение от
носительного содержания определенных пород в области сноса (этот 
вопрос рассмотрен подробнее в гл. 6).

Исключительно важным средством определения характера мате
ринской породы оказались тяжелые минералы [13]. Некоторые мине
ралы являются диагностическими для определенного типа материнской 
породы. Другие, как и кварц, значительно более распространены и 
встречаются почти во всех типах исходных материалов. В этом случае 
дополнительным средством, указывающим на характер материнской 
породы, могут служить второстепенные признаки, такие, как включения, 
цвет, форма и т. п. Возможности использования второстепенных призна
ков продемонстрировала работа Крынина [40], которому удалось с по
мощью этого метода распознать 13 разновидностей турмалина. Сход
ным образом в качестве ключа к определению питающих провинций
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Наборы детритовых материалов, характерные для различных типов 
материнских пород

Т а б л и ц а  13-1

Переработанные осадки

Б арит  
Глауконит
К в а р ц  (в особенности с окатанными 
регенерационными каемками)
К р е м е н ь
Обломки кварцита  (типа ортокварцита)

Слабометаморфизованные породы

О б л о м к и  а с п и д н ы х  с л а н ц е в  О б л о м к и  к в а р ц а  или к в а р ц и т а
и ф и л л и т о в  (типа метакварцита)
Биотит и мусковит Т у р м а л и н  (небольшие светло-корич-
Полевые шпаты обычно отсутствуют невые эвгедральные включения карбона-
Лейкоксен тов)

Л е й к о к с е н
Рутил
Т у р м а л и н  (окатанный) 

Ц и р к о н  (окатанный)

Сильнометаморфизованные породы

Г р а н а т  К в а р ц  (метаморфическая разность)
А м ф и б о л  (голубовато-зеленая раз- Мусковит или биотит
ность)
К и а н и т  Полевой ш пат (кислый плагиоклаз)
С и л л и м а н и т  Э п и д о т
Андалузит Ц  и о з и т
С т а в р о л и т  М а г н е т и т

Кислые изверженные породы

А п а т и т  Ц и р к о н  эвгедральный
Б и о т и т  К в а р ц  (изверж енная разность)
А м ф и б о л  М и к р о к л и н
М онацит М а г н е т и т
Мусковит Турмалин (небольшие розовые кристал-
Сфен лы)

Основные изверженные породы

А натаз Лейкоксен
А в г и т  Оливин
Брукит Р у т и л
Г и п е р с т е н  П лаги оклаз  средний
И л ь м е н и т  и магнетит Серпентин
Хромит

Пегматиты

Ф л ю о р и т  М у с к о в и т
Т у р м а л и н ,  обычно голубой (индико- Топаз 
лит)
Г р а н а т  А л ь б и т
Монацит Микроклин

П р и м е ч а н и е .  Разности, вы деленны е разрядкой , наиболее распространены .

были использованы разновидности циркона [75, 76]. Наборы минера
лов, характерные для определенных материнских пород, приведены 
в табл. 13-1.

Как и в случае с компонентами галечников, состав набора тяжелых 
минералов может изменяться не только за счет потери менее стабиль
ных минералов в процессе выветривания, но и в результате селективных 
потерь как при абразии в процессе транспортировки, так и вследствие 
растворения уже после осадконакопления (внутрипластовое растворе
ние). Эти проблемы будут рассмотрены ниже.
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Д л я  изучения питающих провинций некоторое значение могут 
иметь даж е  глинистые минералы. Если бы они были стабильными, ми
нералогия глин в осадке могла бы довольно близко соответствовать ми
нералогии глин в определенной области сноса [79, 7]. Однако глини
стые минералы подвержены изменениям после отложения и захороне
ния, поэтому они менее пригодны для изучения источников сноса, чем 
обломочные компоненты песков или галька в галечниках.

Стабильность минералов в почвенном слое
Знание среднего валового химического состава осадка или его ми

нералогического состава требует прежде всего понимания разницы меж
ду химическим и минералогическим составом продукта выветривания и 
составом породы, из которой он образовался. Рассмотрим оба аспекта 
этой проблемы.

Т а б л и ц а  13-2

Анализ свежих и выветрелых мортонских гнейсов. По [30]

Окислы А Б В г

S i 0 2 71,51 55,07 30,83 — 40,71
тю2 0 ,26 1,03 0 ,58 + 0 , 3 2
А12Оэ 14,62 26,14 14,62 0 ,0 0
Р е 20 3 0 ,69 3,72 2 ,08 +  1,39
FeO 1,64 2 ,53 1,43 — 0,21
M gO 0 ,7 7 0 ,3 3 0 ,18 — 0,59
С аО 2,08 0 ,16 0 ,09 — 1,99
К а 20 3,84 0 ,05 0 ,03 — 3,81
КзО 3,92 0 ,1 4 0 ,08 — 3,84
Н20+ 0 ,30 9 ,75 5 ,4 0 + 5 , 1 0
н2о- 0,02 0 ,64 0 ,36 + 0 , 3 4
С 0 2 0 ,1 4 0 ,36 0 ,2 0 + 0 , 0 6

В с е г о : 98,82* 99,96* 55,88 — 43,94

* Н екоторы е м алы е компоненты, определенны е С. С. Гольдихом, не вклю чены в сумму.
А — свеж ие гнейсы М ортон, карьер  компании К олд-Спринг, аналити к  С. С. Гольдих.
Б — остаточная глина из Р ам сей-парка, Р едвуд  Р олле, М иннесота, аналити к  С. С. Гольдих. 
В — м асса окислов в 55,88 г  вы ветрелого м атери ала, образовавш егося из 100 г свеж ей породы 

при допущ ении, что количество глинозем а постоянно.
Г — потери в грам м ах каж дого  составляю щ его окисла при п ревращ ения 100 г свеж ей породы 

•а 55,08 г измененного м атери ала.

Мобильность окислов

Химические изменения, происходившие во время выветривания, 
определяются путем сопоставления состава продуктов выветривания и 
состава свежей, невыветрелой породы, из которой они образовались. 
Это было хорошо показано на примере изменения мортонских гранито- 
гнейсов [30]. Свежие гнейсы содержат около 30% кварца, 19% калие
вого полевого шпата, 40% плагиоклаза и 7% биотита. Оставшиеся 3% 
приходятся на амфибол, магнетит и акцессорные минералы. В табл. 
13-2 приведен химический состав невыветрелого гнейса (колонка А) и 
измененной породы (колонка Б ).  Судить о действительных изменениях 
по данным этих анализов трудно, поскольку их суммарные результаты 
в обоих случаях должны, разумеется, составлять 100%- Например, из
менение содержания глинозема от 14,62 до 26,14% не означает поступ
ления дополнительного количества его, а свидетельствует лишь об уве
личении его доли в общем составе по отношению к другим компонен
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там, часть которых была удалена за счет выщелачивания. Поскольку 
глинозем является довольно инертным и менее склонен к миграции 
в растворе по сравнению с большинством других окислов, предполага
ется, что его количество осталось прежним. Если это так, то 100 г 
невыветрелой породы содержат 14,62 г глинозема. Продукт выветрива
ния содержит те же 14,62 г глинозема, если считать, что не было его 
потерь. Однако если это количество составляет 26,14% от всего остатка, 
то масса выветрелой породы будет равна 14,62/26,14-100, или 55,88 г. 
Это количество выветрелой породы содержат столько же граммов гли
нозема, сколько его было в 100 г свежей породы. Поэтому выветрелый

остаток (колонка В) содержит 
55,88 части каждого окисла ко
лонки Б; например 30,83 г крем
ния и т. д. При определении 
каждого показателя в колонке В 
на основе соответствующего по
казателя в колонке А и допуще
ния, что количество глинозема 
остается постоянным, мы полу
чаем величины обогащения или 
потерь каждого компонента, 
приведенные в колонке Г. В дан
ном примере наблюдается явное 
обогащение окисным железом и 
титаном и потери кремния, за- 
кисного железа, магния, каль
ция, окислов натрия и калия. 

Очевидно такж е увеличение воды и двуокиси углерода (из атмо
сферы).

Допущение о том, что количество какого-либо окисла остается по
стоянным, необязательно. Если процент каждого химического соедине
ния, входящего в состав свежей породы, отнесенный к его содержанию 
в выветрелой породе и умноженный на 100, нанести на соответствую
щий график в подходящем масштабе, то на графике можно легко про
читать относительные потери или обогащения [43]. Н а рис. 13-2 дано 
такое изображение результатов анализа свежих и выветрелых мортон- 
ских гнейсов. Полученная диаграмма показывает, что 55,88 г изменен
ной породы содержат столько же глинозема, сколько 100 г исходной по
роды; однако потребуется 120 г выветрелого остатка для того, чтобы 
в нем содержалось столько же кварца (71,54г), сколько его присутству
ет в 100 г материнской породы, и т. д. Очевидно, что содержание глино
зема по отношению к кварцу повышается или, что вернее,— содержание 
кварца по отношению к глинозему уменьшается. Аналогичным образом 
все точки, находящиеся на диаграмме слева от глинозема, характери
зуют повышение содержания по сравнению с этим окислом, тогда как 
всем точкам, лежащим справа, соответствуют потери. Из данной диа
граммы можно вывести величины потерь или обогащения по отноше
нию к любому окислу. Из всех первоначальных компонентов данной по
роды наибольшими потерями в процессе выветривания характеризуют
ся окислы натрия, а наименьшими — окисное железо. По величине по
терь компоненты располагаются в следующем порядке: N a20 ,  КгО, СаО, 
MgO, S i0 2, А120з, окислы железа.

Среднюю величину потерь можно определить путем изучения изме
нений большого числа пород по аналогичной методике (или сопостав

Рис. 13-2. Потери и обогащение составляю 
щих окислов при выветривании мортонских 
гранито-гнейсов. По [30].
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ляя средние данные по изверженным и осадочным породам). Исследо
ватели процесса выветривания сходятся на том, что все компоненты, за 
исключением воды, подвержены потерям при продолжительном вывет
ривании. Порядок мобильности окислов (порядок потерь различных 
окислов) в интерпретации различных исследователей приводится 
в табл. 13-3. Различие в порядках, приведенных в этой таблице, объяс
няется, по-видимому, ограниченностью использованных данных. Можно 
предполагать, что некоторые расхождения связаны с различием типов 
пород. Более существенным фактором является, по-видимому, разница 
в климате [54].

Т а б л и ц а  13-$

Средний порядок потерь окислов при выветривании

Порядок Штейдманн Л ейт и Мид Г ольдих

1 СаО СаО N a20
2 M gO N a20 СаО
3 N a 20 M gO M gO
4 КзО К 20 К 20
5 S i 0 2 S i 0 2 S i 0 2
6 Ж елезо Ж елезо А120 з
7 А120 з А120 з Ж елезо

Именно на различиях в мобильности окислов основываются выво
ды о степени зрелости продукта выветривания (или о потенциале вы
ветривания).

Стабильность минералов

Если существует определенный порядок или дифференциальная ско
рость потерь химических окислов, то и породообразующие минералы, 
содержащие эти окислы, должны характеризоваться различной сте 
пенью стабильности. Этот вывод постоянно подтверждается как наблю
дениями, так и экспериментальными данными, описанными в геологиче
ской литературе. Мафические минералы как группа менее стабильны, 
чем щелочные полевые шпаты; калиевые полевые шпаты более стабиль
ны, чем натро-известковистые и т. д.

Стабильность минерала — это его устойчивость к изменениям. 
В данном случае его химическая стабильность, т. е. устойчивость к рас
творению и химическому разложению, интересует нас больше, чем его 
механическая стабильность, т. е. устойчивость к абразии. Во время сво
его образования минералы, по-видимому, находятся в равновесии со 
средой и потому стабильны. Однако, попадая в новые условия, отличные 
от тех, в которых эти минералы образовались, они проявляют тенден
цию к растворению и химическому разложению. Многие породообразу
ющие минералы были образованы на больших глубинах, при повышен
ных температурах и давлениях. Когда эти минералы попадают в усло
вия низких температур и давлений, в обводненную среду, которая пре
обладает у поверхности Земли, многие из них становятся нестабильны
ми и претерпевают растворение и химическое разложение. Такие изме
нения, происходящие в почвенном слое и вообще в осадочном чехле, 
необходимо изучить для того, чтобы надлежащ им образом интерпрети
ровать осадочные породы. Н аука об этих изменениях получила меткое 
название — «патология минералов».
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Существуют различные признаки стабильности или нестабильности. 
К «патологическим» признакам, указывающ им на нестабильность, отно
сятся травленые поверхности или корродированные края. Регенераци
онные оболочки или вторичные обрастания, напротив, свидетельствуют 
о стабильности, поскольку указывают на тенденцию минерала к росту, 
а не к разложению. Исчезновение минералов или их отсутствие в почве 
наряду с присутствием других остатков, свойственных породе, в которой 
содержатся интересующие нас минералы, свидетельствует об их неста
бильности. В определенных пределах стабильность минералов может 
быть определена экспериментально, путем измерения потерь при рас
творении в несколько ограниченных и упрощенных условиях выщела
чивания.

Все минералы обладают различной устойчивостью к растворению 
и распаду. Было предпринято много попыток определить о т н о с и 
т е л ь н у ю  стабильность минералов в почвах и осадках. Известен ряд 
обобщающих работ по этому вопросу [13, 14, 46, 48, 1, 54, 67].

Наметились два главных подхода к определению относительной 
стабильности обломочных минералов. Первый, возможно более непо
средственный и более важный, заключается в изучении разрезов почв 
и в наблюдении за исчезновением минералов по мере перехода от све
жей породы к измененной. Второй подход сводится к определению и 
сопоставлению частоты встречаемости нескольких минеральных групп 
в современных и древних осадочных отложениях. Он основан на допу
щении, что частота встречаемости определенных минералов, соотнесен
ная с их содержанием в исходной породе, некоторым образом связана 
с их устойчивостью.

Т а б л и ц а  13-4

Ряд стабильности минералов при выветривании. По [30]

Оливин Известковый плагиоклаз
Авгит Известковисто-щелочной

Амфибол плагиоклаз
Биотит Щелочно-известковистый

плагиоклаз 
Щелочной плагиоклаз 

Калиевый полевой шпат 
Мусковит 

Кварц

Гольдих [30], основываясь на количественном анализе нескольких 
разрезов почв, расположил наиболее распространенные породообразу
ющие минералы в «ряд минеральной стабильности», почти идентичный 
реакционному ряду Боуэна (табл. 13-4). Однако это расположение не 
следует интерпретировать как реакционный ряд. Выветривание оливина 
не приводит к образованию пироксена, который, в свою очередь, превра
щается в амфибол, и т. д. Скорее можно ожидать, что в нормальной из
верженной породе, которая содержит оливин и пироксен, скорость хи
мического разложения у оливина будет больше, чем у пироксена, 
а у пироксена — больше, чем у роговой обманки, и т. д. Аналогично 
при прочих равных условиях можно ожидать, что габбро разрушается 
быстрее, чем гранит. Гольдих имел дело в основном с обычными поро
дообразующими минералами. Другие исследователи изучали и редкие 
акцессорные минералы и пытались определить сравнительную стабиль
ность этих «тяжелых» минералов [21, 67, 81].
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Синдовский с соавторами [62] сгруппировал тяжелые минералы 
в несколько классов в порядке их устойчивости к выветриванию (табл. 
13-5). Отчасти этот ряд был определен путем сопоставления содержания 
тяжелых минералов в молодых и древних террасах Рейна. Древние тер
расы обеднены тяжелыми минералами, по-видимому, за счет вы щ ела
чивания или растворения и выноса наименее стабильных минералов. 
Как указывает Синдовский, любое существенное различие в содержа-

Т а б л и ц а  13-5
Стабильность тяжелых минералов *. По [67], с изменениями

Внутрипластовое растворение Выветривание (?) Выветривание (почвенный слой)

Петтиджон Смитсон Синдовский** Гольдих Драйден
[48] [65.] [62] |30] [21]

Рутил
Циркон

т
Турмалин

Монацит
Гранат
Биотит
Апатит
Ставролит
Кианит
Роговая  обманка

Авгит

Оливин

Циркон г Циркон Циркон
Рутил | Рутил
Турмалин 1 Турмалин Турмалин
Апатит
Монацит Монацит
Гранат

Биотит

Ставролит / Ставролит
Кианит 1 Кианит Кианит

j Роговая обман- Роговая Роговая обман
1 ка34 обманка ка

Ж е л ез о  1 Гранат
Ставролит 
Г ранатмагниевые ] Авгит Авгит

Оливин

минералы V
I Апатит 
\  Оливин

* Пропуски в перечнях сделаны  нам еренно, чтобы подчеркнуть сходство вы деленны х рядов, 
** Синдовский расп олагает  минералы  не в виде непрерывного ряда , а по группам , которые 

в данной таблиц е объединены  фигурными скобками; в к аж дой  группе минералы  располож ены  
нами в таком  порядке, который подчеркивает соответствие с другими рядам и.

3* В оригинале н азван а  амфиболом.

нии тяжелых минералов между осадочными образованиями двух разно
возрастных террас следует рассматривать скорее как результат селек
тивных потерь определенных минералов после осадконакопления, чем 
как следствие различных источников сноса или различных условий вы
ветривания материнских пород до отложения продуктов выветривания. 
Потери после осадконакопления являются следствием внутрипластового 
растворения, результаты которого обычно сходны с результатами рас
творения в разрезе исходной породы.

Зрелость

Геолога, изучающего осадочные породы с точки зрения химической 
мобильности породообразующих окислов и стабильности породообра
зующих минералов, интересует, насколько эти свойства согласуются 
с концепцией зрелости осадка. Зрелость кластических осадков опреде
ляется степенью их приближения к конечному продукту тех породооб
разующих процессов, которым они подвергаются. Поэтому индекс по
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тенциала выветривания, введенный Райхе [54], является показателем 
зрелости. Чем более зрелым является осадок, тем меньше его потенци
а л  выветривания. Однако этот индекс нельзя применять ко всем осад
кам без исключения. В качестве показателя зрелости он применим лишь 
к выветрелым остаткам или к их промытым эквивалентам. Д л я  пород 
смешанного механико-хемогенного происхождения он не может быть 
применен. Песчаники с карбонатным цементом, выделившимся из вод
ного раствора, содержат в большом количестве окислы кальция и маг
ния. Обогащение материалами, утерянными в процессе выветривания, 
повышает потенциал выветривания и маскирует первоначальную зре
лость осадка, к которому добавляются эти материалы.

Фогт [34] определял зрелость как степень приобретения осадком 
остаточного характера. Фогт допускал с достаточным основанием, что 
глинистые осадки по мере того, как они становятся более зрелыми, дол
жны обогащаться глиноземом. Однако истинное обогащение глиноземом 
может быть замаскировано изменением содержания независимого квар
цевого компонента, а это приводит к тому, что глинистые осадки с р аз
личным остаточным характером могут характеризоваться одним и тем 
же содержанием глинозема и наоборот. Д л я  того чтобы устранить мас
кирующий эффект кремнезема, меняющийся в зависимости от структу
ры (см. табл. 8-4), Фогт пересчитал результаты химического анализа, 
исключив S i 0 2 (и ТЮ 2) и приняв сумму оставшихся компонентов за 
100. Обычно содержание MgO, СаО и N a20  понижается постепенно и 
равномерно с возрастанием остаточного характера, тогда как  содержа
ние К2О, S i 0 2 и ТЮ 2 повышается. Содержание окислов железа остается 
постоянным, в то время как состав остальных компонентов меняется 
в  широких пределах. Глинозем является, по-видимому, наименее мо
бильным, тогда как N a20  вымывается из породы в первую очередь. Од
нако в отличие от окислов кальция, магния и калия его содержание не 
восстанавливается за счет вторичного обогащения в обычном цикле се
диментации. Поэтому отношение глинозем/сода в глинах можно исполь
зовать  как упрощенный химический показатель зрелости.

Единственным химически и физически стойким минералом, обра
зующим плутонические горные породы и достаточно распространенным 
чтобы образовывать крупные скопления, является кварц. Поэтому ми
нералогическая зрелость песка выражается содержанием кварца. По
скольку большая часть кварца первоначально была связана с полевы
ми шпатами, зрелость песка можно такж е вы раж ать  через дефицит 
полевого шпата или через отношение кварц/полевой шпат. Последний 
показатель не очень подходит для песков, которые образовались из об
ломочных пород, обедненных полевыми шпатами. Обедненность исход
ной породы полевыми шпатами приводит к ложному завышению отно
шения кварц/полевые шпаты. Пески, образовавшиеся за счет супракру- 
стального комплекса, содержат обломки пород, ни одна из которых, за 
исключением кремня, не обладает ни химической стабильностью, ни 
механической прочностью. Отношение кремнистых пород к некремни- 
стым может служить хорошим показателем зрелости. Однако наиболее 
часто применяется отношение квар ц + кр ем н и  к полевым шпатам-)-об- 

.ломкам остальных пород.
Недостаточно оценить зрелость осадка; более важно раскрыть ее 

значение или геологический смысл. В каких условиях образовались 
в высшей степени зрелые осадки? Что означает незрелость? Поскольку 
зрелость есть степень приближения кластического осадка к тому конеч
ному стабильному состоянию, к которому он стремится под воздействи
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ем влияющих на него осадкообразующих процессов, постольку она яв 
ляется такж е совокупным отражением продолжительности и интенсив
ности проявления этих процессов. Если они непродолжительны, то не
зависимо от их интенсивности конечный продукт останется незрелым. 
Если же интенсивность процесса (поступление энергии за единицу вре
мени) низка, то конечный продукт такж е останется незрелым, как  бы 
продолжителен ни был этот процесс. С другой стороны, если интенсив
ность процесса высока, а его действие достаточно продолжительно, то 
конечный продукт будет зрелым.

Какие геологические факторы определяют время действия или про
должительность процесса и его интенсивность? Естественно полагать, 
что время или продолжительность определяются в значительной степе
ни рельефом. Скорость эрозии есть функция рельефа. Высокий рельеф 
обусловливает высокую скорость эрозии, тогда как  низкому рельефу 
сопутствует замедленная эрозия. В условиях быстрой эрозии почвооб
разующие процессы отстают от процессов транспортировки и сущест
венная часть не полностью выветрелого материала выносится потока
ми. В условиях замедленной эрозии выветривание достигает своей з а 
вершающей стадии, так  что в осадках встречаются только наиболее ста
бильные остатки. В районах с высоким рельефом, но «молодой» топо
графией остаются относительно выровненные участки водоразделов. 
Эрозия этих участков продуцирует зрелый, выветрелый обломочный 
материал, тогда как глубоко врезанные каньоны являются источниками 
свежего, невыветрелого материала. Поэтому эрозия таких территорий 
образует как зрелые, так и незрелые продукты выветривания. Обычно 
зрелые продукты тонкозернисты и слагаю т глины, незрелые продукты— 
грубозернисты и характерны для песчаников. Однако разделение их 
никогда не бывает полным или совершенным.

Влияние климата более сложно и привлекает к себе внимание ис
следователей уж е в течение многих лет. В тропических условиях, х ар а к 
теризующихся высокой температурой и обилием влаги, выветривание 
происходит наиболее интенсивно, а его продукты существенно обогаще
ны окислами железа  и алюминия; соответственно содержание кремне
зема является относительно низким. Конечными продуктами таких поч- 
зообразующих процессов в тропиках являются латериты и бокситы. 
Глины или глинистые сланцы, образовавшиеся за счет таких исходных 
пород, богаты алюминием и часто бокситоносны. Вообще, можно ска
зать, что более теплый и более гумидный климат способствует большему 
распаду исходной породы, тогда как в более холодном, или же в более 
аридном климате, продукты выветривания характеризуются меньшей 
зрелостью. Обычно нехватка воды замедляет химические процессы; бо
лее грубые остатки, образовавшиеся в аридных условиях, могут содер
жать много нестабильных минералов.

Однако действительный состав осадочных образований является 
результатом взаимодействия или совокупного влияния климата и рель
ефа на исходную породу, а такж е на процессы абразии и сортировки 
продуктов выветривания. По Бэррелу [5], характер тонкого аллюви
ального или промытого обломочного материала в районе его происхож
дения обычно можно использовать в качестве индикатора климата. 
С другой стороны, зернистость и обилие грубых фракций являются ме
рой скорости эрозии и, следовательно, топографического рельефа. По
скольку рельеф зависит от баланса между воздыманием и эрозией, ха
рактер грубого материала указывает такж е на тектонический режим.
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В какой степени вышеописанные принципы, дедуктивно выведенные 
Бэррелом [5], Крыниным [38, 42] и др. [25], согласуются с результа
тами геологического изучения осадочного материала, транспортируемо
го современной речной сетью в районах с различными климатом и рель
ефом? Как правило, мы не располагаем достаточным фактическим ма
териалом по этому вопросу, однако бывают и исключения. Исследова
ния Крынина [35] в тропиках Южной Мексики показали, что речные 
пески являются полевошпатовыми, несмотря на высокую среднегодовую 
температуру (26,5°С) и обилие осадков (300 см). Гиббс [29] в своем 
блестящем исследовании осадков, выносимых Амазонкой, подтвердил 
вывод Крынина о том, что рельеф контролирует содержание полевых 
шпатов в осадке в большей степени, чем климат. Гарнер [28], на осно
вании изучения четырех регионов в Андах, полагал, что на зернистость 
пластических осадков климат влияет сильнее, чем рельеф. Аридный 
климат обусловливает образование грубозернистого аллювия, свиде
тельствующее о полном выветривании; гумидный климат формирует 
в основном алевриты и глины. Исследований с целью проверки концеп
ций о связи рельефа и климата со зрелостью осадка в определенных, 
специально выбранных для этого регионах проводится очень мало. Уэбб 
и Поттер [80] исследовали песчаные наносы ручьев в аридном регионе 
с высоким рельефом. Робелен [56] изучал аналогичные образования, но 
в гумидном регионе с низким рельефом. Эти работы в числе немногих 
других характеризуют попытки определить и дифференцировать влия
ние климата, рельефа и исходной породы на характер осадков.

Не следует забывать, что зрелость песчано-галечных образований 
в отношении их структуры и состава до некоторой степени является ре
зультатом механического воздействия, т. е. уничтожения обломков по
род, поликристаллического кварца и выноса глинистого материала. 
Этот вопрос составляет предмет следующего раздела данной главы.

Стабильность минералов в процессе 
транспортировки

Можно предположить, что остатки, образовавшиеся в результате 
механического разрушения и химического разложения исходной поро
ды, претерпевают и дальнейшее преобразование или изменение в про
цессе транспортировки от места их образования из исходной породы до 
места их окончательного отложения в осадок. Происходит не только 
отделение глинистой фракции от песчаной и гравийной, но и дальнейшие 
модификация и фракционирование последних. Можно, например, пред
положить, что процессы, происходящие во время транспортировки и 
ведущие к окатыванию переносимых обломков, преобразуют также и их 
состав за счет селективной абразии (и сортировки).

К сожалению, тщательные исследования того, что действительно 
происходит в процессе транспортировки, проводятся исключительно 
редко. То, что бывают какие-то изменения состава в процессе транс
портировки, кажется в высшей степени вероятным. Издавна наблюда
лись изменения в составе аллювиальных галечников вниз по течению 
потоков (сводка исследований по этому вопросу приведена в гл. 6).
В общем они показывают довольно быстрое исчезновение менее стойких 
компонентов (известняки, глинистые породы, рыхлые песчаники), из-за 
чего происходит обогащение более стабильными типами пород (квар
цит, кремнистый сланец, жильный кварц) (см. рис. 6-8). Галечники мо
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гут достичь зрелости (по составу) при относительно коротком расстоя
нии транспортировки.

С другой стороны, данные о селективном механическом преобразо
вании и уничтожении минералов в песчаной фракции представляются 
сомнительными. Можно предполагать, что более мягкие и склонные 
к раскалыванию разности будут разрушены абразией, из-за чего д о лж 
но произойти обогащение более твердыми и стойкими компонентами. 
Что свидетельствует в пользу этого предположения?

С целью определения сопротивления минеральных зерен износу был 
осуществлен ряд экспериментов. Фризе [27] определил устойчивость 
при транспортировке (T ransportw iderstand) значительного числа мине-

Т а б л и ц а  13-6

Устойчивость минералов к абразии (в порядке ее в озрастани я)*

По Фризе [27 ] По Тилю [72] | По Фризе (27] По Тилю [72|

Г е м а т и т  (100)** Барит | Дналлаг
Монацит (117 в ср.) Сидерит 1 Топаз (390) Рутил
Ортоклаз (150) Флюорит Обычный а в г и т  (420) Роговая обман
Диопсид (160) Гётит С т а в р о л и т  (420) ка
Андалузит (220) Энстатит Кордиерит (480) Циркон
К и а н и т  (260) К и а н и т Пирит (500) Э п и д о т
А п а т и т  (275) Бронзит Т у р м а л и н  (817 в  ср.) Г р а и а т
Обычный оливин (290) Г е . м а т и т Титанит
Э п и д  о т  (320) А в г и т С т а в р о л и т
Ильменит (325) А п а т и т Микроклин
Г р а н а т  (378 в ср.) Сподумен Т у р м а л и н
Магнетит (380) Гиперстен Кварц

* М инералы, присутствую щ ие в обоих списках, вы делены  разрядкой  д л я  удобства сопо
ставления.

** «Устойчивость в процессе транспортировки» гем атита принята за  100.

ралов. Приняв за  эталон кристаллический гематит (индекс 100), он вы
разил числовыми характеристиками сопротивление абразии каждого из 
исследованных им минералов (табл. 13-6). Аналогичным образом Ко- 
зенс [18] определил степень износа наиболее распространенных мине
ралов как функцию их твердости. По-видимому, индексы устойчивости 
и показатели твердости по шкале Мооса связаны очень тесной корреля
цией, по крайней мере, для минералов с твердостью, меньшей, чем 
у кварца. Хотя точная функциональная зависимость не была выведена, 
она, вероятно, должна иметь вид у — (х/ап), где у  — индекс устойчиво
сти; х  — твердость по ш кале Мооса; а — твердость кварца (7); п — экс
понента (близкая к 4). Довольно частые расхождения между рассчи
танными и установленными эмпирически величинами могут быть обус
ловлены процессами уменьшения размера зерен, не связанными с абра
зией, неравномерностью шкалы Мооса и другими свойствами минералов 
(например, упругостью).

Тиль [71] определял устойчивость наиболее распространенных ми
нералов к абразии экспериментальным путем. Он расположил минера
лы по возрастанию их устойчивости к абразии в следующем порядке:
(1) апатит, (2) роговая обманка, (3) микроклин, (4) гранат, (5) тур
малин, (6) кварц. В более поздней работе [72] ол добавил к этому ряду 
другие минералы. Несмотря на некоторые существенные отличия, этот
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ряд  в общем согласуется с результатами, полученными Фризе (см. таол. 
13-6). Устойчивость минералов к абразии изучали такж е Марсленд и 
Вудруф [45]. Их работа была основана на действии воздушной струи и 
показала, что сопротивление окатыванию возрастает по мере увели
чения твердости минералов: гипса, кальцита, апатита, магнетита, гра
ната, ортоклаза, кварца.

Согласуются ли изменения, выявленные при изучении песков в про
цессе транспортировки, с экспериментальными данными? Рассел [58, 
59] установил, что для крупных рек изменения минерального состава 
либо невелики, либо вообще не отмечаются, даж е  при длительной 
транспортировке; те ж е слабые изменения, которые все-таки бывают, 
не являются результатом дифференцированной абразии. Его наблюде
ния за минералогией песков р. Миссисипи между Каиром, штат Илли

нойс, и Мексиканским заливом на 
протяжении 1771 км как  будто под
тверждаю т этот вывод, поскольку они 
фиксируют лишь небольшие потери 
полевого шпата относительно кварца 
и никаких сколько-нибудь заметных 
потерь роговой обманки, пироксена и 
других, относительно мягких и легко- 
раскалывающихся минералов. Выво- 

320 ды Рассела подтверждаются и ре
зультатами изучения песков Рейна
[2]. С другой стороны, наблюдения 
Макки [44] и Пламли [50] свиде
тельствуют о существенных потерях 
полевого шпата в быстрых речках, 
обладающих высоким базисом эрозии 
и несущих гравий, при относительно 
короткой дистанции транспортировки 
(рис. 13-3).

В ручьях района Блэк-Хилс резкое понижение содержания полево
го. шпата вряд ли можно объяснить чем-либо иным, кроме абразии. 
Близость значений плотности и сходная сферичность полевого шпата и 
кварца исключают процесс селективной сортировки, а зернистость фрак
ции, изучавшейся Пламли, была настолько грубой (класс 1— 1,414 мм), 
что постепенное разбавление полевого шпата в результате поступления 
других минералов было невозможно. Имеются некоторые данные о том, 
что существенное окатывание песков, а следовательно, и существенное 
изменение их минералогии может быть связано с деятельностью прибоя 
(см. гл. 7).

Существуют хорошо документированные примеры весьма важных и 
значительных изменений состава песков при транспортировке их в вол
ноприбойных зонах и реках. Можно показать, что большинство из них 
связано с интенсивными процессами селективной сортировки либо яв
ляются результатом разбавления за счет новых источников сноса мате
риала. В заключение следует отметить, что тенденция к избирательным 
потерям при абразии реальна; в одних случаях она проявляется резко, 
в других — может быть затуш евана изменениями состава по другим 
причинам. Таким образом, последовательное изменение состава вовсе 
не обязательно является достаточным доказательством дифференциро
ванной абразии.

Рис. 13-3. Зависимость процентного 
содер ж ания  полевого ш пата  в о бло
мочной фракции с размером зерен 
1,0— 1,414 мм от расстояния транс
портировки в речках Б атл-К рик  (1 ) 
и Чейсна (2) района Блэк-Хилс, 
Ю ж н а я  Д акота .  По [50]
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Стабильность минералов внутри пластов
После отложения осадки подвергаются действию артезианских вод 

и выщелачиванию. Как это отражается на их минералогии? Обычно 
-легкие минералы и, в первую очередь, полевой шпат и кварц остаются 
в основном не измененными, хотя имеются данные о том, что в некото
рых случаях полевой шпат растворяется [33]. Во многих случаях от
дельные зерна кварца и полевого шпата испытывают регенерацию, что 
указывает на их стабильность. Некоторые обломки пород могут претер
певать дробление и образовывать цемент (матрикс).

Рис 13-4. Зубчаты е окончания, обусловленные внутрипластовым растворением. 
По [23].

,а _  обломки авгита; 6  — схем ати ческая ди аграм м а  гребенчатой структуры  обломочного авгита 
п араллельно [110].

Рис. 13-5. Число видов тяж ел ы х  минералов и возраст  осадка  [48].
П ротив возраста отлож ений  нанесено число видов тяж ел ы х  минералов, встреченны х более чем 
в  половине исследованны х формаций

Хотя преобладающ ая фракция легких минералов остается неизмен
ной, этого нельзя сказать об акцессорных или тяжелых минералах, ко
торые подвергаются растворению на ранней или более поздней стадии 
диагенеза. Дифференциальное растворение малых акцессориев или тя 
желых минералов может затруднить интерпретацию набора тяжелых 
минералов, тем самым стратиграфическую корреляцию, основан
ную на таких минералах, а такж е выяснение источников сноса.

Свидетельства о том, что такое растворение действительно проис
ходит в осадочных толщах, многочисленны и разнообразны. Надежным 
подтверждением такого растворения являются зерна со следами трав
ления [15]. Правда, не всегда ясно, когда произошло травление — до 
или после осадконакопления. Однако хрупкие, гребневидные отростки 
или «зубчики» на некоторых тяжелых минералах, особенно на амфибо
л ах  и пироксенах (рис. 13-4), вряд ли могли уцелеть в ходе транспор
тировки [22, 23]. В отдельных случаях удается доказать, что зубчатая 
или гребенчатая структура зерен сформировалась внутри пласта после 
осадконакопления [57].

Иногда даж е  кварц обнаруживает признаки внутрипластового р ас 
творения. Это свойственно пескам с карбонатным цементом, у которых 
первоначально округлые очертания зерен становятся зубчатыми, изре
занными, в особенности на участках контакта с карбонатами. В других 
случаях  на некоторое внутрипластовое растворение указывают микро-

м л н .л е т
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стилолитовые контакты, в особенности контакты между соседними крем
невыми зернами [63].

Наиболее убедительным доказательством внутрипластового раство
рения является контраст между содержанием определенных типов тя
желых минералов внутри известковых конкреций и в матриксе, в кото
ром находятся эти конкреции [15] (см. такж е табл. 7-12). Подобно 
этому тяжелые минералы в когенетичных с песчаниками глинистых 
сланцах, такж е  в «запечатанных» условиях, являются иными, чем в ас
социирующих с ними песчаниках [10]. Исследователи тяжелых мине
ралов уже давно заметили, что чем моложе возраст исходной породы,

Т а б л и ц а  13-7"
Р я д  устойчивости обломочных минералов. По [48]

— 3. А натаз  * 10. Кианит
— 2. М у с к о в и т * * 11. Эпидот
— 1. Рутил 12. Р о г о в а я  о б м а н к а
1. Циркон 13. Андалузит

2. Турмалин 14. Топаз
3. Монацит 15. Сфен
4. Г ранат 16. Ц  о и з и т
5. Б и о т и т 17. А в г и т
6. Апатит 18. Силлиманит
7. Ильменит 19. Г и п е р с т е к
8. Магнетит 20. Диопсид
9. Ставролит 21. Актинолит

22. О л и в и н

* О трицательны е зн ачени я у казы ваю т на то, что содерж ание данного м инерала в древних, 
породах больш е, чем в современных.

** Разрядкой  вы делены члены реакционного ряд а  Боуэна.

тем сложнее набор тяжелых минералов, которые из нее образовались 
[73, 12] (рис. 13-5). Хотя существует некоторая неясность в отношении 
причины этой зависимости, возможно или д аж е весьма вероятно, что 
древние осадки утратили менее стабильные тяжелые минералы из-за 
внутрипластового растворения. Если это так, то расположение тяжелых 
минералов в порядке их устойчивости во времени образует ряд стабиль
ности, составивший предмет исследований Петтиджона [48].

Установление порядка устойчивости основывалось на публикациях 
о содержании минералов в осадках всех возрастов и районов. Д ля  каж 
дого конкретного минерала определялись частота встречаемости (отно
шение числа зарегистрированных находок данного минерала к числу 
исследованных формаций) в современных осадках и средняя частота 
встречаемости в древних осадках. Отношение этих двух величин при
нималось в качестве показателя «жизнестойкости» каждого исследован
ного минерала (табл. 13-7). Р яд  устойчивости минералов, установлен
ный таким путем, обнаруживает тесную связь с рядом стабильности 
наиболее распространенных породообразующих минералов, который 
был определен Гольдихом [30] для профиля коры выветривания. Не
которые существенные исключения могут быть результатом различия 
между условиями почвенного слоя и пластового залегания, которые, 
несмотря на некоторое сходство, отнюдь не идентичны. Апатит, напри
мер, нестабилен в почве, но стабилен в древних отложениях; аналогич
ным образом щелочные полевые шпаты, разлагающиеся в почве, могут 
испытывать рост зерен (регенерацию) в осадочных породах. Несмотря
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на эти и другие исключения, ряд устойчивости — мера стабильности ми
нералов в осадочных породах. Это подтверждается и другими исследо
ваниями [64, 65, 66].

Д а ж е  в отдельно взятом осадочном бассейне более молодые поро
ды характеризуются большим разнообразием тяжелых минералов. Б о
лее того, по мере перехода от более древних отложений к более моло
дым эти минералы встречаются в порядке, обратном порядку их ста
бильности, установленному другими, независимыми наблюдениями. По
этому было высказано предположение, что зоны тяж елы х минералов 
являются зонами стабильности и обязаны как  самим своим существо
ванием, так и характером селективному уничтожению наименее ста
бильных минералов в глубинных зонах за счет внутрипластового р ас
творения. Этот вопрос будет еше раз рассмотрен ниже.

Зоны тяжелых минералов

То, что осадочные породы различного возраста даж е  в одном и том 
ж е  районе характеризуются различными ассоциациями тяжелых мине
ралов, является общепризнанным фактом. Вначале предполагалось, что 
изменения минералогии связаны с появлением (в результате размыва 
и обнажения) нового источника сноса в распределяющей провинции. 
Если это так, то набор тяжелых минералов, образовавшихся в данный 
конкретный момент времени, уникален и все пески, несущие их в пре
делах определенного бассейна, одновозрастны. Поэтому тяж елы е мине
ралы  считались важным средством стратиграфической корреляции.

Т а б л и ц а  13-8

П орядок появления индекс-минералов в зонах тяжелых минералов

Меловые н тре
тичные отложения 
штата Вайоминг, 

по Стоу

Третичные отложения 
Галф-Костл, по Содену

Триас-меловые и тре
тичные отложения 

Атлантического 
побережья США, 

по Андерсону

Третичные отло
жения Бирмы, 

по Эвансу и др.

Третичные отлож е
ния Румынии, 
по Мильнеру

Ц и р к о н Ц и р к о н Р у т и л Р у т и л Р у т и л
Т у р м а л и н Т у р м а л и н Ц и р к о н Ц и р к о н Ц и р к о н
Г р а н а т Г р а н а т Т у р м а л и н Г р а н а т Т у р м а л и  н
Ставролит С т а в р о л и т Г р а и а т Г р а н а т
Кианит Кианит С т а в р о л и т С т а в р о л и  т С т а в р о л и т

Хлоритоид Хлоритоид
Эппдот Эпидот Эпидот Эпидот
Сфен Сфен

Кианит
Роговая обман Роговая обманка Роговая обманка Роговая об Роговая обман
ка манка ка

П р и м е ч а н и е .  Р азрядкой  вы делены  минералы , присутствую щ ие в наиболее древних фор*
мацнях; порядок в таблиц е не имеет значения.

Но, как показали дальнейшие исследования, такой упрощенный 
подход неправилен. Тщательное изучение зон тяжелых минералов 
в третичных и мезозойских разрезах, в которых такие зоны, как оказа
лось, выделяются наиболее четко, выявило два обстоятельства. Во-пер
вых, число типов минералов увеличивается по мере перехода от более 
древних пород к более молодым; во-вторых, порядок появления мине
ралов, даже в значительно удаленных друг от друга и не связанных 
между собой бассейнах, оказывается в большой степени сходным. Если 
отбросить нетипичные случаи и учитывать только такие минералы, ко
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торые встречаются более чем в половине изучаемых образцов, эта тен
денция становится совершенно очевидной (рис. 13-6 и табл. 13-8).

Как было отмечено выше, зоны минералов в различных, не связан
ных и географически разобщенных районах имеют много общего не 
только в увеличении числа минералов в каждой зоне, но и в порядке 
появления главных, доминирующих минералов; более того, этот поря
док, как правило, является обратным порядку увеличения их стабиль
ности.

Как можно видеть на рис. 13-6 и в табл. 13-8, роговая обманка 
является наиболее типичным минералом для наименее глубоко залега
ющих зон; наиболее погруженные зоны характеризуются такими мине
ралами, как турмалин, циркон и рутил (а в некоторых случаях также
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Ет?
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нь

т Jl \ h h P2-N ,i N, Q2-3
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G
ЕрStНЬ
Ру01

ю >>>Q.х а

I
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I
Рис. 13-6. Зоны тяж елы х  минералов.
Сплош ные линии соответствую т м инералам , присутствую щ им более чем в половине исследованных 
образцов; пунктирны е линии — присутствую щ им менее чем в половине образцов. С лева — Атлан
тическое п обереж ье, ш тат М эриленд, по [4]; справа — осадочны е породы Египта, по [61].
R — рутил; Z — циркон; Тг — турм алин; Q — гран ат; S t — ставролит; Chi — хлоритоид; Ер — эпи- 
дот; Ti — титанит; К у — кианит; Si — силлим анит; НЬ — роговая обм ан ка; Ру — пироксен; 01 — 
оливин

ставролит и гранат).  Д ля  зон промежуточного залегания характерны 
кианит, эпидот и титанит. Минералы глубинных зон, как правило, могут 
встречаться и в верхних зонах, так что последние, это уже отмечалось, 
обладают более богатым набором минералов. Эти наблюдения, однако, 
не свободны от исключений. Порядок убывания минералов с глубиной 
не всегда является одним и тем же; в некоторых случаях минералы 
нижних зон не переходят в верхние (возможно, они очень сильно раз
бавлены обилием других минералов). Кроме того, отмечаются случаи, 
когда минерал появляется на определенном уровне, затем исчезает и 
вновь появляется на более высоком уровне.

Как объяснить результаты этих наблюдений? Согласно традицион
ной точке зрения, усложнение минералогии объясняется усилением де
нудации и вскрытием новых источников сноса (рис. 13-7, левая часть). 
По мере проявления эрозии в бассейн осадконакопления поступает ма
териал из все более глубоких частей земной коры. Поскольку минералы 
пород из более глубоких зон в среднем менее стабильны, последова
тельность появления новых минералов может быть как нормальной, 
так и коррелируемой с порядком их стабильности. Эту точку зрения от
стаивали Крынин [37] и Ван-Андель [2].

Д ругая гипотеза допускает наличие коррелятивной связи между из
менением минерального состава по разрезу и воздыманием области сно
са (рис. 13-7, центральная часть). Согласно этому положению, комплекс 
пород с различной литологией, залегавший первоначально вблизи уров
ня базиса эрозии, испытывает последовательное воздымание, сопровож
дающееся повышением градиента потоков и ускорением эрозионной дея

624



тельности. Н а первой стадии этого процесса лишь наиболее стабильные 
минералы избегают разрушения в почвенном слое; на конечной ж е ста
дии в осадках появляются даж е  самые нестабильные минералы [12].

Согласно третьей гипотезе, предполагается, что все накопленные 
осадки в момент их отложения характеризовались примерно одним и 
тем ж е набором минералов, но вследствие внутрипластового растворе
ния более древние и глубоко залегающие слои утратили все нестабиль
ные минералы. Вероятность «выживания» минерала является функцией 
глубины залегания и времени. Чем больше глубина залегания и чем 
древнее возраст породы, тем меньше вероятность присутствия в ней 
данного минерала, как это показано на рис. 13-7, в правой части [48J.

Г ~ *~ 1

А+В

[ \
А в \ с А + В+С

А +  В

Тектоника

- С
-В

А+В+С 
7 А + В 
7 А~(|)

С т а б и л ь н о с т ь :  А >В >С

Внутрипластовое
растворение

Рис. 13-7. Три гипотезы, объясняющие зональность тяж елы х  
минералов

В пользу этой точки зрения свидетельствует такое прямое указание на 
эффективность внутрипластового растворения, как демонстрация 
Брамлеттом сохранения первоначального набора минералов в условиях 
«запечатанности», в данном случае в конкреции. Более того, известны 
случаи визуального наблюдения коррозии и удаления многих минера
лов в глубинных зонах [23]. Еще одним свидетельством в пользу д ан 
ной гипотезы является сохранение более сложного набора минералов 
в менее проницаемых пластах, в особенности в глинистых сланцах 
[ 10].

Таким образом, зоны тяжелых минералов примерно одинакового 
характера и со сходными наборами минералов могли образоваться не
сколькими различными путями. Очевидно, что если зоны тяжелых ми
нералов определяются только стабильностью, то они имеют небольшое 
(или не имеют никакого) значение для стратиграфии. Если же они яв
ляются результатом прогрессирующей денудации или прогрессирующей 
тектонической деятельности, то набор тяжелых минералов изменяется 
во времени и минеральные зоны могут оказаться полезным средством 
для стратиграфической корреляции. Эта зональность, вероятно, — ре
зультат одновременного действия нескольких факторов: она может быть 
обусловлена как различной стабильностью минералов, так и неодинако
выми питающими провинциями. Если это так, то проблема зональности 
и отделения факторов, не имеющих стратиграфического значения, от 
тех, которые можно использовать, является значительно более слож 
ной, чем это до сих пор предполагалось. Не исключено, что при решении
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этой задачи могут помочь вариации признаков у одних и тех ж е  мине
ралов. Например, появление новых разновидностей циркона ни в коем 
случае не может быть связано с внутрипластовым растворением или из
бирательными потерями при выветривании в распределяющей провин
ции. Изменение характера циркона можно объяснить только прогресси
рующей денудацией и обнажением нового источника сноса. Тщательное 
изучение турмалина может так  же, как  и в случае с цирконом, помочь 
решению проблемы минеральных зон.

Хотя лю бая из перечисленных гипотез может оказаться справедли
вой для какой-то части разреза  или для какого-то одного тектоническо
го цикла, ни одна из них не доказана  для всего геологического разреза 
в целом. Возможно, что возрастание сложности минерального набора 
вверх по разрезу является отражением только ряда стабильности мине
ралов (Петтиджон считает это наиболее вероятным). Однако было вы
сказано предположение, что с течением времени фазы орогенеза стано
вятся все более частыми, а скорость седиментации все увеличивается. 
Если это так, то со временем долж на возрастать и сложность минераль
ных наборов. С другой стороны, ни один из древних осадочных ком
плексов, даж е  из тех, которые отлагались вслед за эпохами интенсив
ного орогенеза, не обогащены так минералами, как  пески плейстоцена и 
голоцена. Отсюда следует вывод, что обеднение их минерального набо
ра связано с длительно продолжавшимся внутрипластовым растворе
нием.

Стабильность минералов: теоретические
и прочие соображения

Предпринимались неоднократные попытки рассчитать или предуга
дать стабильность минералов и пород и подвести теоретическую основу 
под эмпирически установленные ряды стабильности. Райхе [54], напри
мер, предложил рассчитывать для минерала или породы индекс потен
циала выветривания, используя обычные химические анализы. Этот ин
декс определяется как процентное отношение суммы молей щелочных и 
щелочноземельных металлов минус число молей связанной воды к об
щему числу всех молей, исключая воду, или

100 X  молей ( X 20  +  N a 2Q +  M g О - f  СаО — Н 20 )  
моли ( S i 0 2 +  А120 3 +  F e , 0 3+ M g ( J  +  C a O + N a 20  +  К 20 )  ‘

Это отношение грубо вы раж ает процентное содержание четырех окис
лов, эмпирически признанных наиболее подвижными. В случае содер
жания в породе свободного кремнезема (как, например, в граните) его 
количество исключается из расчета. В тех случаях, когда количество 
свободного кремнезема не поддается точному учету, как, например, 
в глинистых сланцах, принимается во внимание общее содержание 
кремнезема, однако полученные при этом результаты в известной сте
пени могут ввести в заблуждение. Минералы или породы, обладающие 
низкой стабильностью, имеют высокий индекс; минералы с высокой 
стабильностью — низкий, а в некоторых случаях д аж е  отрицательный 
индекс (за счет вычитания молей Н 20 ) .  Значение потенциала выветри
вания для некоторых наиболее распространенных минералов приводит
ся в табл. 13-9.

Р яд  стабильности наиболее распространенных породообразующих 
минералов, выведенный на основе потенциала выветривания, очень хо
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рошо согласуется с рядом, эмпирически установленным Гольдихом.. 
Главные отличия этих рядов касаются кварца (индекс которого равен 
нулю) и относительной стабильности группы полевых шпатов в целом, 
по сравнению с мафическим набором.

По Ферсману [6], стабильность минералов подчиняется определен
ным термодинамическим принципам: «чем больше количество энергии, 
выделяемой ионом в процессе его перехода в кристаллическое состоя
ние, тем стабильнее полученный кристалл, тем труднее его перевести 
в дисперсное состояние, растворить и расплавить, или снова разделить 
атомы решетки на свободные ионы; чем стабильнее такая минеральная 
система, тем выше ее способность к накоплению в ходе естественных 
процессов и тем менее она подвержена деструкции, расплаву, растворе-

Т а б л и ц а  13-9

Индекс потенциала выветривания. По [54]

Минерал
Среднее
значение

Интервал
значений | Минерал

1

Среднее
значение

Интервал
значений

Оливин 54 45— 65 Л абрадорит 20 18— 20
Авгит 39 21— 46 Андезин 14 —
Роговая обманка 36 21— 63 Олигоклаз 15* —
Биотит 22 7— 32 Альбит 13* —
Мусковит —  10,7* — Ортоклаз 12* —

* Вычислено по осредненному анализу.

нию...». Более того, согласно Батурину [6], исследования в области 
кристаллохимии показали, что решетки, характеризующиеся промежу
точным координационным числом средней симметрии и меньшим р а 
диусом иона, обнаруживают наибольшую стабильность.

Были предприняты и другие попытки связать стабильность минера
ла с кристаллической структурой. Фэйрбэйрн [26], например, сделал 
попытку установить корреляцию скорости изменений или готовности 
к изменениям с индексом упаковки. Этот индекс определяется как от
ношение объема иона к объему элементарной ячейки. Внутри опреде
ленной группы минералов наличие некоторой корреляционной связи 
между этими двумя параметрами очевидно. Из двух минералов одина
кового химического состава более стабильный тот, у которого выше ин
декс упаковки. Связь между кристаллической структурой и стабильно
стью минералов была рассмотрена такж е Муаром [51]. Попытка рас
положить силикатные минералы в порядке их стабильности была сде
лана такж е Грюнером [31]. Р яд  Грюнера был основан на «индексе 
энергии», рассчитанном исходя из электроотрицательности составляю
щих элементов и коэффициентов координации. В общем, ряд Грюнера 
согласуется с рядом Гольдиха и другими эмпирически установленными 
рядами стабильности.

В нашем обзоре стабильности минералов мы как бы приняли допу
щение, что стабильность есть некоторая независимая характеристика— 
свойство минерала, — не изменяемая и не связанная с окружающей сре
дой. Однако это не так. Минерал может быть стабильным в одних усло
виях и нестабильным в других. Апатит, например, стабилен в некоторых 
песчаниках, но нестабилен в почве. Как отмечалось Босвелом [14], ста 
бильность — функция химических свойств поровых флюидов, содерж а
щихся в осадке, температуры и pH, а такж е  структуры самого минера
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ла. Босвел привлек внимание к корродированному ставролиту в песча
никах Бунтер в Англии, для которых характерны жесткие сульфатные 
воды, и к свежему ставролиту в песках нижнего Гринсэнда, поровая 
вода которых мягкая. Аналогичным образом гранат в песчаниках Бун
тер окатан и неизменен, но характеризуется серповидными и неправиль
ными формами в нижнеюрских отложениях. Следовательно, все попыт
ки оценить стабильность минералов, основанные как на эмпирическом 
изучении осадочных образований, так и на теоретических рассуждени
ях, приводят в лучшем случае к установлению некоей «средней» ста
бильности. Многие разногласия в опубликованных результатах исследо
ваний стабильности возникают от того, что объектами наблюдений бы
ли минералы, находящиеся в различных природных условиях.

Восстановление истории питающих провинций

Можем ли мы определить питающие провинции для данного осадка 
после того, как минералы исходной породы просеяны через «геологиче
ское сито», т. е. после того, как часть их была утеряна в результате вы
ветривания, абразии или внутрипластового растворения? Н аш а цель 
состоит в том, чтобы распознать «линию преобразования» осадка. Лишь

пески и гравийно-галечные образования 
поддаются такому типу анализа.

К ак вытекает из предыдущей части 
данной главы, расшифровка истории пи
тающих провинций является трудной 
задачей. Возможно, нам придется иметь 
дело со многими источниками сноса и 
многими геологическими циклами. Весь
ма трудно отличить непосредственный 
источник сноса от первоначального. Пу
тей решения этой проблемы несколько. 
Д а ж е  одна песчинка может пролить свет 
на данную проблему. Как было показа
но Потером и Прайором [52], случайная 
турмалиновая песчинка может иметь чет
ко определимую окатанную регенераци
онную кайму (рис. 13-8). Т акая  песчин
ка позволяет предположить: 1) образо
вание ее из изверженной или метамор
фической исходной породы; 2) выветри
вание и высвобождение этой песчинки; 
3) транспортировку и абразию; 4) отло
жение в песке, за  которым последовало: 
5) формирование регенерационной кай
мы в результате аутогенеза или мета
морфизма низкой ступени; 6) вторичное 
выветривание и высвобождение зерна; 
7) возобновление транспортировки и ока
тывания и, наконец, 8) переотложение 

в другом песке. Используя критерии, разработанные Крыниным [40], 
можно определить даж е  тип исходной породы, из которой образова
лась  данная песчинка.

Более полно, чем по одному зерну, историю питающей провинции 
можно воспроизвести по образцу. Какие предположения о природе и

Рис. 13-8. Абрадированное о б р а 
стание  обломочного ядра  ту р м а 
лина ,  песок Мак-Наири (мел), 
ш т а т  Теннесси. Без анализатора , 
Х250. П о  [52]
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характере исходных пород могут быть сделаны на основании единичной 
пробы песка, взятой в дельте р. Миссисипи? Типичный образец содер
ж и т  61% кварца, 19% полевого штапа, 16% кремня и других обломков 
тонкодисперсных пород [58]. Кварц и полевой шпат в основном пред
ставлены угловатыми зернами, хотя в небольшом количестве встреча
ются и хорошо окатанные зерна кварца [60]. Полевой шпат представ
лен главным образом калиевой разновидностью и в меньшей степени, 
олигоклазом и андезином. Большинство зерен — свежие, хотя наблю 
даются такж е выветрелые зерна полевого шпата. Обломки пород вклю 
чают кремень и тонкозернистый кварцит ( 4%) ,  а такж е некоторые р а з 
ности вулканических пород, немного шиферных и кристаллических 
сланцев- Имеется незна
чительное количество 
кальцита и глауконита.
Главными тяжелыми ми
нералами являются иль
менит, пироксены и ам

фиболы, в меньших ко
личествах присутствуют 
гранат, циркон, монацит, 
рутил и титанит. Это по
зволяет  сделать вывод 
о  том, что главной ис
ходной породой был гра
нит или гранодиорит, а 
второстепенными источ
никами сноса являлись 
вулканические лавы, ме
таморфические и осадоч
ные породы. Такой ана
л и з  не устанавливает, 
однако, непосредствен
ный источник большей части этих песков — ледниковые наносы плей
стоцена, но он все же указывает на первоначальный источник, а именно, 
кристаллические породы Канадского щита, откуда в основном поступал 
ледниковый материал. Результаты анализа не отраж аю т такж е того, 
что большая часть бассейна р. Миссисипи сложена палеозойскими и 
■более молодыми осадочными породами (хотя указанием на то, что эти 
породы такж е являлись дополнительным источником сноса, служ ат зер
на глауконита, кремня и известняка, а такж е  окатанность отдельных 
зерен кварца) .

Мы можем точно установить лишь различные исходные породы и 
оценить их сравнительную роль как источников сноса в образовании 
этих песков. Однако мы не можем оценить их распространение по пло
щ ади  в пределах распределяющей провинции.

Н аш у оценку можно было бы, по-видимому, уточнить, если бы вме
сто одной пробы мы располагали бы определенным набором образцов, 
в  особенности, если это касается древних песчаников. Эти образцы дол
жны  быть равномерно распределены по всей толще изучаемых осадков.

Анализ питающих провинций лучше всего представить в виде д и а
граммы. Эти диаграммы могут быть двух типов. Д иаграмма первого 
типа составляется только на основе изучения собственно породы — шли
фов и тяж елых минералов (рис. 13-9). Она отраж ает выводы о типе 
исходной породы и условиях в области сноса, сделанные на основе изу-
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Ф е н о кр и с та л л ы
к в а р ц а
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о б л о м ки  з е л е н о - 
кам е нны х  пород

О бычный к в а р ц  
К алиевы й  полевой 
ш пат
П л а ги о к л а з  
О б л о м ки  гр а н и т а  _

О блом ки  с л а н ц е в

Петрография Материнским
комплекс

Песчаники
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Рис. 13-9. Д и агр ам м а  питающих провинций для 
архейских песчаников в районе оз. Миннитаки. з а 
падная часть провинции Онтарио, Квебек. По [78]
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чения всех компонентов осадка, как в галечнике, так и в песке. Д и а 
грамма второго типа лишь отчасти основывается на данных лаборатор
ного исследования образцов пород (рис. 13-10). Она учитывает также- 
сведения о региональной геологии и стратиграфии. Она отраж ает всю 
возможную и наиболее вероятную информацию об источниках сноса и 
дает сравнительную оценку вклада каждого из них.

Д л я  того чтобы решить проблему питающих провинций, специали
сту в области петрологии осадочных пород необязательно ограничивать
ся лишь данными об обломочных породах. Он может такж е использо
вать данные стратиграфии и сведения о палеотечепиях.

Южная часть Гудзонова залива

Рис. 13-10. Центры рассеяния и соотношение источников сноса палео
зойских и более молодых песчаников долины верхнего течения 
р. Миссисипи. По [52]

С учетом того, что многие пески (если не большинство) являются 
переотложенными, т. е. образовались из более древних формаций, а те,, 
в свою очередь, образовались из еще более древних песчаников, знание 
стратиграфии окажет существенную помощь при анализе питающих 
провинций, поскольку поможет установить относительный возраст сло
ев и определить, какие породы могли и какие не могли служить источ
ником сноса для изучаемого песчаника. Наиболее важным является 
распознавание несогласий, отражающих периоды эрозии. Составление 
палеогеологических карт позволит выяснить, какие формации были об
нажены, и поэтому могут рассматриваться в качестве потенциальных 
источников сноса. Данные стратиграфии могут выявить, что крупные 
потенциальные области (типа кратона) во время отложения исследуе
мых песков были покрыты известняками и, следовательно, не могли 
являться областями сноса.

Анализ палеотечений такж е может оказаться полезны^ при изуче
нии питающих провинций, в особенности при изучении формаций аллю
виального происхождения. Направление вверх по течению, восстанов
ленное по косой слоистости и другим текстурам, укаж ет нам, с какой 
стороны происходил снос. Можно даж е  оценить и расстояние до края 
области сноса — путем измерений изменения размера гальки в конгло
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мератах, если таковые присутствуют в изучаемых осадках (этот вопрос 
и другие, связанные с ним, рассматриваются в следующей главе).

Подводя итог, следует сказать, что исследователь должен собрать 
воедино все возможные данные — распределение легких и тяжелых ми
нералов, информацию о палеореках, фациальных соотношениях, рас
пределении и типах обломков пород как  в песках, так  и в конгломера
тах, сведения о стратиграфии и крупных структурных элементах, — ко
роче говоря, всю возможную геологическую информацию.

Ценные сведения об анализе питающих провинций можно почерп
нуть в трудах Крынина [36], Дотти и Хьюберта [20], Тодда и Фолька 
[74], Уолкера и Петтиджона [78]. Приведенные выше примеры осно
вывались главным образом на данных петрологии, т. е. на том, что 
.можно извлечь из анализа самих песчаников или конгломератов. Иссле
дования Пэйна [47], Саттнера [70], Поттера и П райора [52] и Тен-Ха- 
а ф а  [32] относятся ко второму типу, и они используют для расшифров
а н  истории питающих провинций данные региональной геологии, текто
ники и стратиграфии.
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ГЛАВА 14. ПАЛЕОТЕЧЕНИЯ И ПАЛЕОГЕОГРАФИЯ!

Введение

Интерес к палеотечениям, т. е. к течениям, которые были в дале- 
ком прошлом, но оставили отпечаток своей деятельности в породах, 
впервые был проявлен еще Сорби [109], который писал: «...нзучение- 
современных морей, эстуариев и рек показывает, что существует от
четливая связь между их физической географией и течениями, кото
рые в них существуют; течения оставляют столь отчетливые следы в 
осадках, которые откладываются под их влиянием, что можно опре
делить характер ранее существовавших течений, изучая древние по
роды. Следовательно, в известных пределах можно предполагать, к а 
кова была физическая география бассейнов прошлого». Сегодня мы. 
называем это палеогеографической реконструкцией.

Несмотря на столь раннее признание связи между палеотечения-- 
ми и палеогеографией, в последующие 100 лет очень мало сделано в 
этом направлении. Сам Сорби, сознававший целесообразность зам е
ров ориентировки текстур течения [ПО], не составлял карт палеоте
чений. Такие карты не составлялись никем до 1897 г., когда Руде- 
манн [94] закартировал ориентировки колоний рабдосом (граптоли- 
тов) в ордовикских глинистых сланцах Утика в штате Нью-Йорк.. 
В 1911 г. Хайд [42] опубликовал карту ориентировки волноприбойной: 
ряби формаций Береа и Бедфорд (миссисипий) на юге штата Огайо. 
Позднее Руби и Басс [93] закартировали косую слоистость в русло
вых песчаниках мелового возраста в округе Рассел, штат Канзас.

Однако до Бринкмана [9] объекты и методы исследования палео
течений не были четко сформулированы. Бринкман первый отчетливо; 
понял, что систематическое картирование косой слоистости может 
дать существенные сведения о палеогеографии и что такой подход при
меним и к другим признакам осадочных пород, например, таким, как 
зернистость, ориентировка ископаемых остатков, мощность и т. п.. 
Вслед за Бринкманом, который изучал косую слоистость бунтзанд- 
штейна (триас) в Центральной Европе, аналогичные исследования 
проводились Шоттеном [106] для песчаников нижнего Бунтера в Анг
лин и Райхе [89] для пермских песчаников Коконино в Аризоне. Осо
бо следует отметить работу Поттера и Олсона [85] о пенсильванских 
песчаниках Кейсивилл и Мэнсфилд в Иллинойском бассейне.

Затем как в Европе, так и в Северной Америке появились много
численные статьи, посвященные анализу косой слоистости [86]. В то  
же время возобновился интерес к текстурам течения, называемым «по
дошвенными знаками» (sole m arks) наблюдаемым на нижней стороне 
многих песчаных слоев, в особенности во флишевых фациях. Эти текс
туры, описанные Хэллом еще в 1843 г. [32], долгое время не привле
кали к себе особого внимания, вплоть до появления монографическо
го исследования Вассоевича [115] и основополагающих статей Рича 
[90], Кюнена [60, 59], Дзулинского и Радомского [20], а такж е Кроу
элла [11], которые осознали потенциальные возможности этих текстур 
при исследовании палеотечений.
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Другие ориентированные текстуры оказались менее эффективны
ми, чем косая слоистость и подошвенные следы, и поэтому являются 
второстепенными критериями. К ним относятся: волноприбойная рябь, 
линейность течения на плоскостях напластования, ориентированные 
ископаемые остатки, а такж е упаковка гальки и зерен. Они либо не
характерны, либо их замеры требуют слишком больших затрат  вре
мени, что не оправдывается полученными результатами. Однако при 
отсутствии иных критериев для суждения о направлении течения и эти 
признаки могут быть полезными. Исключение составляет, по-видимо
му, структура ледниковых отложений, которая оказалась важным 
признаком для изучения движения ледника.

Рис. 14-1. Направление косой слоистости (а) и размеры галек (б) в плиоцен-плейсто- 
ценовых гравелитах  Брандивайн, близ г. Вашингтона, округ Колумбия. По [98]. В вер
ху справа  показан класс максимальных размеров

Н аправление течения потока может быть определено и на осно
вании других характеристик осадочных пород: помимо первичных 
текстур течения можно упомянуть о гальке или минеральных зернах, 
заведомо происходящих из уникальных источников сноса; такой под
ход применяется при изучении ледников, когда нужно идентифициро
вать  и закартировать моренные гряды. Менее известен метод иденти
фикации и картирования «конусов рассеяния», основанный на опреде
лении ассоциаций тяжелых минералов в песчаниках аллювиального 
;происхождения [25, 26].

В дополнение к этим характеристикам состава геологи использу
ют скалярные свойства, из которых наибольшее значение имеет р а з 
мер обломков (он обычно уменьшается вниз по течению), позволяю
щий определить не только направление, но и расстояние транспорти
ровки (рис. 14-1). Практика показала, что наиболее эффективно ка р 
тирование максимального размера гальки и валунов в древних кон
гломератах.

635



В настоящей главе кратко обобщены вопросы анализа палеотече
ний и его применимости при расшифровке геологической истории, в  
особенности при анализе палеогеографии. Детали, относящиеся к ме
тодике полевых исследований, а такж е к методике статистической и 
графической обработки результатов, читатель может найти в других 
работах, таких, как «Палеотечения и палеогеография» Петтиджона 
[80] и в особенности «Палеотечения и анализ бассейнов» Поттера и 
Петтиджона [86].

Как отмечалось выше, анализ палеотечений имеет очень большое 
значение для палеогеографических реконструкций. Он помогает уста
новить направление сноса осадочного материала, положение палео
склонов, выявить направление перемещения береговой линии, а также 
положение границ осадочного бассейна и их перемещения, короче го
воря, — изучить соотношение между системой палеотечений и архитек
турой или геометрией бассейна. Этот метод помогает оконтурить ис
точник сноса и бассейны осадконакопления. Несколько менее важным,, 
но такж е существенным результатом анализа палеотечений является 
установление связи между палеотечениями, контурами, или конфигу
рацией, отдельных песчаных тел, а такж е карбонатных рифов и рас
пределением обломочного материала, ведущего от них свое проис
хождение.

Как отмечалось выше, существуют различные подходы к анализу 
палеотечений. Однако все они базируются на результатах картирова
ния. Это требование обусловливает необходимость проведения в боль
шом объеме полевых работ, измерений и их графического оформления 
в виде карт. Признаки, которые подлежат картированию, включают 
первичные текстуры течения, скалярные свойства (такие, как размер 
обломков), характеристики состава и фации осадочных пород. Рас
смотрим их по порядку.

Ориентированные текстуры и структуры
Ориентированные признаки — это те главные черты, которые при 

их визуальном рассмотрении показывают, как  было направлено тече
ние, несущее осадок, в определенный отрезок геологического времени. 
Они присутствуют во всех видах осадков, но наиболее характерны для 
песчаников, хотя некоторые известняки (например, калькарениты, ко
торые являются карбонатными песками) обладают теми ж е чертами. 
Мы относим сюда косую слоистость (продукт мигрирующих знаков 
ряби и дюн), подошвенные знаки, вызванные эрозионным действием 
течения или обломков, переносимых течением, а такж е взаимное рас
положение зерен, преимущественную ориентировку обломочного ма
териала или ископаемых остатков.

Косая слоистость, знаки ряби и палеотечения

Косая слоистость любого масштаба — ценный признак палеоте
чения. Требуется лишь систематически замерять и картировать ее 
ориентировку. Вопросы методики картирования и статистического 
обобщения результатов изложены в многочисленных статьях и круп
ных работах [86]. Д ля  того чтобы восстановить систему палеотечений, 
превалирующих во время отложения какого-либо песчаного пласта 
или другой стратиграфической единицы, требуется лишь достаточное 
число замеров азимутов падения передовых слоев, а  такж е их доста
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точно частое и равномерное распределение как  по площади, так  и п о  
вертикали. В плоскослоистых системах такие замеры проводятся лег
ко. Более сложными являются замеры желобковой или фестончатой 
слоистости, требующие определения азимута оси желобка. В разрезе 
поверхности напластования он соответствует биссектрисе волнистого 
следа на передовом слое.

П рактика показывает, что азимуты потоков, определенные на ос
новании косой слоистости, ориентированы не беспорядочно. Если изоб
разить их в виде розы течений (см. рис. 4-12), то намечается явная 
преимущественная ориентация с азимутами, попадающими в один 
квадрант, и с четко определимой модой. Более того, во многих песча
никах преимущественная ориентация сохраняется как  по вертикали, 
так и по площади. Д а ж е  следующие в разрезе друг за другом песча
ные пласты характеризуются сходными узорами диаграмм и общ
ностью ориентировки (см. рис. 14-12), что свидетельствует о большой' 
стабильности палеотечений на протяжении длительного геологическо
го времени [87]. Это в особенности справедливо для песчаных нано
сов, образованных реками и в результате эоловой деятельности. И с
ключение составляют некоторые типы морской косой слоистости, х а 
рактеризующиеся бимодальным распределением азимутов, причем 
главная мода противоположна по направлению малой моде, так  что 
они образуют так  называемый «бантиковый тип» диаграммы (см. 
рис. 10-52). Предполагается, что это связано с переменой течения 
вследствие приливов и отливов.

Поскольку ориентировка косой слоистости — это функция направ
ления потока, изменчивость — функция других факторов, таких как  
стабильность системы течений в коротких интервалах времени. В слу
чае речных систем изменчивость может быть связана с извилистостью 
русла. Чем сложнее система меандр, тем больше изменчивость, кото
рая, в свою очередь, может быть связана с градиентом реки. Поэтому 
можно ожидать, что изменчивость будет возрастать вниз по течению 
реки по мере того, как уменьшается градиент [9, 43, 33].

Изменчивость может такж е отраж ать изменения условий осадко
накопления. В большинстве аллювиальных осадков 2/3 азимутов те
чения обычно леж ат в секторе между 90 и 120° [43]; в морских усло
виях влияние регионального палеонаклона сказывается меньше и из
менчивость может быть значительнее, а в некоторых, правда редких, 
случаях ориентировка азимутов может приближаться к случайной. 
Эоловые отложения, по-видимому, по своей изменчивости не очень от
личаются от речных [86] (см. такж е табл. 4-2).

Связь между косой слоистостью и первоначальным наклоном во 
время осадконакопления — основа региональной интерпретации. Такой 
наклон называется палеосклоном. Его направление перпендикулярно- 
к простиранию осадка во время его накопления, которое обычно при
нимается субпараллельным к береговой линии. Термин палеосклон 
применяется по отношению к морским или речным осадкам, но не 
имеет никакого смысла для эоловых образований. Совершенно ясно, 
что водные потоки в прошлые времена стекали вниз по склону точно- 
так же, как и теперь, так что косая слоистость находится в простой 
и очевидной зависимости от палеосклона. Поэтому средний азимут 
косой слоистости указывает на направление вниз по склону. В прок
симальных условиях — вблизи края бассейна — неморская косая сло
истость может обнаруживать некоторые отклонения, которые связаны 
с аллювиальными конусами выноса. Азимуты течения радиально рас 
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ходятся здесь от некоторых центров — вершин конусов выноса (см. 
рис. 15-8, [38]).  Связь между косой слоистостью морских осадков с 
подводным склоном менее ясна. В некоторых случаях косая слоистость 
морских осадков связана с приливно-отливными или другими приб
режными течениями, которые могут происходить в различных направ
лениях, в том числе и почти параллельно береговой линии, а следо
вательно, и контурам бассейна. Исследования некоторых древних мор
ских осадков показывают регионально выдержанную систему течений, 
у которых преобладает азимут, нормальный к береговой линии и нап
равленный вниз по склону [101]. Петтиджон склонен считать это по
ложение в общем справедливым, хотя и недостаточно доказанным.

Считается, что косая слоистость эоловых песков является «клю
чом» к направлениям палеоветров. Так оно и есть, однако, неясно, 
отражаю т ли эти направления планетарную систему или же это ло
кальные отклонения, связанные с орографическими или какими-либо 
другими чертами. Некоторые исследователи использовали предполо
жительно эоловую косую слоистость для реконструкции планетарной 
системы и определения на базе этой реконструкции положения полю
сов Земли [75].

Наблюдения за региональной ориентацией знаков волноприбойной 
ряби проводятся сравнительно редко. Хайд [42] уже давно обратил 
внимание на преобладающую ориентировку волнистой (симметричной) 
ряби в миссисипских песчаниках Береа, развитую по всей территории 
штата Огайо; 149 замеров на протяжении 185 км показали порази
тельное постоянство этой ориентировки. Бретт [8] обнаружил, что 
знаки ряби в докембрийских кварцитах Б арабу  в штате Висконсин в 
основном перпендикулярны к направлению течения, определенному на 
основании косой слоистости. Асимметричная рябь, как  можно предпо
лагать, должна быть ориентирована поперек направления потока; это 
подтверждается теми немногочисленными данными, которыми мы рас
полагаем. Среднее простирание ряби совпадает поэтому с простира
нием осадконакопления. Факторы, влияющие на ориентацию симмет
ричной ряби, недостаточно изучены. Хайд [42] считал, что рябь в пес
чаниках Береа параллельна древней береговой линии. Гребни волн 
имеют тенденцию к рефракции и независимо от направления ветра 
становятся параллельными берегу, поэтому можно ожидать, что зна
ки ряби, порожденные этими волнами, параллельны береговой линии 
[44, 102]. В одной из работ, посвященной современным знакам ряби, 
отмечается их параллельность подводному склону, а следовательно, 
и субпараллельность береговой линии [116]. Д ля  ископаемых знаков 
ряби такж е предполагалась их ориентировка параллельно береговой 
линии, но из других соображений [77].

Подошвенные знаки и палеотечения

Большое число разнообразных знаков обнаружено на контактах 
песчаных пластов с подстилающими их глинистыми сланцами. Из-за 
дезинтеграции глин под действием выветривания эти текстуры при
сутствуют только в подошве песчаников и поэтому получили название 
«подошвенных знаков» (их определение, описание и иллюстрации по
мещены в гл. 4).

Как правило, вышеописанные подошвенные знаки широко разви
ты лишь во флишевых фациях. Они рассматриваются как продукт 
действия мутьевых потоков. Поэтому предполагается, что они ориен
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тированы параллельно направлению течения, которое, будучи течени
ем под действием силы тяжести, должно проявляться как подводный 
поток тяжелой жидкости, перемещающейся вниз по подводному скло
ну морского бассейна. В некоторых случаях такие течения характери
зуются постоянным направлением, выдержанным на большой терри
тории (рис. 14-2). Некоторые данные современных наблюдений не сов
сем согласуются с этой концепцией и иногда д аж е вызывают сомне
ния в турбидитовом происхождении текстур и слоев, в основании ко
торых обнаружены подошвенные знаки [74, 67]. Хотя многие рифле
ные отпечатки желобков и отпечатки выемок на подошве пластов ха-

Рис. 14-2. Ориентировка подошвенных знаков ряби в горизонте П ортидж  (верхний, 
девон),  ш тат  Н ью -Йорк (по Саттону, 1959, Bull. Amer. Assoc. Petrol.  Geol.  v. 43).  
Слева внизу приведена д и аграм м а , составленная по данны м  186 наблю дений.
1 — отпечатки ж елобков; 2 — отпечатки совковидных вы ем ок; 3 — косая  слоистость

рактеризуются поразительной выдержанностью ориентировки, сохра
няющейся при переходе от пласта к пласту, другие обнаруживают 
хаотическое разнообразие ориентировок даж е  на подошве одного и 
того же пласта. Очевидно, что если одни из этих по-разному ориен
тированных знаков указывают на направление наклона, то другие не 
имеют к нему никакого отношения. Эти аномалии позволяют предпо
ложить, что либо уклон дна оказывал мало (или вообще не оказывал) 
влияния на подводное течение, либо дно моря не имело выраженного 
наклона, а направление течения контролировалось другими факторами 
[61], либо эти текстуры вообще не связаны с мутьевыми потоками.

Вопрос еще более усложняется тем, что, согласно результатам 
наблюдений, направление движения, предполагаемое на основании 
анализа складок оползания, находится в противоречии с направлением 
течения, определяемым по подошвенным следам. Как замечено К ам 
минсом [13], «оползание... контролируется силой тяжести и поэтому 
должно происходить вниз по склону». Во многих местах создается
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впечатление, что оползание происходило в направлении, перпендику
лярном к направлению течения [13, 74, 30, 91, 103, 40]. Эти соотно
шения объясняются [70] смещением оползающего материала с боко
вых склонов бассейна, поставляющих грубый «дикий флиш» в его бо
лее глубокие зоны, где преобладают продольные мутьевые потоки. 
К ак отмечалось Л а ж у а  [62], использование осей складок оползания 
в качестве критерия для определения уклона может привести к оши
бочным выводам, поскольку наблюдаемые оси имеют различную 
ориентацию даж е  в пределах одного оползня; аналогичное наблюде
ние было сделано Кроуэллом с соавторами [12].

Некоторое время большой интерес вызывало соотношение между 
системой течений и тектоническим простиранием. Многие исследова
ния [30, 13] показали, что система палеотечений обычно параллельна 
тектоническому простиранию. Кюнен [59] считал, что во многие вы
тянутые в длину бассейны впадали главным образом крупные реки, 
дренирующие субконтинентальные пространства, и что поступление 
осадков происходило в основном у одного из концов такого бассейна. 
Однако другие исследователи полагают, что незначительные по площа
ди тектонически приподнятые участки суши, вытянутые вдоль бортов 
бассейна, могли поставлять в него значительное количество осадков 
[39, 19] и что потоки, стекающие в него с боковых склонов, по дости
жении осевой части трога, где происходило осадконакопление, стано
вились продольными.

Результаты изучения глубоководных бассейнов и их краевых зон 
позволяют предполагать поступление мутьевых потоков через глубо
кие подводные каньоны. Материал, приносимый с побережья, поступа
ет в верховья этих каньонов, которые заходят далеко в пределы шель
фовых участков, откуда он перемещается либо периодическими мутье- 
выми потоками, либо потоками, более устойчивыми, несущими более 
грубый материал * и, по-видимому, образующими глубоководные ко
нусы выноса. Направления течения в пределах последних, очевидно, 
радиально расходятся от вершин конусов [11, 86] (см. также 
рис. 5-13). Такие течения должны иметь, как правило, поперечную к 
оси бассейна ориентировку. Вопросы о мутьевых потоках, оползаниях и 
контролирующем влиянии бортового склона рассмотрены Уолкером 
[118]. По поводу интерпретации систем палеотечений, реконструируе
мых по данным подошвенных знаков, мы отсылаем читателя к послед
ним монографическим сводкам [62, 5, 6, 21].

Структура и палеотечения

Ориентировка линейных элементов в породе обусловливает ориен
тированность ее структуры, и, если они определяются течением, то 
структура представляет собой критерий для определения его направ
ления. Хотя уже давно известно, что при наличии плоской или диско
образной гальки в результате деятельности потока часто образуется 
черепитчатая структура,— этот ф акт практически не использовался 
при картировании систем течения. В последние годы структура галеч
ников, в особенности ледниковых, изучалась весьма тщательно и ис
пользовалась для определения направления потоков. Понятия об оса
дочной структуре, симметрии и типах осадочных структур в связи с

* Автор употребляет здесь термин «зерновой поток» (g ra in  flow) в отличие от 
мутьевого потока ( tu rb id i ty  flow). — П р и м .  п е р е  в.
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вопросом о соотношении между структурой и осадкообразующими те
чениями изложены в гл. 3. Здесь же мы рассматриваем проблемы 
картирования и интерпретации осадочных структур.

Систематическое картирование осадочных структур производилось 
весьма редко. Большинство опубликованных карт палеотечений, бази
рующихся на структуре, составлены для ледниковых, главным обра
зом плейстоценовых, отложений (рис. 14-3). Сюда относятся исследо
вания Вирккала в Финляндии [117], Уэста и Доннера в Юго-Восточ
ной Англии [121]. Одним из немногих исследований доплейстоцено- 
вых ледниковых отложений являет
ся работа Линдсея [65], закарти- 
ровавшего ориентировку продолго
ватых галек докембрийской фор
мации Гуаганда в Канаде. Еще 
меньше исследований посвящено 
ориентировке песчаных зерен в 
тиллях. В качестве исключения 
можно назвать работу Зиферта 
[107], который провел картирова
ние зернистой структуры тиллей се
верной части ФРГ. Во всех перечис
ленных работах отмечалось, что 
длинные оси моренных валунов и 
песчаных зерен параллельны на
правлению течения ледника.

Известно очень мало примеров 
картирования песчаной или гра
вийной структуры неледниковых 
отложений. Возможно, это объяс
няется тем, что направление пале
отечения легче определить по дру
гим его признакам, таким, как, на- о 5км
пример, косая слоистость. ' '

Наиболее значительная работа Рис. 14-3. Структура  и ш триховка  тил- 
по картированию зернистой струк- лей в районе Тампере, Финляндия. По 
туры была проведена Копштейном f117  ̂ с упрощением 
[46] для кембрийских отложений
Харлех:Доум в Уэльсе. Копштейн считал, что зернистая структура яв 
ляется первичной структурой осадконакопления, хотя другие иссле
дователи тех же пород [2[ не разделяю т этой точки зрения. При 
исследовании отложений, смятых в складки, следует проявлять осто
рожность, поскольку ориентировка зерен здесь может быть вызвана 
деформацией. При благоприятных условиях можно выделить влияние 
тектонической ориентировки и воссоздать первичную осадочную 
структуру [22]. Картирование ориентировки длинных осей эоценовых 
калькаренитов в некоторых районах Италии, проведенное Сестини 
[105], позволило установить в них систему палеотечений. Эти отложе
ния и ориентировка в них зерен связываются с мутьевыми потоками. 
Сестини удалось реконструировать систему палеотечений и установить 
источник сноса карбонатного обломочного материала. В Англии, в 
графстве Девоншир, картирование черепитчатой структуры галек в 
фангломератах Нью-Ред Сэндстоун проводилось Леймингом [64].

Осадочная структура, если бы ее можно было легко и уверенно 
определять, могла бы стать наиболее полезным критерием для опре
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деления ориентировки песчаных тел по данным изучения керна в сква
жинах, где другие ориентировочные признаки отсутствуют либо трудно* 
распознаваемы. Совершенно очевидно, что для использования струк
туры в этих целях необходимо знать ее соотношение с геометрией пес
чаного тела в целом, а такж е располагать данными об ориентирован
ности керна.

Многие исследователи изучали связь между ориентацией песчи
нок или галек с направлением потока, однако мало кто пытался уста
новить зависимость между ориентацией зерен и геометрией песчаного 
тела в целом путем наблюдений или замеров. Известны несколько ис- 
исследований такого рода, проведенных для современных осадков. Кер
ри [14] подметил, что длинные оси кварцевых зерен ориентированы 
перпендикулярно к простиранию некоторых пляжевых отмелей и бе
реговых валов Галф-Коста, а Уэндлер [120] установил, что длинные 
оси песчинок в основном параллельны направлению течения.

Хотя одна из первых опубликованных карт палеотечений основы
валась на ориентировке граптолитов в глинистых сланцах [94], из
вестно очень мало других карт, отражающих ориентированные орга
ногенные структуры. П равда, на эту тему написано довольно много 
статей (см. гл. 3).

Более часто встречается и используется отчетливая ориентировка 
линейных фрагментов древесного угля. Это униф ицированны е фраг
менты растительных остатков — вытянутых листьев, стеблей и других 
удлиненных фрагментов растений. К сожалению, такой материал в од
них случаях ориентирован параллельно течению, в других — перпен
дикулярно к нему. Как правило, скелетные текстуры, отражающие 
действие течения, являются столь рассеянными или спорадическими, 
что их в лучшем случае можно использовать как дополнение к дру
гим признакам течения. В исключительных случаях они могут иметь 
широкое развитие и характеризоваться достаточной выдержанностью 
для того, чтобы стать картировочным признаком, как, например, вере
тенообразные фузулиниды [45].

Скалярные свойства и палеотечения
Теоретически любое скалярное свойство, систематически меняю

щееся в направлении течения, может быть использовано для опреде
ления этого направления. Однако в противоположность ориентирован
ным признакам здесь недостаточно произвести наблюдения только 
над одним обнажением. Следует собрать данные, как минимум, из 
трех, не лежащих на одной прямой, точек наблюдения. К скалярным 
свойствам, обнаруживающим систематические изменения, относятся 
размеры и окатанность обломочного материала. Наиболее явно реа
гируют на условия транспортировки галька и валуны речек, для ко
торых отмечается последовательное уменьшение размера и увеличе
ние степени окатанности вниз по течению.

Уменьшение размера обломков вниз по течению

Несмотря на наблюдаемую обычно тенденцию пластических эле
ментов к уменьшению их размеров вниз по течению, полевые замеры 
таких изменений проводятся сравнительно редко. Вероятно, первый, 
кто документировал размеры обломков и изучал их связь с расстоя
нием транспортировки и профилем реки, был Ш тернберг [111], статьи 
которого часто цитируют, но редко читают.
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Рис. 14-4. Зависимость среднего р а з 
мера зерен от расстояния транспор
тировки в ручьях района Блэк-Хилс, 
Ю ж н а я  Д ак о та .  По [83].
а  — ручей Рэпид; б  — ручей Б эар -Б атт; 
в — ручей Б атл-К ри к

Он замерял максимальные й средние размеры гальки в русле 
Рейна вниз по течению от Базеля на расстоянии около 260 км. Ш терн
берг не только наблюдал уменьшение размера гальки вниз по тече
нию, но и пришел к выводу, что это уменьшение пропорционально 
массе гальки в воде и расстоянию транспортировки. Это правило яв
ляется, по-видимому, наилучшим выражением наших знаний по этому 
предмету на сегодняшний день и согласуется с результатами многих, 
хотя и не всех, полевых наблюдений. Оно справедливо для намывных 
галечников, но не для галечников в эрозионных руслах. Закон Ш терн
берга может быть выражен в экспоненциальном виде с отрицательным 
показателем степени: W = W 0 d~aS,
где W  — масса гальки на каком-то 
расстоянии S, W 0 — первоначальная 
масса гальки; а — коэффициент умень
шения гальки. Это уравнение остается 
также справедливым, если размер вы
разить через диаметр, а не через мас
су (см. рис. 3-14).

Изучение других рек показывает, 
что размер галек  действительно убы
вает по экспоненте. Это, по-видимому, 
справедливо для галек р. Мур в Ав
стрии [28] и для крупнейших валунов 
р. Арройо-Секо в Калифорнии [48].
В 1933 г. Шоклич [99] обобщил боль
шую часть имевшихся в то время в 
Европе данных о связи размера об
ломков с расстоянием транспортиров
ки. Пламли [83], производивший зам е
ры изменения размеров галек вниз по течению трех ручьев в районе 
Блэк-Хилс, в Южной Дакоте, отмечал, что в этом направлении наблю 
дается уменьшение как уклона ручьев, так  и разм ера галек (рис. 14-4). 
Хотя это уменьшение было наиболее интенсивным в верховьях ручьев 
и замедленным в их нижнем течении, так же как и на Рейне, оно не под
чинялось закону Штернберга. Аналогичные наблюдения были сдела
ны Хэком [31] для ручьев в штатах Вирджиния и Мэриленд. Быстрое 
уменьшение размера валунов (от 1,5 до 0,5 м на протяжении 11,3 км) 
отмечалось для паводковых галечников в реках Арройо-Секо [48] и 
Рубикон [104] в Калифорнии. Десятикратное уменьшение диаметра 
галек при расстоянии транспортировки 26 км установлено для грубого 
галечника р. Кник на Аляске [7]. М аксимальный размер гранитных 
валунов в р. Дунаец, в Польше, уменьшается на расстоянии 250 км 
от 1 м до 10 см [114].

В отложениях современных аллювиальных конусов выноса также 
наблюдается быстрое уменьшение размера обломков от вершин этих 
конусов к периферии [4, 3, 16]. Обычно это уменьшение размера рез
че, чем в реках, за  исключением галечников, отложенных катастрофи
ческими наводнениями, селевыми потоками и т. д. Убывание размера 
часто, но не всегда является экспоненциальным (см. рис. 15-7).

Аналогичным образом уменьшение как средних, так и максималь
ных размеров галек отмечается и для древних аллювиальных отложе
ний [98, 84] (см. рис. 14-1). Систематическое убывание размера галь
ки по мере удаления от источника сноса отмечалось также и для 
древних палеозойских конгломератов [76, 125, 70], для молассовых
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конгломератов Баварии [27] и для докембрийских фангломератоь 
[34] (см. такж е рис. 14-5).

Менее хорошо изучены изменения размеров зерен вниз по тече
нию рек, несущих преимущественно песок. Пески р. Миссисипи обна
руживают заметное уменьшение зерен вниз по течению [95]; то же 
отмечается и для песков р. Тессин [10]. В обоих случаях скорость 
уменьшения разм ера зерен меняется в широких пределах от одной 
точки наблюдения к другой, поскольку отбор образцов производился 
недостаточно систематически, а для р. Тессин отмечаются случаи ук
рупнения зернистости, коррелируемые с участками резкого увеличения 
крутизны профиля реки.

Закономерное убывание размера в направлении течения в приб
режных наносах отмечалось как для галечников [55], так и для пес
ков [69, 84]. Многие эоловые отложения такж е характеризуются за 
кономерным экспоненциальным убыванием размера зерен [113] (см. 
такж е рис. 9-13).

Приведенные выше примеры с очевидностью показывают, что, как 
правило, размер кластических элементов, переносимых течением, по
следовательно убывает в направлении перемещения. Очевидно, что 
для материала, переносимого реками, такое убывание тесно связано- 
с градиентом, причем диаметр обломков донной части твердого сто
к а — функция третьей степени градиента или уклона [99]. Если гра
диент убывает по экспоненте, таким же образом убывает размер. Од
нако, как было указано Пламли, на уменьшение размера влияют и 
другие факторы, например средний дебит реки, прочность материала 
и др. Эти факторы, обусловливающие уменьшение размера зерен, еще 
недостаточно изучены. История исследований зависимости уменьшения 
размера гальки от расстояния транспортировки и попыток выделить 
наиболее важные причины изложена в работах Лелявского [65], Шей- 
деггера [96] и особенно полно — Хамберта [41].

Одно время убывание размера кластических элементов вниз по 
течению связывалось главным образом с абразией или другими про
цессами. Однако ни в коем случае нельзя приписывать наблюдаемое- 
уменьшение размера зерен, д аж е в речных гравийных образованиях, 
исключительно одной абразии. Как отмечено Бэррелом [1], экспери
менты Добри показали, что гранитные обломки теряют вследствие аб
разии от 0,001 до 0,004 своей массы на 1 км расстояния транспорти
ровки, однако высшая степень износа составляет лишь 0,4 от той, ко
торая, по данным Штернберга, свойственна галечникам Рейна, если 
устойчивость этих галек к износу принимается в среднем такой же, 
как у гранита. Такой результат является неожиданным, поскольку 
можно было предполагать, что в лабораторных условиях породы из
нашиваются в большей степени, чем в природных. Поэтому Бэррел 
полагал, что в реках должны существовать условия, вызывающие из
быточный износ галек в процессе их перемещения вниз по течению. 
Предполагаемая причина такого изнашивания связывалась с «водным 
истиранием» гальки значительными массами песка, проносимого мимо. 
Этот механизм предполагал такж е Руби [93] для того, чтобы объяс
нить быстрое исчезновение гальки и валунов, приносимых в р. Мисси
сипи ее многочисленными притоками, размывающими плейстоценовые 
галечники. Кюнен [58] показал, однако, что этот механизм не явля
ется важным фактором для обломков меньшего размера, чем валуны. 
Бредли, Фанешток и Роувкамп [7] считали, что заметное убывание 
размера вниз по течению р. Кник в Аляске является результатом се
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лективного процесса. Галечник р. Кник при его искусственной абразии 
(в лабораторных условиях) в кольцевом канале снижал размер зерен 
на 8% за каждые 25 км транспортировки, тогда как в природных усло
виях, в реке, за  тот же путь перемещения отмечалось убывание р аз 
мера на 90%- Следовательно, убывание размера объясняется сор
тировкой.

Подводя итог, можно сказать, что размер гальки или другого 
обломочного материала уменьшается вниз по течению; это уменьше
ние в различных ситуациях варьирует в широких пределах и лиш ь

Рис. 14-5. М аксимальный разм ер гальки в форм ации Покомо (мисси
сипий) в Ц ентральны х А ппалачах. По [76]

в очень малой степени является результатом абразии или других про
цессов, снижающих размер гальки. Тем не менее такое уменьшение 
размера — показатель направления транспортировки и может быть 
использовано с известным ограничением для определения расстояния 
транспортировки при условии, что можно определить первоначальный 
размер обломков и что убывание размера в существенной степени под
чиняется закону Штернберга. Если эти условия соблюдены, картиро
вание размера обломков в конгломератах, в особенности максималь
ного размера, является эффективным средством анализа палеотече
ний. Обычно бывает очень трудно определить средний размер гальки 
в галечниках и конгломератах в каком-то одном определенном месте. 
Д ля этого необходим отбор образцов по всему руслу в вертикальном 
и горизонтальном сечениях, а, поскольку это обычно невозможно, сред
ний размер может быть использован лишь в очень редких случаях. 
Однако максимальный размер гальки обычно находится в некотором 
соотношении со средним (см. рис. 6-5). Следовательно, во флювиаль- 
ных галечниковых отложениях максимальный размер гальки может 
быть без особого труда замерен и закартирован. Обычно пласты наи
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более грубых конгломератов характеризуются наибольшей мощностью 
в разрезе и, следовательно, их присутствие в обнажении вероятнее, 
чем пропластков с меньшей зернистостью. Н а практике замеряются 10 
крупнейших галек, выбранных из наиболее мощных пластов конгло
мератов, и по ним берется средняя величина. Использование 10 изме
рений дает более стабильную оценку максимального размера. Отлич
ные примеры применения такой методики анализа палеотечений при
ведены в статьях [24, 82, 98, 76, 124, 71 и др.] (см. такж е рис. 14-1, а 
и 14-5).

Рис. 14-6. Граф ик логариф мической зависимости разм ера  гальки от расстояния тр ан 
спортировки в конглом ератах П оттсвилл (пенсильваний), П енсильвания. По [76].
Залиты е круж ки  соответствую т наблю денны м данны м ; н езалиты е — предполагаем ом у положению 
до проявления складчатости

Логарифмы максимальных размеров, определенные в нескольких 
точках наблюдения, можно нанести на график размер — расстояние 
(расстояния должны быть скорректированы на растяжение йли сж а
тие в складчатых или дизъюнктивно нарушенных толщ ах). Если из
менения размера подчиняются экспоненциальному закону, то нанесен
ные точки окажутся на прямой линии (см. рис. 3-14). Если исследова
тель постулирует (на разумном основании) первоначальный размер, 
то он может оценить расстояние до ближайшей точки, откуда мог сно
ситься обломочный материал. Она принадлежит к границе бассейна, 
т. е. к линии между площадью эрозии и площадью седиментации, 
.иногда именуемой «линией водопадов»* (рис. 14-6).

Окатанность, форма зерен и палеотечения

Как отмечалось в гл. 3, окатанность галек возрастает с увеличе
нием расстояния транспортировки. Наиболее быстро окатанность воз
растает в начале пути, последующие изменения происходят медленнее, 
до тех пор, пока не будет достигнута предельная степень окатанности! 
которая либо вообще больше не меняется, либо в лучшем случае уве
личивается весьма медленно. В большинстве современных рек на-

«Линия водопадов» — линия, соединяю щ ая водопады  на реках и отмечаю щ ая 
пункты резкого спуска рек с нагорий на низменность. — П р и м .  р е д .
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чальное интенсивное окатывание происходит лишь на первых немно
гих километрах пути; это расстояние для некоторых галек карбонат
ных пород не превышает 15 км [83] д аж е  в мелких быстрых реках. 
Д аж е жильный кварц или кварцит, которые окатываются весьма мед
ленно, достигают высокой степени окатанности на расстоянии менее 
100 км. Следовательно, угловатые обломки в галечнике могут быть 
найдены лишь в непосредственной близости от скального обнажения, 
послужившего источником их сноса. Поэтому замеры и картирование 
окатанности гальки нельзя считать эффективным средством для опре
деления как направления, так  и расстояния транспортировки, за 
исключением тех случаев, когда мы имеем дело с наиболее прокси
мальными (приближенными к источникам сноса) из всех осадков — 
аллювиальными конусами выноса. Теоретически направление транс
портировки можно было бы определять путем картирования числовых 
характеристик окатанности и проведения перпендикуляров к линиям, 
соединяющим одинаковые значения (см., например, работу Лейминга 
[64], который картировал окатанность фангломератов Нью-Рэд Сэнд- 
стоун в Девоншире).

Поскольку окатывание кварцевых песков является очень медлен
ным процессом и в современных реках характеризуется ничтожными 
изменениями вниз по течению, представляется маловероятным, чтобы 
степень окатанности древних аллювиальных песчаников могла быть 
использована в качестве индикатора палеотечения. Однако, несмотря 
на незначительную ценность этого признака, он, как  уже отмечалось, 
все же может быть полезен для распознавания обстановки осадко
накопления.

Однажды приобретенная окатанность уже не может быть утраче
на, поэтому наблюдаемая в осадках степень окатанности может вы ра
жать суммированный эффект нескольких циклов транспортировки, а не 
только последнего из них; следовательно, в морских условиях окатан
ность почти не связана или совсем не связана с расстоянием транс
портировки. В пляжевых условиях песчаные и галечные отложения, в 
очень локальных обстановках, могут приобрести весьма хорошую ока
танность. Поэтому окатанность как признак имеет весьма ограничен
ное значение для определения направления или расстояния транс
портировки.

Хотя форма обломков в процессе транспортировки меняется весь
ма незначительно или вообще не меняется, некоторые изменения ее 
вниз по течению были все ж е отмечены и предположительно объясня
ются сортировкой [4]. Поскольку как окатанность, так и сферичность 
тесно связаны с размером, уменьшение размера вниз по течению со
провождается уменьшением этих признаков. Поэтому для того, чтобы 
установить какие-либо независимые изменения этих признаков вниз 
по течению, необходимо сравнивать между собой обломки одинаковые 
по размеру (и литологии).

Изменения состава обломков и палеотечения
Обломочный материал, образовавшийся в результате выветрива

ния, не остается в районе своих коренных пород. Он рассеивается, р аз
мельчается, перемещается и отлагается в другом районе, местополо
жение, размеры и очертания которого определяются топографией 
(или батиметрией) и преобладающей системой течений. Этот мате
риал перемещается вниз по течению и, если система течений относи-
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тельно стабильна, имеет тенденцию отлагаться в направлении пере
мещения от источника сноса. Т акая  аккумуляция приводит к образо
ванию к о н у с о в  р а с с е я н и я ,  или « т е н и  р а с с е я н и я » .

Конусы, или «тени рассеяния», устанавливаются в первую очередь 
по распределению определенного составляющего компонента. Н а ос
новании н а л и ч и я  или о т с у т с т в  и я определяющего компонента их 
можно идентифицировать и картировать. В то ж е время наблюдениями 
установлено, что к о н ц е н т р а ц и я  определяющего компонента убы
вает вниз по течению по мере того, как этот компонент распространя
ется на все большую площадь. Вызвано ли это убывание селективны
ми потерями при абразии или оно 
является следствием «разбавления» 
вследствие увеличения концентра
ции других компонентов — для ана
лиза палеотечений не существенно.
Важен тот факт, что вниз по те
чению изменения последовательны.
Если эти изменения подчиняются

2)----------- 13 / ^ - 2 0 - ^ 118 Ч— *5-гг®  
'•V • . . - f 1

' A  v j  *

>■
(6 )---------------/ ; л )  4 ^ ~ г г 3 ------------------------- 2----------- (2)

^  /• /  V ! j ) ~
Конечная морена^
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Рис. 14-7. Распределение красно-зелены х песчаников в ледниковы х отлож ениях, з а 
падно-центральная часть ш тата Н ью -Й орк. По Холмсу [1952].
Д иагон альной  штриховкой показано схем атическое полож ение зоны обнаж ений  материнских по- 
род: черными круж кам и  — точки наблю дения; цифры в м естах пересечения координатны х л и н и й --  
средняя величина д л я  четырех см еж ны х квадратов  с центром в данной точке; нормали к  гори
зон талям  указы ваю т на н аправление движ ени я ледника; м аленькие стрелки п оказы ваю т ледн и 
ковую ш триховку и действительное направление движ ения

Рис. 14-8. Рассеяние валунов слю дисто-сланцевы х пород из района Ш тальберг, Ш ве
ция. По [67].
Н аправление транспортировки является  направлением  движ ени я ледни ка, прослеж иваем ого по 
ш триховке (стрелки); количественны е характеристики  валунов, по Н. X. М агнусону

какой-то закономерности, можно оценить как расстояние до коренно
го обнажения, так и направление, в котором оно расположено.

Эта концепция особенно хорошо иллюстрируется отложениями 
континентального ледникового покрова. По мере того, как ледник пе
ремещается над различными коренными породами, переносимые нано
сы последовательно изменяются из-за обогащения новым материалом. 
В результате содержание какого-либо специфического компонента 
быстро уменьшается по мере удаления от области его сноса. С другой 
стороны, наибольшей концентрацией в той или иной точке развития
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ледниковых отложений характеризуются компоненты местного проис
хождения. Тщательный анализ состава наносов в различных точках 
наблюдения может позволить установить направление, в котором пе
ремещался ледник и оценить расстояние до обнажений, питающих 
его характерными компонентами (рис. 14-7).

Особый случай проявления этой закономерности представляют мо
ренные гряды с концентрацией валунов, имеющих специфический 
источник сноса. Такие валуны распределяются в «теневой зоне» источ
ника сноса и образуют наиболее мощные скопления в непосредствен
ной близости от края этого обнажения (рис. 14-8). Как показано

с

Рис. 14-9. Система палеотечений и минеральны е провинции, вы деленны е на основании 
тяж елы х  м инералов в ниж ней пресноводной молассе (аквитанский ярус) к северу от 
Альп. По [25].
Е — эпидот; G — гран ат; А — апатит: Т — турм алин; Z — циркон; S — ставролит. П рописны е буквы 
указы ваю т более обильное распространение; строчны е — менее обильное распространение

Крамбейном [47], концентрация валунов на единицу площади убы
вает по экспоненте по мере удаления от источника сноса. Опублико
ванные Лундквистом [67] карты концентрации галек (для небольших 
единиц объема пород или для образца) показывают быстрое ее убы
вание с удалением от источника сноса; весьма возможно, что оно про
исходит такж е по экспоненте. Характер распределения и рассеяния 
компонентов из ограниченных по площади или точечных источников 
сноса в результате движения ледника с успехом использовался при 
поисках рудных тел, не выявляемых другими методами [29, 18]. Более 
подробные сведения о моренных грядах можно почерпнуть в работах 
Поттера, Петтиджона [86] и Флинта [23].

Выделение и картирование аналогичных конусов рассеяния в 
неледниковых отложениях являются более трудным делом. Наиболее 
изучены конусы рассеяния в песчаниках, определяемые по набору тя
желых минералов. Исследование Фюхтбауэра [25], посвященное кону
сам рассеяния в песках хаттского яруса (олигоцен), слагающих молас- 
су альпийского форланда,— яркий пример эффективного использова
ния набора тяжелых минералов для трассирования перемещения осад
ков (рис. 14-9). Распределение характерных ассоциаций тяжелых ми
нералов позволило выделить локальные минеральные провинции, 
отражающие определенную систему рассеяния. Эта система рассея
ния связана с серией аллювиальных конусов выноса, образовавшихся 
вдоль фронта новообразованной альпийской горной цепи. Подобным 
образом, но в более широком масштабе можно трассировать системы
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рассеяния в морских песках, отлагающихся в настоящее время в 
Мексиканском заливе (рис. 14-10).

В связи с необходимостью огромных затрат  труда изменения 
состава мало используются для картирования палеотечений, которое 
значительно быстрее осуществляется с помощью менее трудоемких ме
тодов. Однако минералогический анализ дает нам и другую важную 
информацию, в особенности о питающих провинциях.

В качестве особого случая характеристики состава можно рас
сматривать содержание пыльцы, выраженное в количестве зерен, при
ходящихся на 1 г осадка. Высказано предположение, что оно является

функцией расстояния от береговой 
qs’ чп° яч° ш° линии [35, 36]. Поэтому изоботани-

ческие линии должны быть парал
лельны простиранию осадконако
пления, а концентрация пыльцы 
долж на закономерно убывать в на
правлении погружения берегового 
склона. Такой подход к палео
географическому анализу может 
оказаться особенно эффективным 
для глинистых сланцев, в которых 
содержится мало других призна
ков, свидетельствующих о палеоте
чениях или региональном палеона
клоне. Однако о результатах по
добных исследований опубликова
но мало работ.

Скалярные свойства осадков и 
характеристики их состава имеют 
свои преимущества и недостатки по 
сравнению с ориентированными 
признаками. Существенная инфор
мация может быть получена при 
анализе неориентированного керна 
и д аж е ш лама из буровых сква

жин, тогда как ориентированные признаки должны изучаться в обна
жении или в лучшем случае в ориентированном керне. С другой сто
роны, на основании скалярных признаков нельзя сделать вывод о на
правлении потока по данным одного обнажения или одного керна;
здесь требуется большое число замеров во многих точках. В противо
положность этому ориентированные признаки, например косая сло
истость, позволяют установить направление течения в данной точке.

Мощность пласта, изопахиты и палеотечения

Геологи считают целесообразным составление карт, изображаю
щих мощность изучаемых отложений. Такие к а р т ы  и з о п а х и т  
обычно составляются для крупных стратиграфических единиц — фор
маций или групп формаций. Они отраж аю т в изолиниях мощность 
отложений, замеренную во многих точках наблюдения, включая как 
скважины, так и обнажения. Изопахиты являются линиями, соединяю
щими значения равной мощности, выражаемые обычно в футах или 
метрах.

Рис. 14-10. Главны е провинции тяж елы х 
минералов, предполагаемое распределе
ние осадков Миссисипи по площ ади и 
главны е направления рассеяния осадков 
в  М ексиканском заливе. К арта  состав
лена по данны м различны х источников 
Д эвисом  и М уром [1970. Jo u rn . Sed. 
P e tro lo g y , v. 40].
/  — В осточно-Г алф ская провинция; 2 —  Мисси- 
сипская провинция; 3 — Ц ентрально-Т ехасская 
провинция; 4 — провинция Рио-Гранде; 5 — 
М ексиканская провинция
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Выводы о палеотечениях, которые мож
но сделать на основании таких карт, доволь
но ограниченны. С другой стороны, можно 
ожидать, что изменения мощности одного 
слоя кластических пород, такого, как, на
пример, ледниковые ленточные глины, пепло- 
вый слой, лёссовый покров или турбидиты 
с градационной слоистостью, покажут зако
номерное уменьшение мощности в направле
нии палеотечения, Эти изменения мощности 
тесно связаны с убыванием размера зерен: 
и те и другие подчиняются экспоненциально
му закону. Лишь в немногих случаях эта 
связь может быть подкреплена фактическими 
данными полевых наблюдений, однако теоре
тические расчеты позволяют считать, что дело 
обстоит именно так [88, 97]. Наилучшими 
примерами этого положения являются, веро
ятно, отложения пеплопадов [113] (см. такж е 
рис. 14-11) и ледниковые ленточные глины 
[15]. Эти весьма специфические случаи — 
примеры эффективного использования метода 
мощностей в качестве «ключа» к пониманию 
палеогеографии.

Обычно региональные картины распре
деления мощностей кластических пород в пре
делах бассейна сами по себе не являются на
дежным критерием оценки палеотечений. Т а
кие карты имеют другую ценность, полностью 
оправдывающую их составление. В некото
рых случаях общая мощность в действитель
ности сокращается по мере удаления от ис
точника сноса. В частности, это справедливо для скоплений грубого 
материала типа конусов выноса, расположенных вдоль борта бассейна. 
В других случаях изменения мощности являются лишь мерой оценки 
прогибания, например увеличение мощности пачки третичных класти
ческих пород на побережье Мексиканского залива в сторону моря. 
Возможен и третий случай, когда изменения мощности не связаны 
с историей осадконакопления, а отраж аю т лишь результат эрозии пол
ного наклоненных слоев.

Палеотечения и геологическое время
Одним из наиболее удивительных результатов анализа палеоте

чений является вывод о стабильности, или устойчивости, определенной 
системы палеотечений во времени. Косая слоистость в серии мойн 
в Шотландии мощностью 3660 м обладает столь постоянной ориен
тировкой, что сэр Эдвард Бейли описал ее как «наиболее удивительный 
феномен», характеризующий эту толщу [123]. Аналогичные наблю
дения были сделаны и в других районах. Так, не отмечается сущест
венных изменений в ориентировке косой слоистости в кварцитах Л о р 
р ей н — докембрийской формации мощностью около 2135 м [79]. П ел
летье (76) показал, что в штатах Пенсильвания и Мэриленд направ
ление течения в общем постоянно в породах от верхнедевонского 
(формация Катскилл) до пенсильванского (формация Поттсвилл) воз

Рис. 14-11. К ар та  изопахит, 
показы ваю щ ая сокращ ение 
мощ ности пеплового слоя 
по мере удален ия от к рате
ра вулкана . П о И тону [1964. 
Jo u rn . Geol., v. 72].
1 — мощ ность слоя в ф утах; 2 — 
разм ер  зерен (в мм)
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раста. Это позволяет считать, что в течение 150— 200 млн. лет палео
склон оставался практически постоянным. Более того, направление 
течения, установленное для верхнеордовикских (Болд-Игл и Освего) 
и ннжнесилурийских (Тускарора) песчаников в этом же регионе, было 
почти идентичным направлению палеотечения в позднем палеозое 
[124]. Д ля всех этих формаций направление транспортировки было

га >>2 о о>
_  1 (D^ 01

Рис. 14-12. Распределение азимутов косой слоистости в Ц ентрально-А ппалачском  
районе. По [80].
а —  ф орм ация Уэвертон (кембрий) — 136 зам еров, средний ази м ут 100* — по .[121]; б  — ф орм ация 
Б олд-И гл (Освего) — 59 точек наблю ден ия, 1792 зам ер а , средний ази м ут 300° — по [123]; в —  ф ор
мация Д ж у н и ата  — 76 точек н аблю дения, 2254 зам ера , средний ази м ут 299®— по [123]; г —  ф ор
мация Тускарора (силур) — 6753 зам ера , средний ази м ут 322° — по [123]; д —  ф орм ац ия К атскилл 
(верхний девон) — 13 точек наблю дения, 194 зам ер а , средний ази м ут 304е; е — ф орм ац ия П оконо — 
227 точек наблю дения, 4968 зам еров, средний азим ут 290е — по [751: ж — ф орм ации М ауч-Чанк 
(миссисипий) и Поттсвилл — 12 точек н аблю дения, 181 зам ер , средний азим ут 295° — по [75]

Рис. 14-13. Н аправление транспортировки и м асш таб времени постдевонских песчани
ков Иллинойского и Верхнемиссисипского бассейнов. По [87].
1 — борденское время; 2 — честерское врем я; 3 — кейсвилл-м энсф ильдское время; 4 — позднепен- 
сильванское время; 5 — поздний мел; 6 — эоцен; 7 — плиоцен; 8 — современный вынос р. Миссисипи.

перпендикулярно к современному тектоническому простиранию (рис.
14-12). Пожалуй, о наиболее значительной инверсии наклона свиде
тельствует направление транспортировки в нижнекембрийских фор
мациях Уэвертон в штате Мэриленд [122] и Антьетэм, которое, по- 
видимому, было диаметрально противоположным по отношению к на
правлению течения во всех остальных формациях Центрально-Аппа
лачского района, т. е. ориентированным на восток.
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Поттер и Прайор [87] отмечают замечательно стабильную и 
устойчивую систему транспортировки в песчаниках верховьев р. Мис
сисипи, охватывающих по возрасту интервал от раннего палеозоя до 
третичной эры. Главное направление транспортировки всех формаций 
этой толщи лишь незначительно отличается от современного 
(рис. 14-13).

В заключение следует сказать, что стабильность систем палео
течений на протяжении весьма длительного времени свидетельствует 
о существовании стабильных тектонических элементов с устойчивыми 
региональными наклонами, которые в течение долгих периодов конт
ролировали процессы эрозии, транспортировки и осадконакопления. 
Однако в других районах, в особенности в мобильных зонах, х ар ак
теризующихся наличием внутренних кратковременных источников сно
са типа внутригеосинклинальных или приразломных гряд поднятий, 
системы транспортировки менее устойчивы во времени.

Палеотечения и анализ бассейна

Изучение бассейна осадконакопления включает реконструкцию 
самого бассейна, уточнение положения его границ, установление об
ласти  или региона сноса, поставляющего осадочный материал, опре
деление положения береговой линии, если это отчасти морской бас
сейн, и определение соотношения его структурной и батиметрической 
осей.

Проблема определения границ бассейна уже обсуждалась в р а з 
деле этой главы, посвященном расстоянию транспортировки и поня
тию «линии водопадов». Эта проблема может быть в известном при
ближении решена, если максимальный размер обломков убывает в 
направлении течения и это уменьшение подчиняется определенной з а 
кономерности, например закону Штернберга. Во многих случаях про
слеживание этих изменений позволило фиксировать верхний по тече
нию край бассейна. Предполагается, что «линия водопадов», установ
ленная таким образом, параллельна простиранию осадконакопления, 
которое в Центрально-Аппалачском районе параллельно тектониче
скому простиранию и намечается по ориентировке осей складок и про
стиранию изопахит.

Принято считать,что область сноса лежит в направлении, проти
воположном течению. Однако в морских условиях течение может быть 
литоральным; в этом случае положение области сноса неопределимо. 
Однако однообразная, развитая на большой территории, система приз
наков течения не может быть результатом «причуд» береговых тече
ний; в этом случае направление, противоположное течению, должно 
быть такж е направлением к источнику сноса. В аллювиальных отло
жениях теоретически возможно, используя только данные о размере 
частиц, получить кривую, приблизительно соответствующую профилю 
реки [31]. Если это так, то можно оценить превышение по профилю, 
действительный наклон палеосклона и, вероятно, высоту водораздела, 
а такж е произвести некоторые реконструкции области сноса в преде
лах  палеосуши.

Многие бассейны осадконакопления представляют собой полу- 
грабены [119] и заполнены осадками асимметрично. Удаленный от 
источника сноса край такого бассейна, который, возможно, смещался 
во времени, трудно установить, тогда как  граница бассейна, примы
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каю щ ая к источнику сноса, является «линией водопадов» и фиксиру
ется четко, как было указано выше. «Полярность» седиментационных 
трогов — одна из наиболее характерных их черт.

Кюнен [60] привлек внимание к продольному заполнению гео- 
синклинальных депрессий, как древних, так  и современных. Опыт, 
накопленный в центральной части Аппалачского бассейна, показал, 
что поперечным поступлением материала характеризуются в основ
ном аллювиальные скопления [71], которые составляют большую 
часть кластического выполнения. Ордовикские турбидиты формации 
Мартинсбург, однако, обнаруживают признаки не только поперечных, 
но и продольных течений [63]. Эти течения ориентированы в основ-

Рис. 14-14. П алеогеограф ия времени Поконо. По [76].
Точками покрыты районы, где содерж ание песков более чем вдвое превы ш ает содерж ан ие глин. 
1 — источник сноса; 2 — палеотечения (средние азим уты  косой слоистости); 3 — м аксим альны й раз
мер обломков (м м ); 4 — граница распространения аллю виальны х отлож ений

ном почти вдоль оси бассейна, но местами фиксируются резкие от
клонения в виде направлений, радиально расходящихся из вершин 
мутьевых конусов выноса, питаемых за счет бокового поступления ма
териала. Или же, возможно, боковые, поперечные течения преобра
зуются в продольный поток по достижении ими осевой части трога.

Береговая линия — это нулевая линия палеосклона; следователь
но, она параллельна седиментационному простиранию и простиранию 
палеосклона. Истинное ее положение трудно фиксировать [37], по
этому наиболее надежным критерием является содержание фауны в 
слоях. Береговая линия должна лежать выше последнего местонахож
дения несомненно морской фауны. Будучи установлена в одной точке, 
береговая линия трассируется по простиранию осадконакопления. Сог
ласно определению, это нулевая линия палеосклона, перпендикулярная 
к направлению палеотечений. В Центрально-Аппалачском районе она 
параллельна фациальным границам и изопахитам (рис. 14-14).

Ось бассейна осадконакопления может быть либо структурной, 
либо батиметрической осью. Структурная ось — это линия максималь
ного прогибания, а следовательно, линия наибольшей мощности оса
дочного заполнения: ее положение можно определить по карте изо
пахит. Батиметрическая ось — это линия, характеризующая наиболь
шую глубину моря. Структурная и батиметрическая оси могут совпа
дать, но могут иметь и разное положение. Д л я  миссисипской форма
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ции Поконо в Центрально-Аппалачском районе наибольшая мощность 
установлена вблизи обнажений этой формации, с небольшим смещени
ем к востоку, что соответствует прибрежной равнине времени Поконо. 
Поскольку береговая линия Поконского бассейна проходила в З а п а д 
ной Пенсильвании, наиболее глубоководная часть палеобассейна 
должна находиться к западу от этой линии, где-то в штате Огайо.

Собрав всевозможные данные о кластической формации, такой, 
как Поконо, и нанеся наиболее существенные из них на карту, можно 
осуществить их законченный палеогеографический синтез. Пример т а 
кого синтеза показан на рис. 14-14.

Фациальные карты и палеогеография

Фация осадочных пород — это аспект или характерная особен
ность осадка в пределах пласта одного и. того же возраста. Мур [73] 
предлагал рассматривать фацию как часть определенного комплекса 
пород, ограниченную по площади и отличающуюся по своим физико
органическим характеристикам от остальной части или от остальных 
частей данного комплекса.

Поскольку фация отраж ает изменения характерных особенностей 
по площади, то наиболее эффективное средство ее изображения — 
карта. Хотя фациальные карты составлялись и более 50 лет назад, 
сегодня для их построения требуются данные бурения, позволяющие 
получить трехмерные изображения той или иной стратиграфической 
единицы. Региональная фациальная карта долж на показывать широ
кие региональные литологические соотношения. Т акая  карта, напри
мер, должна показывать, что данная стратиграфическая единица, сло
женная глинистыми сланцами в одном районе, состоит из смеси гли
нистых сланцев и известняков — в другом, и, наконец, представлена в 
основном известняками в прочих районах. Большинство фациальных 
карт представляют собой то, что мы называем литофациальными к а р 
тами; они отраж аю т литологические особенности комплекса в боль
шей степени, чем биологические или какие-либо другие.

Д ля  составления таких карт используются как данные исследова
ния обнажений, так и информация о породах, залегающих на больших 
глубинах, полученная в результате глубокого бурения. Эта информа
ция включает литологическое описание керна, а такж е данные про
мысловой геофизики, интерпретация которых дает представление о ли
тологии пород. Первичный материал почти для всех типов фациальных 
карт — данные о мощности пород, выраженные в футах или метрах. 
Эти данные линейных замеров могут преобразовываться или соче
таться в различных вариантах, позволяя строить фациальные карты 
всевозможных типов. Построению и интерпретации фациальных карт 
уделено большое внимание в геологической литературе. Д л я  ознаком
ления с основными понятиями и методами мы отсылаем читателя к 
следующим опубликованным работам [108, 73, 49, 50, 51, 52, 53, 54, 
57] и многим другим.

Карты литофаций можно подразделить на несколько категорий. 
Одни из них отраж аю т мощности, будь то общая мощность комплек
са или мощность отдельных его компонентов (например, суммарная 
мощность всех его песчаных прослоев). В других случаях можно по
казывать литологические изменения в процентах (рис. 14-15), напри
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мер процент содержания песков в данной толще. Такие карты отра
жают изменения какого-либо одного компонента по площади.

На одной карте можно показывать изменения и нескольких ком
понентов. Н а многокомпонентных картах показывают соотношения, 
например, такие как отношение песчаных компонентов к глинистым 
или пластический коэффициент, отражающий отношение мощности 
карбонатов к пластическим породам в разрезе. Пропорции между тре
мя главными литологическими составляющими — песками, глинами и 
карбонатами (известняками и д о ло м и там и )— могут быть изображе
ны с помощью треугольных диаграмм (рис. 14-16), на которых все

а в с D

Некластические породы

Песчаники О тнош ение пе счан и ко в  Глинисты е 
к  гл и н а м  сланцы

Рис. 14-15. Гипотетические разрезы , показы ваю щ ие изменения содерж ания песков, гли
нистых сланцев и известняков. По [49]

Рис. 14-16. Л итоф ациальны й треугольник, показы ваю щ ий связь кластического коэф ф и
циента и отнош ения пески — глины с обычным 100% -ным треугольником (врезка). 
По [49].
Точки на треугольниках соответствую т данны м , изображ енны м  на рис. 14-15

возможные соотношения группируются в девять классов. Каждый из 
этих классов можно изобразить на литофациальной карте особым цве
том или штриховкой (рис. 14-17). Т акая  ф ациальная карта является 
трехкомпонентной.

Изобретательный исследователь может подобрать великое мно
жество других многокомпонентных параметров, характеризующих 
аспект, который ему кажется важным. Сюда относятся карты энтро
пии [78], отражающие меру смешения трех главных типов пород в 
разрезе, карты коэффициента энтропии, карты фациальных отклоне
ний [52] и различные карты «вертикальной изменчивости» (показы
вающие количество песчаников, среднюю мощность песчаниковых 
пластов и другие подобные аспекты). Все они содержат информацию 
о составе и геометрии составных частей разреза.

Следует еще раз напомнить, что все типы таких карт основаны 
на данных линейных замеров, данных о мощности пород. Последнее 
главное, ибо это почти все, что мы можем извлечь из промыслово-гео
физических наблюдений, а от них в значительной степени зависит 
составление литофациальных карт. Конечно, можно наблюдать и кар
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тировать и другие признаки, такие, как углеродный коэффициент, со
держание бора и т. п., однако эти данные редко являются доступны
ми. Качество всех карт зависит такж е от соответствующей плотности 
точек наблюдения — обычно буровых скважин — и от грамотного про
ведения изолиний.

Главные недостатки фациальных карт — неадекватность первично
го материала и проблема интерпретации. Первичные данные обычно 
столь малочисленны и редки, что они позволяют обрисовать фаци- 
альную картину лишь в общих чертах. Лишь в исключительных слу
чаях точки наблюдения расположены столь близко друг к другу, что

2

И 5

Н 6
Рис. 14-17. Ф ациальная к ар та  ниж него силура, район В еликих О зер. П о Амсде- 
ну [1955].
Границы распространения: 1 — докем брия; 2 — силура; 3 — доломитов; 4 — глинисты х сланцев 
(25%); 5 — песков (12,5%); 6 — конглом ератов (10%)

по ним можно судить о геометрии отдельного песчаного тела и дета
лях литологии, необходимых для анализа условий осадконакопления.

Неоднократно предпринимались попытки сформулировать основ
ные принципы интерпретации фациальных карт [50, 58]. Литофаци- 
альные карты характеризуют современное распространение по пло
щади стратиграфических единиц, их мощность и в общих чертах ли
тологию. Считается, что такие карты проливают некоторый свет и на 
геологическую историю, условия осадконакопления и тектоническое 
положение изучаемого осадка. Соотношения между данными, изобра
женными на картах, и этими проблемами часто неясны. Интерпрета
ция условий осадконакопления на основе региональных фациальных 
карт не может быть удовлетворительной, хотя определенные литоло
гические ассоциации, например высокое отношение эвапоритов к кар
бонатам, позволяют судить о характере среды осадконакопления. 
Карта изопахит, если ее можно построить в достаточно крупном мас
штабе и на основании достаточно плотной сети наблюдений, дает н а
столько четкие представления о геометрии отдельного песчаного тела, 
что они позволяют распознать дельтовые рукава или островную барь
ерную форму.
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Поскольку на большинстве фациальных карт показаны границы 
фаций и изопахит, интересно проследить их соотношение. Они могут 
быть параллельными или различным образом пересекаться [50].

Особенно важно соотношение между фациями и тектонической 
обстановкой. Положительные структурные элементы обычно являются 
источниками сноса, поэтому можно ожидать, что фация долж на иметь 
какие-то признаки, связывающие ее с такими приподнятыми участка
ми. В осадках наблюдается тенденция к уменьшению разм ера зерен 
по мере удаления от источника сноса. В этом направлении, например, 
намечается «глинизация» песков, выраж аю щ аяся  в постепенном пе
реходе их в глины или переслаивании с ними. Следовательно, возмож
но картирование отношения пески — глины или других измеримых 
литологических признаков. Ф ациальная картина может отраж ать  пе
ремещение осадка из области сноса (см. рис. 14-17). В некоторых 
случаях отношение пески — глины может иметь особенно большое 
значение. Отношение 1:1 наблюдается обычно в зоне перехода немор
ских осадков в морские или в непосредственной близости к этой зоне; 
в ряде случаев линия, трассирующая это соотношение, параллельна 
береговой линии (см. рис. 14-14). Известны неоднократные указания 
на связь этого коэффициента с нефтеносностью [17, 76, 124].

Хотя карты изопахит и литофациальные карты являются важ 
ными и часто единственными для понимания истории бассейна осад
конакопления документами, которые можно составить на основе дан
ных бурения, реконструкция палеогеографии и системы палеотечений 
легче достигается с помощью ориентированных признаков и анализа 
условий осадконакопления, который лучше всего производить путем 
изучения вертикальных разрезов и содержащихся в них осадочных 
текстур.
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ГЛАВА 15. АНАЛИЗ ОБСТАНОВКИ 
ОСАДКОНАКОПЛЕНИЯ

Введение

Осадочная порода представляет собой продукт не только специфи
ческих источников сноса и истории транспортировки, но и среды осад
конакопления. Некоторые осадочные породы, как, например, химиче
ские и биохимические осадки, не несут никакой информации об источ
никах сноса или транспортировке и отраж аю т лишь условия, в кото
рых они отлагались; другие, такие, как кластические породы, не только 
содержат в себе сведения об истории, предшествовавшей осадконакоп- 
лению, но и имеют отпечатки обстановки осадконакопления. В задачу 
настоящей главы входит — проанализировать проблему реконструкции 
обстановки осадконакопления и дать сведения о новейших исследова
ниях по этому вопросу.

Совершенно очевидно, что в небольшом объеме, отведенном здесь 
для этой темы, невозможно дать даж е  краткий обзор обширнейшей ли
тературы, накопленной за последние годы и посвященной многообраз
ным современным условиям седиментации и отложившимся в этих ус

ловиях осадкам. Поэтому мы ссылаемся на немногие из крупнейших 
работ, обобщающих исследования современных осадков. Точно так  же 
здесь не может быть соответствующим образом рассмотрена обширная 
литература, посвященная задаче обобщения критериев для распозна
вания условий осадконакопления древних пород. Следовательно, мы 
вынуждены свести нашу задачу к дискуссии об основных принципах 
такого анализа, к короткой сводке наиболее значительных характери
стик наиболее общих и хорошо изученных моделей обстановки осадко
накопления, иллюстрирующих применение этих принципов.

Д ля  более тщательного изучения обстановки осадконакопления и ее 
анализа мы отсылаем читателя к оригинальной литературе и некото
рым из последних монографий на эту тему. Геология современных осад
ков обобщена Кукалом [104]; анализу обстановок осадконакопления 
посвящена последняя работа Рейнека и Синга [149]. Пожалуй, лучшим 
современным исследованием по условиям накопления карбонатных 
осадков является работа Батхерста [16]; исследования об условиях 
осадконакопления песков обобщены Петтиджоном, Поттером и Сивером 
[137]. Условия некарбонатного прибрежно-морского осадконакопления 
разрабатывались Рейнеком [148]; флювиальные условия осадконакоп
ления тщательно проанализированы Алленом [3], а условия осадкона
копления в пустынях — Гленни [69]; дельтовые условия были предме
том обсуждения на симпозиуме, материалы которого опубликованы под 
редакцией Моргана [126].

Отличными учебниками по диагностике древних условий осадкона
копления являются книга Селли [161] и материалы симпозиума, опуб
ликованные под редакцией Ригби и Хемблина [153]. Условия отлож е
ния кластических осадков обобщены Медейросом, Ш аллером и Ф рид
маном [123].
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Вопросы диагностики осадконакопления вкратце рассмотрены так
ж е в многочисленных образцовых работах по стратиграфии и седимен
тации [181, 52, 192, 97, 108].

Понятие «обстановки осадконакопления»

Термин о б с т а н о в к а  является весьма распространенным; однако 
мало, кто давал  ему точное определение. Часто такое определение да
валось с точки зрения одного или нескольких физических или химиче
ских -параметров- Некоторые исследователи допускали, что этого доста
точно, чтобы дать определение и описание среды. Такое понимание под
разумевает определение обстановки как «комплекса физических, хими
ческих и биологических условий, в которых накапливаются осадки» [97]. 
Можно, например, описывать обстановку как окислительную или вос
становительную, определяя ее для конкретного значения E h  — окисли
тельно-восстановительного потенциала. Можно такж е охарактеризовать 
среду как  соленую или пресноводную исходя из определенной солено
сти вод бассейна- Термин «обстановка с высоким или низким энерге
тическим уровнем» такж е применяется для характеристики среды до
вольно свободно. Популярно и такое определение отложений, как, на
пример, продукта «низкого режима потока» или объяснение их через 
другие условия, характеризующие поток. Каждый или почти каждый 
такой подход может представлять некоторую ценность, однако боль
шинство из них не являются описаниями условий осадконакопления, 
имеющими геологический смысл.

Другие термины, используемые для характеристики среды, такие, 
как условия к р а т о н а ,  с т а б и л ь н о г о  ш е л ь ф а ,  г е о с и н к л и -  
н а л ь н ы е у с л о в и я ,  хотя в них и вложен геологический смысл, явля
ются слишком общими. Существует и еще одно определение обстанов
ки, а именно, как  «пространственной единицы», в которой внешние фи
зические, химические и биологические условия и воздействия, влияющие 
на развитие осадка, достаточно постоянны, чтобы сформировать отло
жения с характерными свойствами [162]. Эта точка зрения близка к 
геоморфологической концепции, традиционно используемой геолога
м и — концепции, которую отстаивал Твенхофел [182], которой придер
живались Поттер [140] и Селли [161]. По мнению Петтиджона, геомор
фологическая концепция представляет собой такой подход к проблеме 
определения и классификации обстановки осадконакопления, который 
в наибольшей степени отраж ает геологический смысл вопроса. Обста
новка осадконакопления обусловлена определенной системой физических 
и химических переменных, отвечающих геоморфологической единице, 
имеющей определенные размеры и форму. Так, дюны, береговой бар, 
приливная равнина, дельта представляют собой геологические сущно
сти, определяющие обстановку осадконакопления. Некоторые из них 
слишком всеобъемлющи и, если это возможно, должны быть подразде
лены на более дробные субобстановки; например, приливнущ равнину 
можно подразделить на нижнеприливную, или морскую, среднепрнлив- 
ную и верхнеприливную зоны или на зоны приливного марша, прилив
ных каналов или проток, приливных валов и приливных дельт. Подоб
ным образом и дельта состоит из целого комплекса субобстановок.

Наконец, мы должны различать л о к а л ь н у ю  обстановку, которую 
лучше всего определять в геоморфологических понятиях, и т е к т о н и 
ч е с к у ю  обстановку, характеризующую связь осадконакопления с 
крупными тектоническими элементами — кратонами и геосинклиналями.
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В данной главе мы рассматриваем локальные условия осадконакопле
ния, тектонические ж е условия составляют предмет следующей главы. 
Вначале мы рассмотрим параметры локальной обстановки осадконакоп
ления и критерии, используемые для их оценки; затем — классифика
цию обстановок осадконакопления в -геоморфологическом аспекте, пос
ле чего перейдем к анализу среды, сопровождая изложение соответст
вующими примерами.

Параметры, характеризующие обстановку 
осадконакопления

Вопрос о том, какие параметры или факторы имеют существенное 
значение для характеристики обстановки осадконакопления, какова их 
относительная значимость, не вполне ясен. Не ясно также, какова 
должна быть их классификация. Крамбейн и Слосс [97] сгруппирова
ли их в три категории: материальные (характер среды: ветер, вода, лед; 
характер осадка, его структура и состав), энергетические (кинетиче
ские, турбулентные, термальные) и биологические условия. Твенхофел 
[182] с более геологической точки зрения рассматривал такие факторы, 
как физическую географию участков суши и береговой линии, диастро- 
физм, климат. По-видимому, каждый из этих факторов накладывает 
свой отпечаток на осадочные отложения.

Мы выбрали такие параметры, которые можно измерить с наиболь
шей точностью и подразделяем их на физические, химические и биоло
гические. Каждый из них рассматривается как  независимая перемен
ная, последняя может быть оценена исходя из тех характеристик осад
ков, которые мы можем наблюдать. Физические и химические парамет
ры, вероятно, в значительной степени независимы друг от друга, однако 
биологические факторы могут существенно меняться в зависимости от 
первых двух и, с одной стороны, контролируются ими, а с другой — са
ми способы преобразовывать физические и химические условия. Так, на
пример, заросли морской травы могут в значительной мере замедлять 
скорость и понижать турбулентность подводных течений. С другой сто
роны, на биосферу существенно влияют температура, соленость, ско
рость течения и многие другие физические и химические факторы.

С какой степенью надежности мы можем установить параметры, 
превалировавшие в уже не существующей ныне обстановке осадкона
копления? И, что более важно, насколько точно можем мы идентифи
цировать древнюю обстановку осадконакопления на основании парамет
ров, характеризующих осадочный разрез? Эти вопросы мы и рассмот
рим ниже.

Физические параметры

Физическая среда наилучшим образом может быть описана исходя 
из динамических и статических свойств седимеитационной среды, в ко
торой накапливаются осадки. Статические свойства включают плот
ность и вязкость среды (воздуха по сравнению с водой, например), 
глубины ее над поверхностью «среда — осадок»; динамические ф акто
ры включают турбулентность среды (спокойные или бурные воды), ско
рость осадкообразующего течения, направление течения потока, стабиль
ность системы течений (как скорости, так и направления) и т. п.
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Характер осадкообразующей среды. Одним из факторов, изучаемых 
при анализе обстановки осадконакопления, является природа среды, из 
которой выпадают кластические составляющие осадочной породы. 
Другими словами, откуда накапливался осадочный материал — из воз
духа, воды или ледника? Совершенно очевидно, что идентификация сре
ды осадконакопления будет существенным шагом вперед в наших по
пытках реконструировать обстановку осадконакопления.

Поскольку способность течения к транспортировке и его эффектив
ность как сортирующего агента зависят от вязкости и плотности вовле
ченной в течение среды, между свойствами движущейся среды и струк
турами отложенных ею осадков долж на существовать какая-то связь. 
Совершенно иными с этой точки зрения являются осадки, отложенные 
ветром, такие как дюнные пески, и ледником (тилли). Сильнее отлича
ющихся друг от друга по своей структуре осадков мы не знаем. Однако 
различие между дюнными и пляжевыми песками гораздо менее четкое.

Следует иметь в виду, что движ ущ аяся среда состоит из флюида 
и осадка, соотношение которых варьирует в очень широком диапазоне; 
оно может представлять собой и разбавленную взвесь осадка в воде 
или даж е  в воздухе, и более насыщенный раствор (мутьевые потоки), 
и разжиженный осадок типа жидкого ила, и потоки, несущие крупно
зернистый песок или гравий (грязевые потоки), и текучий ледник, пере
мещающий грубообломочный материал (табл. 15-1).

Т а б л и ц а  15-1

Агенты транспортировки и осадочные отложения

Возрастание плотности и (или) вязкости

Флюид Полутвердый Твердый

Воздух Вода плюс осадок

Разбавлен
ные взвеси

Концентрированные
взвеси

Осадок плюс вода Л ед  плюс осадок

О ртоарениты  
(ортокварциты  
и калькарениты )

П араарениты
(граувакки)

Тиллоиды Тиль и тиллиты

Со слоистостью  
течения

Г радационно- 
слоистые

Неслоистые

Чем больше вязкость или плотность движущейся среды, тем мень
шая скорость требуется для транспортировки материала с данным р аз 
мером зерен и тем ниже ее эффективность как сортирующего агента- 
Разбавленные взвеси, перемещаемые воздухом или водой, хорошо сор
тируются, поскольку крупные частицы перемещаются в них только при 
большой скорости. Концентрированные взвеси или ж идкая грязь тран
спортируют более грубый обломочный материал при меньших скоро
стях и отлагают плохо отсортированные осадки. Если содержание 
твердого вещества во ф. юиде возрастает еще больше, то так ая  среда 
перемещается уже не кг т ньютоновская жидкость, а как  полутвердое 
пластичное тело. Сортире ж а  в таком потоке сведена к нулю, и крупней
шие обломки, которые он может перемещать, отлагаются наравне с тон
чайшим материалом. К этой категории относятся грязевые потоки и 
ледники. Однако проблема потока сложнее: некоторые полутвердые
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смеси в определенных условиях быстро становятся совершенно жидки
ми и текут с высокой скоростью. Такие тиксотропные превращения мо

гут возникать под действием внезапного и мощного фактора, например, 
землетрясения.

Отложениями разбавленных взвесей являются обычные пески и 
гравий, которые имеют простую зернистую структуру*; отложения более 
концентрированных взвесей или грязевых потоков представлены вак- 
ками параконгломератами**, в которых существенную, иногда доми
нирующую роль играет цементирующая масса (матрикс) с рассеянны
ми в ней крупными обломками. Если отношение твердый материал — 
флюид превышает некоторое критическое значение, ньютоновское те
чение прекращается и осадок становится совершенно неотсортирован
ным. Соответственно отношение зерновой каркас-матрикс, а также на
личие или отсутствие сортировки являются основными критериями при 
попытках идентифицировать агент осадконакопления. Однако пробле
ма может усложняться тем, что существуют осадки, в которых матрикс 
вторичен по происхождению, а некоторые образовавшиеся it situ кар 
бонатные вакки, состоящие из микритовой пасты и включенных ске
летных элементов, по своему происхождению не имеют ничего общего 
с течениями. В то ж е время существуют карбонатные вакки, которые 
в действительности являются отложениями мутьевых, грязевых или об
ломочных потоков.

Теоретически разница в плотности и вязкости между воздухом и 
водой должна обусловливать и отчетливое различие в структурах осад
ков, отложенных этими агентами. Однако, хотя многие авторы и пыта
лись сформулировать эти различия, определяющие структурные кри
терии для разграничения эоловых и отложенных водой песков, они по
ка еще не разработаны. Использование с этой целью различных п ара
метров, связанных с размером зерен, рассмотрено в гл. 3. Д л я  опреде
ления различий между эоловыми и аквальными песками применялись 
и другие структурные критерии, такие, как окатанность зерен и поверх
ностные структуры, но без особого успеха (эти попытки такж е описаны 
в гл. 3). Более того, очень трудно (если вообще возможно) отличить 
отложения плотных субаэральных и обломочных потоков от их субак- 
вальных эквивалентов.

Более надежным критерием при анализе обстановки осадконакоп
ления считаются осадочные текстуры [118], в связи с этим предприни
мались попытки различить эоловые и аквальные текстуры. За  несколь
кими исключениями, успех этих попыток следует такж е признать огра
ниченным.

Наибольшее значение придавалось обычно предполагаемым р аз
личиям в слоистости пляжевых и дюнных отложений. Эти различия 
обобщены Томпсоном [179]. Отмечалось, что дюнные пески характери
зуются значительно большим разнообразием направлений наклона ко
сой слоистости, чем пески, отложенные в водной среде [181].

Однако эти данные недостаточно убедительны- Поттер и Петтиджоп
[141] составили таблицу изменчивости косой слоистости для дельто
вых, морских и эоловых отложений. При этом обнаружилось значитель
ное перекрытие значений. Так, изменчивость осадков, считающихся

* П ри такой структуре зерна настолько многочисленны, что они полностью сопри
касаю тся м еж ду собой и способны поддерж ивать друг друга. — П р и м .  п е р е в .

** Термин предлож ен П еттидж оном  д л я  конглом ератов с большим содерж анием  
цементирую щ ей массы и разобщ енны м гравийным каркасом ; гальки составляю т менее 
100% всей массы породы и не соприкасаю тся друг с другом . — П р и м .  п е р е в .
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эоловыми, сопоставима с изменчивостью дельтовых отложений, а наи
большее разнообразие направлений наклонов косой слоистости наблю
дается у морских песков. В качестве более надежного критерия, чем 
постоянство ориентации косой слоистости, рассматривался ее масштаб. 
Крупномасштабная тангенциальная косая слоистость считается призна
ком действия ветра. Однако встречаются подводные дюнные поля, 
весьма сходные по размеру и форме с дюнами субаэрального происхож
дения [141]. Соответственно и их внутренние текстуры, включая косую 
слоистость, следует признать весьма сходными по характеру и масшта
бу. Существует мнение, что субаэральная косая слоистость характери
зуется большим наклоном слойков, чем субаквальная. Однако Екель 
[195] на основании обзора литературы пришел к выводу о том, что угол 
наклона не является надежным признаком отличия эоловой косой сло
истости от субаквальной. Тип косой слоистости такж е не является ука
занием на ее происхождение. И плоскостная, и желобковая косая сло
истость образуются как в субаквальных, так и в субаэральных усло- 
ваях. В заключение можно сказать, что косая слоистость, за 
исключением, вероятно, перистой, указывающей на приливно-отлив
ные течения, не может служить средством идентификации агента 
накопления. К этому можно добавить, что крупномасштабная косая 
слоистость, вызванная миграцией дюн, исключает глубоководное проис
хождение; однако, мелкомасштабная косая слоистость, связанная с 
миграцией ряби, образуется на всех глубинах. Косослоистые серии мощ
ностью свыше 3 м, скорее всего, не могут быть аллювиальными; они 
присущи либо мелководным морским, либо эоловым отложениям.

Песчаная рябь, образованная ветром, имеет больший индекс ряби, 
чем рябь волноприбойная. Более того, наиболее крупные зерна кон
центрируются на гребнях эоловой ряби. Следы позвоночных на подвет
ренных склонах дюн направлены всегда вверх по склону [146]. К сож а
лению, следы позвоночных и эоловая рябь крайне редко встречаются 
и их почти никогда нельзя использовать. Некоторые типы косой слои
стости со знаками ряби могут иметь большое значение. Ленточная по
лосчатая слоистость, в которой мелкие знаки волноприбойной ряби за 
печатаны глиной или содержат глинистые примазки, характерна для 
волноприбойной или нижнеприливной обстановки [150]. Некоторые ти
пы косой слоистости, обусловленные перемещением знаков ряби, нап
ример «набегающая рябь» *, являются весьма характерным признаком 
обстановки осадконакопления [86].

Ледниковые отложения, тиль и тиллиты, уже описывались деталь
но в гл. 6, поэтому здесь нет нужды повторять критерии их диагности
ки и их отличия от отложений обломочных потоков и других агентов 
транспортировки. То же можно сказать  о характерных чертах как су
баэральных, так и субаквальных отложений мутьевых потоков, кото
рые рассматривались выше-

Проблема глубоководности. Вопрос глубоководноети—один из наи
более древних в геологии. Одним из последних обзоров по этому воп
росу является специальный выпуск ж урнала «Морская геология» [73]. 
Батиметрическое положение морских осадков определяется и описы
вается д^ежде всего по отношению к нижней границе зоны действия 
в о л ' .  Ге осадки, которые образовывались выше, отлагались в турбу

* «C lim bing  ripp les»  — поперечные слойки зн аков ряби, создаваем ы е наложенном 
мигрирую щ ей рябью ; гребни вертикально сменяю щ их друг друга слойков как бы на
бегаю т вверх по склону. — П р и м .  п е р е  в.

668



лентных условиях, подвергались постоянному перемещению и перера
ботке, так что по своей текстуре и минералогическому составу они ста
новятся зрелыми. Осадки, образовавшиеся ниже зоны действия волн, 
отлагались в относительно спокойной обстановке, в стоячих водах; пос
ле осадконакопления они мало подвергались действию течений. Однако, 
хотя обстановка осадконакопления может быть описана как характе
ризующаяся бурными или спокойными водами, это необязательно дает 
представление об абсолютной глубине. Волновая база является весьма 
непостоянной по глубине. В небольших водных бассейнах или полуизо- 
лированных водоемах небольшого размера генерируются слабые волны 
и их действие охватывает незначительные глубины. Вдоль побережий 
открытого моря волны значительно больше и могут затрагивать дно 
на много метров ниже поверхности. Хотя большинство течений и свя
занных с ними размывов порождены волнами, некоторые течения, 
включая так называемые контурные*, обычно слабые, протекают на 
больших глубинах [75] и могут вызывать перемещение тонкозернистых 
песков и образование знаков ряби.

Обстановка бурных вод характеризуется отложением песков, га 
лечников, ракушечника и калькаренитов. Пески в этом случае хорошо 
отсортированы, хорошо окатаны, обладают знаками ряби и в основном 
слоистостью течения. Следует отметить, что грубый обломочный м а
териал не является определенным признаком мелководья, хотя ког
да-то и считался таковым. Пески и д аж е  грубый гравий могут транспор
тироваться мутьевыми подводными течениями и отлагаться ниже по
дошвы волновой зоны. Такие отложения характеризуются слабой отсор- 
тированностью, градационной текстурой, а такж е тем, что они переслаи
ваются с тонкими алевритами и илами без существенного перемеши
вания этого материала. Как отмечено Бейли [11, 12], градационная сло
истость и слоистость течения — показатели двух контрастных обстано
вок песчаного осадконакопления: соответственно ниже и выше базы 
волн. Однако, как отмечалось выше, крупномасштабная (свыше 10 см) 
слоистость течения соответствует мелководным условиям; мелкомасш
табная слоистость или косая слоистость со знаками ряби, как известно, 
не являются показателями глубины моря.

Среди признаков, указывающих на обстановку осадконакопления 
в спокойных и глубоких водах, следует упомянуть тонкую слоистость, 
характерную для некоторых алевролитов и глинистых сланцев. Иногда 
тонколистоватая (бумажная) слоистость характеризует годовые слои 
осадков и, таким образом, может служить мерой скорости осадкона
копления. Более того, такая слоистость может быть распространена на 
значительной площади и прослежена в керне скважин на многие кило
метры. Она может сохраняться при отсутствии донных завихрений и 
донной фауны, питающейся илом. Слоистость в тонкозернистых осад
ках нельзя считать надежным свидетельством глубоководных условий. 
В литературе известны указания на то, что тонкозернистые известко- 
вистые ламиниты могут отлагаться в условиях приливной равнины [65].

Поскольку зона бурных вод (волноприбойная) характеризуется ко
сой слоистостью размыва и заполнения, а зона спокойных вод распоз
нается по тонкой и ровной слоистости, перемежающиеся условия то 
бурных, то спокойных вод отражаются в разрезе чередованием пра
вильной и неправильной слоистости песков, алевролитов и глинистых

* Течения вдоль изопинических линий, почти параллельны е изобатам. — П р и м .  
п е р е в.
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сланцев. Песчаные слои непостоянны по мощности, характеризуются 
волнистостью в вертикальном разрезе и местами косой слоистостью со 
знаками ряби. Тонкозернистые пески и алевролиты распадаются на лин
зы плоско-выпуклых сегментов — возможно, «отмершие» знаки ряби 
(см. рис. 8-14). Глинистые прослойки, разделяющие слои более грубо
зернистых пород, образуют тонкий покров над знаками ряби. Там, где 
глинистые сланцы имеют спорадическое распространение, они образуют 
линзовидные заполнения мульдовых участков ряби (см. рис. 4-18). Вол
нистая и полосчатая слоистость характерна для ряда современных от
ложений приливной равнины [150].

Признаками турбулентности транспортирующего агента могут так 
же служить степень сохранности многих ископаемых остатков, х ар ак
тер их скрепления с породой, их ориентировка. Хорошо сохранившиеся 
формы свидетельствуют об их росте и погребении в обстановке отсутст
вия течений; расчлененные, нарушенные и отсортированные обломки 
фауны позволяют предполагать сильные донные течения. Беспорядоч
ная ориентировка выпукло-вогнутых раковин характеризует отсутствие 
сколько-нибудь существенных течений, и, наоборот, наличие общей 
ориентировки этих и других текстур, связанных с ископаемыми остат
ками, является доказательством сильных донных течений. Сохранность 
тонких следов червей и тому подобных текстур на поверхности ила 
(выраженных в виде отпечатков в подошве слоев песчаников и алев
ролитов) свидетельствует об очень слабом донном течении или вообще 
об его отсутствии. Следы питания донного зоопланктона фитопланкто
н о м — веское доказательство глубоководных условий [159]. О бнару
жение следов червей и моллюсков и других беспозвоночных, живущих 
в песчаной среде, может быть обусловлено размывом дна.

Определенные минералы являются показателями восстановитель
ных условий. Такие условия не могли существовать в турбулентных, 
аэрированных водах. Минералы, образовавшиеся в застойных, анаэроб
ных водах, включают осадочный пирит и сидерит- Однако в некоторых 
лагунах и эстуариях, где проявление волн и течений ничтожно, эти ми
нералы могли образоваться в иле на сравнительно малой глубине. Д р у 
гим минералогическим критерием глубины является пара шамозит — 
глауконит: первый обнаружен в тропических неглубоких водах (менее 
60 м), второй — на глубинах от 30 до 2000 м [139]. Фосфориты, как 
предполагается, отлагались на глубинах от 30 до 300 м [32].

Отличить турбулентную обстановку от обстановки спокойных вод, 
т. е. обнаружить различие между осадками, образовавшимися выше и 
ниже базиса волновой зоны, сравнительно легко. Значительно труднее, 
однако, оценить абсолютную глубину моря. Д л я  этого мы располагаем 
немногими критериями.

В соответствии с выводом Аллена [2, 6] о том, что высота крупно
масштабных косых слоев — функция средней глубины, мы считаем, 
чем больше мощность пачки, тем глубже был бассейн, в котором она 
накапливалась (см. рис. 4-13).

Критерием глубины моря может быть и тип ископаемых остатков 
в осадочных породах [73]. Водорослевые текстуры указывают на то, что 
осадконакопление могло происходить лишь в эйфотической зоне — на 
глубине проникновения света [15]. Глубина проникновения света, конеч
но же, варьирует в зависимости от мутности воды, но никогда не бы
вает очень большой. В более молодых, в особенности третичных, осад
ках глубина моря может быть оценена на основе палеоэкологических 
данных. Фораминиферовые виды имеют тесную корреляционную связь
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с глубиной моря, поэтому, изучая глубинную приуроченность современ
ных форм, мы можем оценить глубины и более древних морей, в кото
рых обитали эти формы [138, 13, 66]. Например, глубина моря, в кото
ром отлагалась нижнеплиоценовая формация Репетто в Южной К али 
форнии, включающая конгломераты, оценивается по фораминиферам 
в 1200— 1500 м [128]. Интерпретация такого рода фаунистических д ан 
ных осложняется, однако, влиянием температуры на распространение 
различных видов, а такж е возможностью механической транспортиров
ки мелководных форм на большие глубины. В более древних породах 
фаунистическая характеристика является менее надежным средством 
определения глубины осадконакопления. Ассоциации руководящих форм 
связаны с глубиной [159] и, таким образом, позволяют определить от
носительную глубину; однако для определения абсолютной глубины 
это недостаточно надежный критерий. В современных морях карбонаты 
растворяются на глубинах, превышающих 5400 м- В домеловое время 
известковых пелагических фораминифер не существовало. Присутствие 
таких форм в меловых и более молодых осадочных породах указывает 
на глубину меньше указанного критического значения; однако отсут
ствие такой фауны в более древних осадочных породах вовсе не озна
чает, что они исчезли в результате растворения на этой или большей 
глубине.

Если для осадочной породы характерны оползневые текстуры, то 
вероятную глубину можно оценить исходя из градиента наклона дна, 
необходимого для того, чтобы началось оползание. Весьма вероятно, что 
для этого достаточен наклон от 1,5 до 3°. Глубину бассейна или трога 
можно оценить, если наиболее глубокая и наиболее устойчивая часть 
трога достоверно установлена по стратиграфическим данным и если 
известно положение Источника сноса.
С помощью такого метода Бриггс [30] 
определил, что высота водного столба 
в троге долины р. Сан-Хоакин в мело
вое время насчитывала от 900 до 
2100 м.

Конечно, в некоторых случаях 
глубина воды была минимальной и 
осадки могли обнажаться на поверх
ности. Имеется много свидетельств т а 
кого рода обнажений — трещины в 
глинах, дождевые следы и т. п. [68].

Считается, что на континентах 
нигде нет глубоководных осадков. Эта 
точка зрения в значительной мере под
тверждается преобладанием в гео
логических разрезах текстур, х ар ак 
терных для мелководных турбулент
ных условий. Однако, как отмечалось 
выше, накапливается все больше данных в пользу существования глу
боководных осадков; образование некоторых осадочных пород на глу
бинах нескольких тысяч метров можно считать вполне определенным.

В заключение следует признать, что существует очень мало кри
териев для определения абсолютной глубины осадконакопления. Как 
правило, наилучшие результаты при решении этой проблемы достига
ются путем оценки соответствующей модели осадконакопления. Если 
та или иная стратиграфическая ассоциация определена как свойствен

0,01 0,05 0,1 1,0 5 10 50100
Д и а м е т р ,  мм

Рис. 15-1. К ривы е Х ью лстрема для 
эрозии и осадконакопления однород
ного м атериала. По [77]

671



ная приливно-отливной равнине или флювиальная, или турбидитовая, 
то можно установить характерные для нее предельные значения глубин 
и применять их в качестве критериев оценки глубины осадконакопле
ния. Обычно бывает невозможно оценить глубину образования осадка 
только по данным изучения какого-то одного обнажения без рассмот
рения всего комплекса условий и взаимосвязей, в которых находится 
та или иная порода, тот или иной слой.

Скорость, направление и стабильность течения. Неоднократно пред
принимались попытки определить силу потока по размеру кластических 
элементов в осадке, или «индексу кластичности» (по Кароцци [36])- 
Оценки скорости потока, основанные на размере зерен, возможны для

Т а б л и ц а  15-2
Р азм ер  зерен и скорость течения

Диаметр 
зерен, мм

Наблюденная 
скорость волоче

ния, см/с

Рассчитанная 
скорость 

взвеси, см /с

Диаметр 
зерен, мм

Наблюденная 
скорость воло

чения, см /с

Рассчитанная 
скорость взве

си, см/с

6,08 84 ,5* 4 5 ,Зэ* 0 ,72 1 5 ,23*
4 ,18 61 ,3* 3 6 ,З3* 0 ,5 9 31,6** 1 4 ,14*
4 ,08 62 ,2* 3 5 ,9 ‘* 0 ,3 5 — 1 3 ,73*
3 ,08 53 ,8* 2 9 ,7Э* 0,31 24,5** 13 ,2“*
1,38 36,0* 1 8 ,О3* 0 ,2 0 21,5** 10,7“*

* Значения, наблю денны е в эксперим ентальном  лотке Д ж и льбертом  [67].
** Значения, наблю денны е в эксперим ентальном  лотке на А мериканской государственной 

опытной станции по водным путям в В иксберге, М иссисипи, 1935 [129].
3* Значения, рассчитанны е Руби [155].
А* Значения, рассчитанны е Невином [129].

обычных песков и галечников, но не для параконгломератов и других 
продуктов транспортировки материала концентрированными взвесями.

Связь размера обломков со скоростью потока непроста. По мере 
приближения к границе флюид — осадок скорость быстро падает, так 
что скорость включения частиц по дну значительно (примерно на 40%) 
меньше, чем в основной струе, т. е. выше этой границы. Скорость, при 
которой начинается перемещение невзвешенного материала, или крити
ческая скорость волочения, определялась эмпирическим путем различ
ными исследователями (табл. 15-2). Соотношения между скоростью и 
размером зерен выражены Хьюлстремом [77] в виде диаграммы (рис. 
15-1). Как показано на диаграмме, размер обломков перемещаемого 
материала пропорционален скорости. Однако, поскольку алевритовые 
и глинистые фракции характеризуются размером менее 0,1 мм и, т а 
ким образом, способны образовывать связанную массу, это соотноше
ние усложняется.

Намечается некоторая корреляция между формами слоев и тексту
рами, которые они образуют, с одной стороны, и скоростью (в дейст
вительности энергией потока, составной частью которой является 
скорость) — с другой. Эти соотношения были выражены Ан
дерсоном [9] в его труде об осадочных текстурах в ледниковых занд- 
ровых отложениях в виде диаграммы (рис. 15-2). Как видно из диаг
раммы, потоки с замедленным течением отлагают равнослоистые алев
ролиты и глины; более быстрые потоки образовывают знаки ряби на 
границе песок — вода и мелкомасштабную косую слоистость; при очень 
больших скоростях течения происходят размывы и заполнения, кото
рые приводят к образованию резко выраженной косой слоистости. Эта
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концепция, выработанная Андерсеном отчасти на основе полевых наб
людений, а отчасти интуитивно, была подтверждена эксперименталь
ными данными и результатами полевых исследований других авторов 
[67, 165]. Соотношения между формами пластов, их внутренней тек

стурой, размером зерен и скоростью потока схематически показаны 
на рис. 15-3.

Еще один показатель скорости — наличие или отсутствие танген
циальное™ в крупномасштабной косой слоистости. Эксперименты пока
зывают, что для данной осадочной смеси и постоянной мощности т аб 
литчатой косой слоистости возрастание скорости потока способствует

« ■ ■ м а м ш ш я ш

0,08 0.1 0,2 0,3 0,4 0.6 0,8 1,0
Размер зерен , мм

Рис. 15-3. Зависим ость м еж ду 
ф ормами пластов, разм ером  зерен 
в осадках  и скоростью  потока. По 
С ау тар ду  [1973, Jo u rn . Sed. P e t
ro logy , v. 43. F ig . 1].
/ — верхний пологий пласт; 2 — зона 
п ерехода; 3 — ниж ний пологий пласт

Рис. 15-2. Н аиболее важ ны е текстуры  в водно-ледниковы х осадках. П о Андерсену 
[1931, рис. 38].

I  — ди агон альн ая  косая слоистость; 2 — вы пуклая косая слоистость; 3  — д и агон альн ая  наклонная 
слоистость; 4  — вогнутая косая слоистость; 5 — горизонтальны е слои глин; 6 — обы чны е волнистые 
слон, 7 — однородно-волнистые слои; S — волнистая наклон ная слоистость; 9  — вогнутая наклонная 
слоистость; 10 — вы пуклая наклон ная слоистость; / /  — наклонно-слоисты е банки с устойчивым 
наклоном, п ерем еж аю щ иеся горизонтальны м и пластам и; 12 — горизонтальны е пласты . С трелка по
казы вает  направление течения потока.
Терминология, используем ая Андерсеном несколько архаи чн а

переходу от плоскопараллельных наклоненных передовых слоев 
к тангенциально вогнутым передовым слоям [85]. Однако танген
циальное™ может быть вызвана такж е высокой концентрацией взвеси 
в потоке.

Другими показателями скорости течения являются знаки удара на 
гальке, транспортировавшейся высокоскоростным потоком; аномально 
высокое содержание разломанных голышей и окатанность слюдяных и 
кианитовых зерен в песке, возможная только при очень слабом тече
нии.

В’ажной характеристикой обстановки осадконакопления помимо 
скорости течения является постоянство как его направления, так и его 
скорости. Постоянство направления лучше всего определять по изме
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нению косой слоистости или других признаков направления; постоян
ство скорости потока выражается в изменении среднего размера частиц 
при переходе от пласта к пласту. Изменение направления косой слои
стости и их значение при анализе обстановки осадконакопления рас
сматривались нами выше.

Химические параметры
Химические факторы, определяющие обстановку осадконакопле

ния,— окислительно-восстановительный потенциал (Eh), кислотность- 
щелочность (pH) и соленость (концентрация)- От этих факторов в зна
чительной степени зависят и минералы, выпадающие в осадок, и фау- 
нистическая характеристика. Еще одним фактором, представляющим 
большой интерес для геолога и весьма важным для распределения фау
ны, является температура. Классификация химических условий осадко
накопления предложена Теодоровичем [38], а такж е Крамбейном и 
Гаррелсом [96]. Хотя на выпадение в осадок минералов влияют очень 
многие факторы, наиболее важны Eh и pH [10] (см. такж е рис. 11-27).

Окислительно-восстановительный потенциал. Осадки отлагаются 
обычно либо в окислительных (аэробных), либо в восстановительных 
(анаэробных) условиях- Мерой окислительной способности среды явля

ется Eh, или окислительно-восстановительный потенциал [120, 197]. 
Отлагались ли древние осадки в окислительных или восстановительных 
условиях или нет, этот вопрос решается на основе их минералогии, а 
такж е того, что нам известно о стабильности минералов при различных 
значениях окислительного потенциала. В частности, наиболее ценные 
свидетельства об этом параметре дают нам железосодержащие мине
ралы. Сульфиды железа  (пирит или марказит) характеризуют восста
новительную и полностью лишенную кислорода среду; гематит указы
вает на максимально аэрированную обстановку; сидерит свидетельст
вует о промежуточном окислительно-восстановительном потенциале [96].

При использовании других минералов возможно еще более деталь
ное подразделение химических обстановок по Eh. Теодорович [38] вы
делил шесть таких фаций: сильновосстановительную, или сульфидную; 
восстановительную (карбонаты железа и сульфиды ж елеза);  слабо
восстановительную (сидерит и вивианит); нейтральную (железистые 
хлориты как с окисным, так и с закисным ж елезом ); слабоокислитель
ную (глауконит) и окислительную (окись железа  и гидроокись ж елеза).  
К аж д ая  из этих шести обстановок, определеная по Eh, может быть под
разделена на 6 субобстановок на основе кислотности или pH. Таким 
образом, можно выделить 36 подзон, каж дая  из которых характеризу
ется определенным набором минералов.

Еще одним показателем низкого окислительного потенциала яв л я 
ется отсутствие нормальной бентосной фауны и наличие только тех 
форм, которые могут переносить токсичные условия, вызванные нехват
кой кислорода, либо тех форм, которые свободно плавают или прикреп
лены к плавающим объектам. К первой категории принадлежат опре
деленные фосфатные брахиоподы, особенно Linqula  и D iscina, которые 
представляют собой повсеместно распространенные, выносливые фор
мы, способные переносить суровые условия. Конодонты, случайные 
остатки рыб, споры и пыльца представляют фауну и флору глинистых 
сланцев, образовавшихся в сильновосстановительной обстановке. Еще 
одним свидетельством отсутствия кислорода является аномально высо
кое (свыше 2 или 3% ) содержание органического вещества. Обычно 
деятельность микроорганизмов, питающихся органическими остатками
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Водная поверхность

В од на я  п о в е р х н о с ть

или разлагающие их, разруш ает остатки, выпадающие на дно. Замедле
ние или прекращение такой «санитарной» деятельности в результате 
нехватки кислорода приводит к увеличению органического материала, 
а следовательно, к отложению черных глинистых сланцев и связанных 
с ними осадков.

Как отмечалось Крамбейном и Гаррелсом, а такж е Теодоровичем, 
окислительно-восстановительная граница, т. е. поверхность, разделяю 
щая окислительную обстановку от восстановительной, может находить
ся выше или ниже раздела осадок—вода или 
же совпадать с ним (рис. 15-4). В наиболее 
сильной восстановительной обстановке она 
выше раздела ил — вода. Поскольку в этом 
случае внутри осадка обстановка всегда будет 
восстановительной,возникает вопрос, как объ
яснить тот факт, что не все осадки восстанов
ленные? Восстановленный осадок или нет, 
зависит от того, имеется ли в нем восстано
вительный агент. Таким агентом является ор
ганическое вещество, и, как отмечалось вы
ше, в окислительной обстановке органическое 
вещество в основном окислено и разрушено 
за счет микробиологического разложения 
или обычного «санитарного» действия орга
низмов, питающихся органическими остатка
ми. Если осадок отлагался в такой обстанов
ке, то для восстановления железа  остается 
слишком мало (если вообще остается) ор
ганических остатков. Как показывают резуль
таты изучения современных илов [58], диаге- 
нетические процессы по своему характеру 
восстановительные и наличие органического 
вещества приводит к восстановлению железа.

Кислотность-щелочность. Кислотность или 
щелочность обстановки осадконакопления яв
ляется важным фактором при определении 
того, будут ли выпадать в осадок определен
ные минералы. В обстановке с сильно повы
шенной кислотностью, например, карбонаты
не будут отлагаться. Поэтому отложение
кальцита свидетельствует о том, что значе
ния pH не ниже 7,8 (см. рис. 11-27)4

По-видимому, недостаточно просто отли
чать кислую обстановку от щелочной. Крам- 
бейн и Гаррелс [96] выделили три обстановки 
по их кислотности: наиболее кислую ( р Н <
< 7 ,0 ) ,  близкую к нейтральной (рН =  7,0—7,8) и щелочную (р Н >  
> 7 ,8 ) .  Теодорович [38] на основе pH выделяет шесть различных об
становок (фаций): резкощелочную — щелочные озера (р Н > 9 ) ,  щелоч
ную (рН =  8—9), слабощелочную ( р Н = 7 ,2 —8), нейтральную (рН =
=  6,6—7,2), слабокислую (рН =  5,5—6,6) и кислую — болота (рН =
=  2,1— 5,5).

Д л я  определения щелочности или кислотности древних обстановок 
осадконакопления используются в основном минералогические крите
рии. Как отмечалось выше, в кислых условиях карбонаты растворяются.

Рис. 15-4. С вязь м еж 
ду окислительно-восстано
вительной границей и по
верхностью  осадок-вода, 
с  — поверхность нулевого Eh 
(/)  выш е поверхности осад ко
н акопления ( 2 ) — обилие H 2S и 
отсутствие кислорода; 6  — по
верхность нулевого Eh совпа
д ае т  с поверхностью  осад кона
копления; в  — поверхность ну
левого Eh н иж е поверхности 
осадконакоп лен ия — обилие кис
лорода и отсутствие H 2S
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Крамбейн и Гаррелс рассматривают pH, равное 7,8 (для морской во
ды), как «известняковый барьер». При этом и более высоких значе
ниях pH свободно осаждается кальцит; он становится акцессорным в 
чуть менее щелочной среде, и его выпадение полностью прекращается, 
если pH падает ниже 7. С другой стороны, кремнезем имеет тенденцию 
растворяться в щелочных условиях и осаждаться в кислой среде. От
ложение в больших масштабах кремней свидетельствует о более кис
лых условиях, чем те, в которых выпадает кальцит. Соотношение меж
ду растворимостью кремнезема, карбонатов кальция и pH рассмотрено 
Корренсом [41].

Как отмечалось Эдвардсом и Бейкером [57], широкое распростра
нение марказита в ассоциации с углем резко контрастирует с распро
странением пирита в морских глинах и глинистых сланцах. Предпола
гается, что это различие связано с pH. Болота, в котрых образуется 
уголь, являются сильнокислыми, а морская обстановка — нейтральной, 
или умеренно щелочной. Поэтому форма сульфидов железа является 
еще одним средством отличать кислую обстановку от щелочной. При
сутствие марказита в морских формациях указывает на то, что повы
шение кислотности происходило после осадконакопления.

В дополнение к карбонатам, кремнезему и формам сульфидов ж е
леза, которые чувствительны к pH, считается, что для образования као
лина требуются кислые условия, тогда как щелочная обстановка спо
собствует образованию монтмориллонита [ 125] -

Более прямая попытка определения pH обстановки осадконакоп
ления древних пород была предпринята Шукри [164], который полагал, 
что pH водного экстракта из глинистых сланцев существенно не отли
чается от pH тех вод, в которых когда-то отлагались эти глины. Однаю> 
Эмери и Риттенберг [58] отмечали, что связанная в глинах вода долж 
на иметь несколько более высокое pH, чем воды бассейна, в котором 
эти глины отлагались.

Соленость. Соленость вод — это, по существу масса растворенных 
твердых солей, выраженная в процентах. Н ормальная морская вода со
держит около 3,5 вес. % растворенных материалов. Из технических со
ображений соленость морской воды, а такж е  других рассолов вы р аж а
ется хлорностью, приближенно определяемой по содержанию хлора в 
тысячных долях (в граммах на 1 кг жидкости). Хлорность нормальной 
морской воды составляет около 19,4.

Воды древних бассейнов характеризовались различной соленостью— 
от пресных до сверхсоленых. Наиболее надежным показателем солено
сти является фауна. Различные типы фауны могут быть описаны как 
пресноводные, солоноватоводные и соответствующие водам нормальной 
солености. Экологические исследования современной фауны, в особен
ности фораминиферовых ассоциаций, дают нам надежный ключ к ин
терпретации недалекого прошлого (третичного времени). Биологиче
ские критерии для более древних эпох менее достоверны.

В случае солености, превышающей нормальную, особеннно в усло
виях сверхсоленых вод, фауна и флора встречаются редко или же сов
сем исчезают. Свидетельство сверхсоленых условий — минеральные со
ли. Наиболее распространены сульфаты, гипс и ангидрид; еще большая 
соленость приводит к осаждению галита- Калиевые соли выпадают в 
осадок только из рассолов максимальной концентрации.

Наибольшие трудности возникают в том случае, когда соленость 
превышает нормальные для морской воды значения, но еще недоста
точна для выпадения сульфатов или хлоридов. Д л я  таких вод сущест
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вует термин «р е n е s а 1 i п е». Осадки, образующиеся в таких водах, 
обычно не содержат фауны. Существует мнение, что для этих вод ха
рактерными осадками являются эвапоритовые карбонаты [166]. Такие 
карбонаты представлены в основном оолитовыми известняками и тон
кослоистыми доломитами, которые интерпретируются как первичные-

Отпечатки соляных кристаллов при отсутствии непосредственно 
соляных отложений указываю т на то, что соленость по меньшей мере 
временами превышала нормальную. Соляные кристаллы могут образо
вываться во временно затопляемых мелководных районах, даж е  в регио
нах со значительным количеством осадков, и необязательно должны р ас
сматриваться как свидетельство преобладания аридных условий.

В определенной степени для установления различия между морски
ми и пресными водами, т. е. в известном смысле для определения со
лености, используются редкие элементы. В частности, имело успех ис
пользование при этом бора. Обычно морские глины содержат большее 
количество бора, чем глины, отлагавшейся в пресноводных условиях
[142]. Использование геохимических критериев при распознании мор
ских и пресноводных осадков обобщено Кейтом и Дегенсом [89].

С этой ж е  целью использовался и изотопный анализ. В работе 
Лауэнстама [109] большое внимание уделено связи изотопного состава 
раковин как  с соленостью, так и с температурой.

Температура. Важным параметром обстановки осадконакопления 
является температура. Температура влияет на растворимость многих 
минералов и газов и поэтому оказывает большое влияние на химиче
ское осаждение. Определенные минеральные соли могут выпадать в 
осадок зимой, но растворяться летом. При низких температурах раст
воримость С 0 2 сильно возрастает, поэтому растворение карбоната (и 
бикарбоната) кальция в холодных водах усиливается и, наоборот, по
вышение температуры приводит к осаждению этих солей. Температура 
оказывает такж е влияние на состав смешанных кристаллов и твердых 
растворов- Карбонат раковин при низких температурах обогащается 
MgO [39]; низкотемпературные аутигенные плагиоклазы представле
ны почти чистым альбитом, тогда как, образуясь при более высоких 
температурах, они содержат больше извести. Влияние температуры на 
вязкость воды, хотя его и легко оценить, по-видимому, не имеет геоло
гического значения. Однако, если температура падает ниже точки зам ер
зания, влияние ее на воду огромно. Отложения глетчеров и ледников 
образуются только при весьма низких температурах.

Критерии для определения температур прошлого (или палеотемпс- 
ратур) могут быть геологическими, минералогическими и экологически
ми. Геологическое свидетельство ледниковых температур — тиллиты и 
пеллодиты. Критерии для распознавания тиллитов и основные призна
ки пеллодитов (ленточных глин, отложенных в ледниковых озерах) бы
ли рассмотрены выше. Уверенная идентификация этих осадков являет
ся нелегким делом. Тиллиты легко спутать с весьма похожими на 
них тиллоидами; единственным же определенным критерием отложе
ний ледниковых озер являются валуны, перенесенные айсбергами, од
нако поскольку известны и другие агенты, способные перемещать ва
луны, то и этот признак неоднозначен.

Минералогические или химические критерии оценки температуры 
четко не сформулированы и не полностью изолированы от других кли
матических факторов. Красную окраску многих пород и, следователь
но, красную пигментацию многих осадков, по-видимому, можно корре
лировать с географической широтой, а следовательно, и с температурой.
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Красная пигментация в связи с сильным окислением характерна для 
многих почв в низких широтах; 'почвы в более высоких широтах не 
имеют такой окраски. По-видимому, цвет связан со степенью окисления 
гумуса в почве. Гумус препятствует окислению железа, его деструкция 
делает окисление возможным.

Хотя состав определенных твердых растворов — функция темпера
туры, использования его в качестве геологического термометра не име
ло успеха при попытках установить различие между высокими и низ
кими значениями температуры в ограниченном интервале температур, 
преобладающих на поверхности Земли. Предполагается, что стабиль
ность некоторых гидратов контролируется температурой. При относи

тельно повышенных температурах отлагает
ся скорее ангидрит, чем гипс.

В последнее время предпринимаются по
пытки измерять палеотемпературы путем 
фракционирования изотопов 160  и 180  при 
температурном контроле. Поскольку экспери
ментально и теоретически можно доказать, 
что соотношение этих изотопов зависит от 
температуры, определим, при какой темпера
туре образовался тот или иной минерал, если 
на это соотношение не влияли постседимен- 
тационные изменения или замещения. Неко
торый успех был достигнут при определении 
температур образования раковин некоторых 
белемнитов и других ископаемых [183, 61] 
(см. такж е рис. 15-5).

В качестве свидетельств палеотемпера
тур использовались такж е фауна и флора. 
Весьма вероятно, что по меньшей мере для 
третичных отложений можно установить за 
метное различие между фауной теплых и хо
лодных вод. В частности, для установления 
палеотемператур можно использовать фора- 

миниферы [13], хотя при этом следует уделять большое внимание во
просам отличия поверхностных форм от донных, а такж е эндемичных 
(местных) форм от транспортированных [59]. Определение темпе
ратуры на основании биологических критериев в древних формациях 
затруднительно, кроме того, во всех случаях биос в большей степени 
подвержен влиянию экологических факторов, чем температуры. Эти 
осложнения весьма затрудняют интерпретацию.

Общая оценка и итоги
Из вышеприведенного обзора параметров обстановки осадконакоп

ления и оценки критериев, применяемых для установления этих пара
метров, следует, что используемые признаки — структурные, минера
логические, текстурные или биологические, как правило, не дают од
нозначного ответа.

Следует иметь в виду два момента. Во-первых, некоторые парамет
р ы — физические, химические и биологические — не являются полностью 
независимыми. Д о некоторой степени они взаимозависимы. Это в осо
бенности относится к биосу. Фауна и флора очень чувствительны к т а 

ким факторам, как турбулентность, глубина моря, соленость- и темпе
ратура. Органический мир, в свою очередь, может влиять на турбулент

но

s (,ао),%.
Рис. 15-5. Зависим ость кон 
центрации изотопов 1вО от 
тем пературы ; результаты , 
полученные при нагревании 
образцов  карбоната  к ал ь
ция. П о [61]
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ность (тормозящий эффект), изменять Eh и pH (в особенности Eh) и 
способствовать эвтрофикации*, что приводит к преобразованию х ар ак
тера самого животного и растительного мира. Д а ж е  физические и хи
мические параметры могут влиять друг на друга. Соленость в случае 
ее расслоения, например, когда слой пресной воды покрывает слой со
леной воды, может привести к возникновению восстановительных ус
ловий на глубине. Высокая турбулентность несовместима с низким Eh 
и т. д. Более того, накопление осадков может изменить глубину, а это, 
в свою очередь, может привести к изменению силы, направления и тур
булентности течения. Таким образом, существует то, что принято н а 
зывать о б р а т н о й  с в я з ь ю .  Короче говоря, под влиянием внутрен
них и внешних факторов параметры обстановки осадконакопления со 
временем могут меняться.

Второе обстоятельство, которое мы должны иметь в виду, заклю 
чается в том, что с помощью этих параметров нельзя точно идентифи
цировать обстановку осадконакопления. З а  исключением некоторых, 
весьма ограниченных зон, параметры в пределах той или иной обста
новки осадконакопления, например в условиях приливной равнины или 
в пределах большого озера, могут меняться в очень широких пределах. 
Д аж е  в том случае, если температура, соленость, pH и Eh носят спе
цифический характер, нельзя быть уверенным в том, имеешь ли дело с 
эстуарием, внутренним морем, лагуной или другим комплексом условий 
оснадконакопления. Некоторые озера бывают очень солеными, другие — 
пресными. В некоторых лагунах вода солоноватая, в других — мы встре
чаемся с рассолами. Некоторые из них хорошо аэрированы, в других 
господствуют восстановительные условия- Следовательно, если даж е  
нам удастся оценить все параметры, результат будет не очень значи
тельным. Поэтому мы должны искать какие-то другие критерии, спо
собные более точно охарактеризовать обстановку осадконакопления.

Очевидно, нам требуется какой-то новый подход к анализу обста
новки осадконакопления, поскольку структуры, текстуры и минерало
гический состав как критерии не заслуж иваю т особого доверия. Д а ж е  
ископаемые органические формы могут оказаться перенесенными и, 
следовательно, вводящими в заблуждение. Наиболее плодотворным под
ходом является использование вертикальных разрезов и изучение гео
метрии осадочных тел. Этот подход к проблеме анализа обстановки 
осадконакопления означает возврат к полевым исследованиям и мень
шую зависимость от результатов лабораторного анализа образцов. Он 
требует проведения тщательных замеров, изучения стратиграфических 
разрезов и картирования осадочных тел. Этот подход мы рассмотрим 
в следующем разделе данной главы.

Классификация обстановок осадконакопления
Попытки классифицировать специфические зоны седиментации 

предпринимались неоднократно. Более или менее традиционный подход 
к этому вопросу проявил Бэррел [14], который подразделил осадки на 
континентальные, литоральные (прибрежные) и морские. Каждую из 
этих главных зон он подразделил на более мелкие подзоны. Другие 
исследователи пытались выделить или определить такие зоны, которые 
соответствуют и дают объяснение крупным, генетически родственным 
ассоциациям осадков, таким, как, например, флиш и моласса, неодно
кратно повторяющимся в геологической летописи. Географо-геоморфо-

* Процесс, в результате которого воды обогащ аю тся питательными вещ ествами. — 
П р и м .  п е р е в.
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логическая классификация Бэррела, модифицированная Твенхофелом 
[182], не только не преследует эти цели, но и не раскрывает корреля

ционных связей между наблюдаемыми петрологическими типами пород 
и обстановкой осадконакопления. Более поздние попытки классифика
ции зон осадконакопления основывались на различных принципах. Тер- 
сье [177], например, считал, что существовали более естественные кате
гории, некоторые из которых включают как морские, так  и неморские 
условия осадконакопления, как глубоководные, так  и мелководные зо
ны. Среди прочих исследований, направленных на выделение зон осад
конакопления, следует отметить работу Викса [191], который разрабо
тал классификацию, основанную главным образом на строении (архи
тектуре) бассейна седиментации. Это, собственно говоря, не строгая 
классификация, а схема, хотя и весьма вероятно, что между характе
ром осадочных отложений и типом бассейна, в котором они отлагались, 
существует определенная связь.

Совершенно очевидно, что мы сталкиваемся здесь с двумя пробле
мами, неправильная постановка которых привела к весьма запутанно
му положению. П ервая проблема — это проблема конкретных локаль
ных условий, определяющих характер одного определенного пласта или 
пачки пластов; вторая проблема затрагивает крупные осадочные комп
лексы, а такж е характер и тектонику крупных бассейнов, в которых на
капливались эти толщи.

Вопрос о классификациях условий осадконакопления рассмотрен 
в очень немногих работах и при этом формально [182, 160, 52]. Боль
шинство принятых классификаций представляют собой дальнейшее раз
витие классификации Бэррела; понятия, которые в них используются для 
выделения различных типов обстановок, ни в коем случае нельзя приз
нать четкими. Важное исключение составляют немногочисленные р а
боты, в которых сделана попытка проанализировать проблему доста
точно глубоко, чтобы достичь ее решения [42, 97, 105, 103, 107].

Д а ж е  в том случае, если мы берем за основу понятие о локальной 
обстановке осадконакопления, как о комплексе физических, химических 
и биологических условий, соответствующих геоморфологическому эле
менту определенных размеров и формы, мы все равно сталкиваемся с 
рядом проблем при классификации. Мы не стремимся смешать в нашей 
номенклатуре понятия, связанные с местом и средой осадконакопле
ния, процессом или агентом и даж е  с характером отложенного материа
ла. Мы отличаем, например, морские условия от неморских, тем самым 
затрагивая среду, или же мы говорим о коралловых рифах или устрич
ных банках, т. е. употребляем терминологию, отражающую характер 
отложенного материала. Когда же мы говорим о ледниковой или эоло
вой обстановке, мы подразумеваем не что иное, как агент осадконакоп
ления. Д а ж е  в том случае, когда мы тщательно стремимся придержи
ваться строгого геологического понятия обстановки осадконакопления. 
мы сталкиваемся с трудностями. Д ельтовая обстановка в действитель
ности объединяет сложный комплекс различных обстановок, включая 
русла дельтовых рукавов, намывные валы, межрукавные марши, лагу
ны и озера, отшнуровавшиеся петли меандр или старицы, а такж е раз
личные субаквальные обстановки, связанные с дельтой. Таким образом, 
нам нужна классификация достаточно общ ая и достаточно гибкая для 
того, чтобы вместить все субобстановки второго порядка. Эта класси
фикация должна включать в себя категории, которые по своему содер
жанию были бы как-то связаны с локальными стратиграфическими р а з 
резами. К аж дая  главная категория долж на коррелироваться с конкрет
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ным седиментационным процессом, который, в свою очередь, связан с 
конкретным стратиграфическим мотивом, т. е. с последовательностью 
напластования. Вероятно, создание такой всеобъемлющей классифика
ции в настоящее время неосуществимо, поскольку не ясно, сколько су
ществует моделей осадконакопления. Определение и анализ понятия 
модели мы должны рассмотреть в настоящей главе.

Классификация, которую мы предлагаем, по вышеизложенным со
ображениям представляет собой компромисс между идеальной класси
фикацией, подразделения которой можно было бы коррелировать с 
изучаемыми стратиграфическими разрезами, и подразделениями, выби
раемыми интуитивно. Некоторые ее категории, как показывают резуль
таты произведенных полевых наблюдений, соответствуют таким циклам 
осадконакопления или осадочным комплексам; идентификация других 
категорий пока еще не доказана (табл. 15-3).

Различные обстановки связаны постепенными переходами; грани
цы между ними не могут быть резкими. Аллювиальный конус выноса 
постепенно переходит в разветвленную реку; озеро или лагуна — в з а 
болоченный марш. Более того, одни обстановки тесно связаны одна с 
другой; другие — нет. Аллювиальная обстановка объединяет такие тес
но связанные между собой зоны, как аллювиальные конусы выноса, 
поймы с разветвленными или меандрирующими реками и дельтовые 
окончания рек. Однако между турбидитовым бассейном и плайевым 
(пересыхающим) озером мало общего.

Поэтому мы старались в нашей классификации сгруппировать р а з 
личные обстановки в более крупные категории, которые отраж аю т их 
взаимосвязь. Так, мы выделяем аллювиальные обстановки, объединяю
щие несколько тесно взаимосвязанных обстановок, каждой из которых 
предположительно соответствует характерная вертикальная последо
вательность отложений. Д ругая  группа обстановок характеризует приб
режную зону, которая может быть подразделена на две взаимосвязан
ные группы осадков, а именно: кластические прибрежные отложения, 
объединяющие осадки приливной равнины, лагун и лагунных маршей, 
а такж е береговые бары и карбонатные прибрежные отложения, к ко
торым относятся карбонаты приливной равнины, лагун и барьерные ри
фы. К третьей крупной категории относятся морские отложения, включая 
осадки как мелководных, так  и более глубоководных морских бассей
нов (к последним мы относим как кластические, так  и карбонатные 
турбидиты). По-видимому, необходимо выделение еще двух категорий. 
К одной относятся внутренние бассейны, которые в гумидных условиях 
представлены пресноводными озерами, а в аридных — солеными озе
рами, солончаками, возможно пересыхающими плайевыми озерами и 
даже дюнными полями. Д ругая  категория, не связанная с первой, ха
рактеризует ледниковые обстановки, включая как континентальные 
так и, возможно играющие более важную роль, морские ледниковые 
условия. Мы отдаем себе отчет в том, что в нашей классификации в 
основу выделения некоторых категорий положены разнородные поня
тия: климат, состав, транспортирующий агент, а такж е геоморфологи
ческая общность. Эта в некотором отношении нелогичная система тем 
не менее геологически осмыслена, поскольку каж дая  выделенная об
становка осадконакопления оставляет свою легко распознаваемую 
«визитную карточку» в виде характерного стратиграфического разреза.

Таким образом, мы дали определение одиннадцати, а если рассмат
ривать в качестве самостоятельных категорий карбонаты приливной 
равнины, барьерные рифы и карбонаты турбидитовых бассейнов, то че-
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Классификация обстановок осадконакопления
Т а б л и ц а  15-3

Главные группы обстановок Обстановка Субобстановка

А л л ю ви ал ьн ы е Аллю виальный конус вы 
носа

Русла, м еж русловы е участки

Р азветвлен н ая  река

П ротоки, песчаные косы, прирусло
вые намы вные валы , пойма, поймен
ные озерл и болога

М еандрирую щ ая река

Д ел ьта П родельта, фронт дельты, край  д ел ь
ты, дельтовая  платф орм а

П
ри

бр
еж

на
я 

зо
н

а

К ластические П риливная равнина П ротоки, намы вные валы , приливная 
дельта, приливный марш

Л агу н а  или эстуарий

П л я ж  и барьерны й 
остров

Н екластиче
ские

П риливная равнина П ротоки, намы вные валы , приливная 
дельта, приливный марш

Барьерны й риф Собственно риф, ты л о вая  часть ри
фа, рифовый шлейф

Л агу н а  (часто перенасы 
щ енная)

Одиночные рифы и т. п.

М орские М елководноморская Ш ельф, к р аев ая  часть ш ельф а

Т урбидитовы й бассейн, 
некарбонатны й

Подводные конусы выноса, долины 
конусов выноса, намы вные валы , 
удаленны е районы подпруж инания

Т урбидитовы й бассейн, 
карбонатны й

То же

В н у тр ен н и е  б а с 
сейн ы

П ресноводны е озера Различны е субобстановки

Соленые озера, пересы
хаю щ ие озера, солон
чаки

Дю нные поля

Л ед н и к о в ы е Континентальные
ледники

Д ойная морена, зан др о вая  равнина, 
кам ы  и озы, моренные озера

М орские ледники С разм окш им  основанием

С сухим основанием
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тырнадцати главных обстановок осадконакопления. Следует, однако, 
помнить, что в каждой из этих категорий можно выделить еще много 
более мелких субобстановок. Рифы, например, имеют ядро и предри- 
фовый шлейф, а в случае обнажения над поверхностью моря, вероятно, 

пляжевую и дюнную зоны. Так ж е  можно подразделить и все осталь
ные обстановки осадконакопления.

Д ля  ряда наиболее важных обстановок в последнее время р а з р а 
ботаны модели и установлены характерные литологические и текстур
ные особенности в вертикальном разрезе — стратиграфические «визит
ные карточки», которые идентифицируют искомую обстановку осадко
накопления. Это в особенности касается меандрирующих рек, дельт, 
приливной равнины с карбонатным осадконакоплением, кластических 
береговых баров, карбонатных рифов, а такж е кластических и карбо
натных турбидитовых бассейнов. Д л я  других обстановок столь хорошо 
разработанных моделей пока не существует и соответствующие им р аз 
резы либо являются гипотетическими, либо, в лучшем случае еще недо
статочно изучены.

Фациальные модели и реконструкция обстановки 
осадконакопления
Введение

«Новый» подход к анализу обстановки осадконакопления возник на 
основе изучения современных осадочных разрезов, которое показывает, 
что главные обстановки осадконакопления и их подразделения струк
турно согласованы. В действительности такой подход не так уж нов; 
лежащ ие в его основе принципы были давно установлены И оган
несом Вальтером [190], который отмечал, что согласно налегать друг 
на друга могут только те фации, которые граничат по площади. Таким 
образом, вертикальная последовательность осадочных фаций не случай
на, но, напротив, построена взаимосвязанным и предсказуемым обра
зом. В последние годы в основном в результате трехмерного изучения 
новейших и голоценовых осадков, вскрываемых в скважинах и глубо
ких выработках, все большее внимание уделяется вертикальному соот
ношению литологии и текстур, или так называемому «литологическо
му пакету». Эта характерная последовательность, которую можно н аб 
людать и в древних разрезах, представляет собой наилучший «ключ» 
к палеообстановкам осадконакопления. Поэтому нам следует пола
гаться не только на интерпретацию индивидуальных фаций с их набо
ром структур и текстур, но больше внимания уделять взаимному рас
положению этих фаций и их осадочных текстур в определенной после
довательности, или в их «пакете». Выделение в вертикальном разрезе 
таких «пакетов» поможет нам реконструировать детальную картину 
взаимодействующих и взаимосвязанных субобстановок, которую мы не 
смогли бы получить путем простого литологического сопоставления с 
неполными разрезами современных осадков. Одним из первых такой 
подход применил Вишер [185]; более поздняя, резюмирующая эти воз
зрения, работа принадлежит ле Бланку [107], обобщившему материа
лы исследовательской компании «Шелл». В сущности такой же подход 
используется в учебнике Селли [161], посвященном диагностике древ
них обстановок осадконакопления. Как отмечает Вишер, этот подход 
связывает особенности чередования фаций в вертикальном разрезе с 
процессом, например, таким, как перемещение дельты в сторону моря. 
Х арактерная последовательность фаций, отраж аю щ ая такой процесс,
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может многократно повторяться, образуя серию наложенных циклов — 
циклов, во многих случаях порожденных самим процессом, а не выз
ванных изменением внешних условий. Таковы автоциклические серии 
Бпрбауэра [17]. Распознавание серий автоциклического происхожде
ния является, по-видимому, наиболее важным способом идентификации 
обстановки осадконакопления. Интерес может представлять последова
тельность не только литологических изменений, но и чередования оса
дочных текстур в вертикальном разрезе. Весьма обширно проблема 
циклов, их распознавания, классификации и происхождения рассмот
рена Даффом, Хэллэмом и Уолтоном [51].

Этот новый подход к анализу условий осадконакопления налагает 
на исследователя современных осадков важные обязательства. Д л я  не
го уже недостаточно проведения седиментологических исследований, 
заключающихся в сборе образцов для лабораторного анализа из самой 
поверхностной части отложений.

Необходимо определить, что представляет собой вертикальный 
разрез, в какой последовательности образуются осадки в современных 
условиях. А это требует не двухмерного, а трехмерного подхода к про
блеме.

Этот подход породил понятие ф а ц и а л ь н о й  м о д е л и ,  т. е. дал 
формальное название теоретической схеме, связывающей эволюцию 
конкретной обстановки осадконакопления с конкретным вертикальным 
разрезом, который отраж ает эту эволюцию. Вишер [185] выделил 6 та 
ких моделей; Блатт, Миддлтон и Мэрри [23] установили 10 моделей. 
Общее их число неограниченно. В данной работе мы рассматриваем 
только те модели, которые наиболее хорошо изучены и дают объяснение 
большей части летописи осадконакопления. Три из них являются плас
тическими: турбидитовая, аллю виальная (песчаные косы) и дельтовая, 
а три — некластическими: рифовая, приливной равнины и себховая. Н а 
пример, в палеозое Центральных Аппалачей 9/10 кластических осадков 
могут быть интерпретированы как глубоководные турбидиты (Мартинс- 
бург и «Портидж»), как аллювиальные отложения песчаных кос (К ат
скилл, Поконо, Мауч-Чанк, Поттсвилл) и отложения наступающих 
дельт (Монтебелло). Весьма характерные карбонаты нижнего палеозоя 
(например, Конкочич) в основном представлены частью разреза  при
ливной равнины.

В наших попытках реконструкции обстановок осадконакопления с 
помощью в е р т и к а л ь н ы х  р а з р е з о в  мы не должны выпускать из 
виду важность общей геометрии изучаемого осадчного тела. Этот ас
пект возник такж е в результате трехмерного изучения голоценовых 
осадков; путем обычного двухмерного исследования тех же отложений 
выявить геометрию тел было бы непросто. Форма и конфигурация (гео
метрия) песчаных тел, например, могут дать «ключ» к решению вопро
са о характере обстановки их осадконакопления. Общ ая форма фации— 
функция геоморфологической обстановки осадконакопления. Радиально 
расходящиеся и ветвящиеся рукава дельты и отложившиеся в другой 
обстановке шнурковые прибрежные бары являются иллюстрацией этого 
принципа (геометрический аспект подробно рассмотрен в гл. 5).

В данном разделе, как и в других главах этой книги, мы начинаем 
с признаков, которые мы можем наблюдать в обнажениях, и по возмож
ности основываем наши рассуждения на тех аспектах и процессах сов
ременного мира, которые помогают нам понять то, что мы наблюдаем. 
Поэтому основное внимание уделяется нами описанию пород; с этого 
мы начинаем и этим заканчиваем.
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В целом идентификация обстановки осадконакопления той или иной 
осадочной формации зависит не столько от структурных или даж е  тек
стурных ее особенностей, сколько от характерной последовательности в 
вертикальном разрезе (или «пакете») микрофаций. Конкретные осо
бенности данной последовательности — результат определенного про
цесса, такого как перемещение береговой линии, или меандрирование 
реки, процесса, который вызывает латеральные перемещения субобста
новок, подчиняющиеся определенной закономерности. Такие латераль
ные миграции субобстановок отражаю тся в разрезе в виде последова
тельности микрофаций, которая является отличительным признаком 
главной обстановки осадконакопления. Эта концепция, получившая 
признание в последнее десятилетие, способствовала повышению наших 
возможностей в интерпретации разрезов в большей степени, чем любой 
другой подход или метод.

Идентификация конкретной палеообстановки стала возможной б л а 
годаря познанию характерного «мотива» [187], т. е. упорядоченной пос
ледовательности литологических разностей, обычно закономерно повто
ряющихся с некоторыми вариациями, порожденными этой обстановкой. 
Аллювиальная последовательность (песчаные косы, например) пред
ставляет собой цикл с характерным уменьшением зернистости вверх по 
разрезу; наступающая мелководная дельта генерирует разрез с крупно
масштабным погрубением материала вверх по разрезу. Мы подчеркива
ем здесь особое значение таких последовательностей в разрезе, или «мо
тивов», потому, что они являются тем признаком, который геолог наб
людает в поле, теми первичными данными, на которых основывается 
интерпретация обстановки осадконакопления. Поэтому рассмотрение 
каждой модели обстановки осадконакопления мы начинаем с описания 
ее характерной стратиграфической «визитной карточки», после чего сле
дует краткий анализ условий и способа образования осадочных циклов. 
Эти вопросы леж ат  на стыке седиментологии и стратиграфии.

Идентификация стратиграфических моделей в хорошо обнаженных 
разрезах или в керновом материале может быть сама собой разумею 
щейся. В других случаях такие модели не столь очевидны из-за значи
тельных отклонений от нормы. Быть может, для того чтобы избежать 
су б ъ екти вн о го  или предвзятого суждения, в крайних случаях ж е л а 
тельны выработка объективного способа анализа данных и создание со
ответствующих разветвленных диаграмм [160]. Не все стратиграфичес
кие разрезы поддаются интерпретации этим методом. Возможно, суще
ствуют циклические модели, пока еще не поддающиеся интерпретации; 
■быть может, есть и такие модели, которые вообще невозможно иденти
фицировать. Анализ обстановки осадконакопления пока еще далек от 
совершенства, хотя с помощью принципа «мотива» за последние 20 лет 
и был достигнут большой прогресс.

Аллювиальные обстановки
Процессы, связанные с деятельностью рек, включают в себя как 

эрозию, так и отложение осадков. Нас в основном интересуют послед
ние. Сюда относятся грубые аллювиальные отложения, образовавшиеся 
по окраинам резко приподнятых площадей, в тех местах, где потоки вы
рываются из каньонов или долин. Эти а л л ю в и а л ь н ы е  к о н у с ы  
в ы н о с а  сливаются с аллювием, выполняющим крупные аллювиальные 
бассейны, т. е. с отложениями перегруженных р а з в е т в л е н н ы х  и л и  
м е а н д р и р у ю щ и х  р е к .  Крупные реки впадают обычно в моря или 
другие крупные водоемы, образуя при благоприятных условиях д е л ь -
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ты . К аж дая  из этих аллювиальных обстановок представляет собой 
сложный комплекс и состоит из субобстановок. Осадконакопление в них 
характеризуется характерными последовательностями, каждый член ко
торых обладает своей, особенной геометрией и характерным набором 
осадочных текстур.

Аллювиальные конусы выноса. Аллювиальные конусы выноса раз
виты вблизи горных хребтов или высоких холмов. Наиболее значитель
ные и крупные скопления образуются в аридных и полуаридных реги
онах с сильно расчлененным рельефом.

Современные конусы выноса изучались Блиссенбахом [24, 25], Бла- 
ком [26], Денни [46] и Хуком [79]. Статьи двух последних авторов вы
деляются детальными картами поверхностей конусов выноса, а также 
примечательны тем, что в них рассмотрены микрорельеф и характер м а
териала на поверхности, а такж е эволюция конусов выноса. Древние 
конусы выноса рассматриваются в работах Лоусона [106], Б лака  [27], 
Булля [33] и др. Общие сведения о характере конусов выноса и их от
ложений можно найти в сводках Медейроса, Ш аблера и Фридмана 
[123]; ле Бланка  [107] и Булля [33], причем статья Булля является 
наиболее полной.

Д л я  аллювиальных конусов выноса характерны периодические вре
менные потоки, обладающие наиболее высокой энергией по сравнению 
с другими условиями седиментации, отложение кластических осадков 
в непосредственной близости от источника сноса, широкий диапазон 
зернистости слагающего материала и очень незначительная степень сор
тировки.

Размеры отдельных конусов выноса зависят от размеров водосбор
ного бассейна, местного наклона, климата и характера пород в области 
сноса. Радиус у отдельных конусов выноса колеблется от ста метров до 
нескольких десятков километров. Слившиеся конусы выноса образуют 
крупные пустынные шлейфы длиной несколько сот километров. Поверх
ность конуса выноса обычно изрезана серией ветвящихся, сетчатых ру
с е л — «вымоин» или каналов (одни из них являются активными, а дру
гие-— сухими), которые врезаны в более ровную поверхность или «пу
стынную мостовую» (рис. 15-6). Обычно верхняя часть конуса — это в 
основном «мостовая» с одним или несколькими врезанными руслами 
глубиной от 1 до 10 м; нижняя часть конуса характеризуется слиянием 
действующих русел. Последние вниз по склону переходят в обстановку 
разветвленных рек или плайевых озер.

Обломочный материал переносится интенсивными, но весьма крат
ковременными потоками. В некоторых случаях эти потоки настолько пе
регружены материалом, что образуют грязевые или селевые потоки 
(«обломочные потоки», по Хуку). Такие потоки, стекая по руслам, могут 
переполнять их и образовывать лопастные языки. Отложения таких по
токов очень плохо отсортированы, характеризуются отсутствием слоис
тости и имеют очень резкие границы. Более длительные водные потоки 
несут обломочный материал самой разнообразной зернистости; грубые 
галечники характеризуются угловатостью или очень слабой окатанно
стью. В некоторых случаях отложения водных потоков представлены 
очень грубым рыхлым галечником, лишенным тонкого материала; такой 
галечник Хук [79] называет «ситовыми отложениями», поскольку он вы
полняет функцию сита, легко пропуская воду. Более тонкий материал 
накапливается вверх по течению от таких русловых барьеров.

Галечники конусов выноса обычно плохо отсортированы и содержат 
все типы обломков, образовавшихся в области сноса; обломки эти, как
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правило, угловаты или слабо окатаны. Галечные скопления, отложен
ные водными потоками, могут быть либо грубослоистыми, либо массив
ными, либо иметь черепитчатую текстуру. Тонкозернистые осадки, от
лагающиеся ниже по склону, могут быть косослоистыми, массивными, 
тонкослоистыми или грубослоистыми. Отложения грязевых или обло
мочных потоков представлены плохо отсортированными угловатыми 
гальками и валунами, включенными в глинисто-илистую цементирую
щую массу (матрикс). Отложения вязких потоков могут иметь грубо
обломочное строение. Размер валунов в обломочном материале кону
сов выноса быстро уменьшается в направлении течения; обычно это

Рис. 15-6. Конус выноса Трэйн-К аньона, М ертвая Д олина, К алиф орния. По [46].
Н аблю даю тся действую щ ие русла, отмерш ие русла с галечником и с пустынным загаром , а так ж е  
наиболее древн яя поверхность конуса вы носа, покры тая вы ветрелы м галечником

Рис. 15-7. Зависим ость м еж ду разм ером  частиц, мощ ностью  слоев и расстоянием  на 
предполож ительно триасовом  аллю виальном  конусе выноса. По [27].
1 — разм ер частиц; 2 — мощ ность слоев

происходит по экспоненте [24, 27], но отмечаются и иные случаи [46] 
(рис. 15-7). В поперечном профиле конуса выноса прослеживаются 
слои ограниченного распространения, которые прерываются структура
ми вреза и заполнения; в продольных разрезах  пласты прослеживают
ся на значительном расстоянии.

Отложения аллювиальных конусов выноса, или, как их называет 
Лоусон [106], фангломераты неоднократно отмечались в геологической 
литературе. Некоторые из них были сведены в таблицу ле Бланком 
[107]. Обобщение характерных признаков этих отложений содержится 
в работе Булля [33]. Среди наиболее известных древних отложений 
конусов выноса следует отметить докембрийские конгломераты и пес
чаники Кевинаван в северной части штата Мичиган, докембрийскую 
формацию Торридон в Шотландии [193]; пенсильванскую формацию 
Фаунтин в штате Колорадо [80, 83] и триасовую группу Н ью арк в Ат
лантическом регионе [151, 98] (см. такж е  рис. 15-8).

Разветвленные реки. Геометрия и характер отложений разветвлен
ных рек изучены в меньшей степени, чем характер и геометрия осадков 
меандрирующих рек. Наиболее тщательные исследования современных 
разветвленных рек проведены Вильямсом и Растом [194] для р. Д онж ек 
в штате Юкон. Текстуры отложений разветвленных рек описаны в ра
ботах Д угласа [49], Ора [135], Смита [168] и Кесслера [90].

Разветвленные реки образуют переплетающуюся сеть слабоизви
листых русел. Они встречаются, как  правило, при более крутом наклоне
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и характеризуются большей мощностью потока, чем меандрирующие ре
ки; они развиты на крупных конусах выноса в аридных регионах и в 
перигляциальных районах. По-видимому, необходимой предпосылкой 
для их развития является перегруженность осадками и слабая расти
тельность, неспособная стабилизировать берега. Их русла мелеют за 
счет отложения собственного обломочного материала, который имеет 
тенденцию образовывать продольные бары в центральной части русла. 
Непрерывное образование таких баров и раздвоение русел приводит к 
образованию сетчатой системы проток и разделяющих их баров. Ти
пичный аллювий разветвленных рек представлен песком и галечни
ком, а также паводковыми алевритистыми и глинистыми отложениями.

Рис. 15-8. Региональ
ные направления па- 
леотечемпп в торри- 
донское время (до
кем брий), формация 
Эпплкросс, Ш отлан
дия. По [193].
Круговы е схемы относят
ся к осадконакоплению  
аллю виальны х конусов 
выноса.
/ — верхняя пачка; 2 — 
ниж няя п ачка; 3 — меди
ана конуса выноса

У этих отложений не наблюдается закономерного уменьшения зернис
тости вверх по разрезу, которое обычно характерно для меандрирую- 
щих рек. Небольшие количества алевритового материала могут выпол
нять пересохшие русла.

Изучая речную систему Платте-Платте, Смит [168] пришел к выво
ду, что для разветвленных рек характерна весьма значительная разница 
между осадками, отложенными вблизи (проксимальными) и на значи
тельном удалении (дистальными) от источника сноса. Разветвленная 
система наложена на реки, для которых характерна тенденция к фрак
ционированию донного обломочного материала, при котором более тон
кие и хорошо отсортированные частицы накапливаются в нижнем тече
нии. Типы баров в разветвленной реке зависят от размера зерен дон
ной части твердого стока. Если грубый, хорошо отсортированный 
материал образует продольные бары, то более тонкие осадки харак
терны для поперечных баров. Отмечаются и изменения в характере 
слоистости. Д л я  продольных баров отмечается грубая горизонтальная 
слоистость, хотя грубый косослоистый гравий аккумулируется на 
подветренной стороне перемещающихся баров; поперечные бары харак
теризуются плоскопараллельной косой слоистостью. Таким образом, по 
мере того, как вниз по течению уменьшается зернистость осадков, косо
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слоистых песков становится все больше, а косослоистого гравия — все 
меньше; в этом ж е направлении становится спокойнее и рельеф дна.

Предполагается, что по мере дальнейшего уменьшения уклона реки 
разветвленная система сменяется меандрирующим типом реки, а нор
мальные аллювиальные циклы с уменьшением зернистости вверх по р аз
резу вытесняют лишенные цикличности разрезы, свойственные развет
вленным рекам. Паводковые илистые отложения являются главным 
компонентом таких циклических разрезов, тогда как мелкозернистый 
материал редок в отложениях разветвляющихся потоков.

Отложения разветвленных рек редко идентифицируются в древних 
разрезах, однако Смит [168] приписывает такое происхождение частич
но силурийской формации Тускарора и ее грубообломочным аналогам 
в Центральных Аппалачах.

Меандрирующие реки и цикличное уменьшение зернистости вверх 
по разрезу. Одной из характернейших черт некоторых стратиграфиче
ских разрезов является цикличность с повторяющимся уменьшением зер
нистости вверх по разрезу каждого цикла. Подобная цикличность — 
«ключ» к обстановке и характеру осадконакопления весьма мощных стра
тиграфических разрезов. Диксон [48] отмечал такие циклы в песчаниках 
Олдреда в Южном Уэльсе, а Берсье [20] установил их в мОлассовых 
отложениях Альпийского передового прогиба. Такие циклы — наиболее 
характерная черта указанных отложений, и проявляется она в виде па
чек, которые начинаются с грубых песчаников, местами залегающих на 
эрозионной поверхности; вверх по разрезу последние переходят в более 
тонкие песчаники и алевролиты, а заканчивается цикл аргиллитами. 
Мощность таких циклов варьирует от 2— 3 до 10 м и более. Эта после
довательность осадконакопления наблюдалась в осадках самого р аз 
личного возраста в разных местах. Она характеризует один из наиболее 
фундаментальных «мотивов» и многократно повторяется в вертикаль
ном разрезе на протяжении сотен метров, охватывая все более молодые 
отложения.

Одно из наиболее ранних квалифицированных описаний таких цик
лов произведено Алленом [1,4] для песчаников нижнего Олдреда в Ан
глии. Подобные циклы широко распространены в палеозое Ц ентраль
ных Аппалачей. Аллен и Френд [8] описали их в девонской формации 
Катскилл; они встречаются такж е в миссисипских фармациях Поконо 
и М ауч-Чанк и в пенсильванской формации Поттсвилл. В этом ж е ре
гионе они установлены в серии Н ью арк (триас). Обзор разрезов, для 
которых характерна такая  цикличность, произведен Алленом [7].

Сундбор [176] отмечал общее уменьшение зернистости вверх по 
разрезу аллювиальных отложений р. Кларельвен в Швеции, но значе
ние этого наблюдения для стратиграфического анализа было им не по
нято. Доказать, что циклы с закономерным уменьшением зернистости 
вверх по разрезу в действительности являются продуктом меандрирую- 
щих рек, не удавалось вплоть до 50-х гг., когда исследовательская 
группа компании «Шелл Дивелоупмент» провела изучение аллювия 
р. Бразос в Техасе. К сожалению, результаты этого исследования были 
опубликованы лишь в виде кратких резюме [18, 19].

Наиболее характерной чертой этих циклов является их деление на 
нижнюю, в основном грубозернистую, и верхнюю, в основном пелито- 
вую, пачки (рис. 15-9). Мощность обеих пачек изменяется в очень ши
роких пределах; в некоторых циклах нижняя пачка значительно более 
мощная, чем верхняя, глинистая пачка; в других случаях наблюдается 
обратное соотношение. Весьма изменчива и общая мощность циклов. В
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Рис. 15-9. Н есколько идеализированны й аллю виальны й цикл 
с уменьш ением зернистости вверх по разрезу .
1 — дно русла; 2 — отлож ения песчаных кос; 3 — паводковы е поймен
ные отлож ения.
а — эрозионное основание; б — конгломератовы е песчаники с интра- 
кластам и ; в  — косослоистые песчаники; г  — алевролиты  со знакам и 
ряби; д  — ж елваки  каличе; е — зона с корнями растений

песчаниках Олдреда в районе Энглеси она состав
ляет в среднем 5,5 м; для формации Мауч-Чанк 
(миссисипская система) вблизи Потсвилла, штат 
Пенсильвания, средняя мощность цикла составля
ет 15 м.

Нижний слой каждого цикла представлен 
очень грубозернистыми песчаниками, а в некото
рых случаях — конгломератами. Неизменно при
сутствуют внутриформационные обломки глини
стых сланцев. Может присутствовать такж е экзо
тический гравий, в основном кварцевый. Б азал ь 
ный контакт резкий, до некоторой степени эрози
онный. Конгломератовая пачка перекрывается до
вольно мощной пачкой песчаных пластов. Послед
ние могут быть массивными; многим из них свой
ственна крупномасштабная косая слоистость, ко
торая может проявляться в одном или нескольких, 
залегающих друг на друге пластах. В некоторых 
случаях могут присутствовать н плоскослоистые 

песчаники. Вверх по разрезу песчаники становятся тонкослоистыми и 
все более мелкозернистыми; выше они переходят в тонкозернистые 
песчаники и алевролиты, которые обычно характеризуются косой слои
стостью со знаками ряби. Эти слои могут чередоваться с аргиллитами, 
которые слагают верхнюю часть элементарного цикла. Фактически же 
большая часть верхней пелитовой пачки сложена скорее алевролитами, 
чем глинистыми сланцами. Алевролиты чаще всего имеют красную 
окраску, тогда как для базальных песчаников это нехарактерно. Алев
ролитам свойственно отсутствие сланцеватости; напротив, они х ар ак 
теризуются полураковистым изломом; слоистость либо слабо вы раж е

на, либо отсутствует совсем. Как исключение, изредка встречаются 
сланцеватые глины. В пелитовой пачке цикла могут встречаться не
большие желваковые конкреции известкового или доломитового соста
ва. Они могут быть либо рассеяны в породе, либо сконцентрированы 
в довольно мощные слои. Как правило, содержание конкреций возра
стает вверх по разрезу цикла; они становятся столь обильными, что 
переплетаются и образуют маломощный нечистый пласт известня
ка [5].

Как отмечалось, такие циклы с уменьшением зернистости вверх по 
разрезу считаются продуктом аллювиального происхождения, точнее, 
продуктом деятельности меандрирующих р е к —-по аналогии с отложе
ниями современных рек. Грубозернистые пачки очень близко напоми
нают русловые отложения и материал песчаных кос; тонкозернистые 
пачки считаются пойменными осадками. Известковистые компоненты 
интерпретируются как  каличеобразные скопления. Циклы, характеризу
ющиеся красной окраской верхней пелитовой пачки и обилием извест- 
ковистых веществ, формировались, по-видимому, в аридных или полу- 
аридных условиях. К ак видно из рис. 15-10, описываемая цикличность 
образуется из-за миграции русла реки по пойменной равнине. Песчаные
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отмели формируются вследствие бокового наращивания, следовательно, 
весь разрез в основании русла и на пойме накапливается одновремен
но. Мощность цикла определяется глубиной русла в период паводка и, 
таким образом, зависит от размеров реки.

Поскольку разрезы, в которых преобладающей фацией являются 
отложения песчаных кос, содержат много таких циклов, мы можем 
сделать вывод о том, что формирование и отшнуровка русла в данном 
месте повторялись многократно. Поэтому такие циклы — автоцикличны 
и являются следствием внутренних факторов режима реки, а не внеш
них факторов, таких, как изменения базиса эрозии, или тектонических

Рис. 15-10. Л атер ал ьн ая  м играция русла реки и образование песчаных кос форм ирую т 
флю виальный цикл с уменьш ением зернистости вверх по разрезу . П о [185].
1 — алевриты  со зн акам и  ряба; 2 — тонкослоисты е пески; 3 — косослоистые пески; 4 — отлож ения 
песчаных кос; 5 — русловой галечник

причин. Тем не менее наложение подобных циклов один на другой 
было бы невозможно, если бы не продолжительное прогибание данного 
района.

Как отмечалось выше, Аллен [7] свел в таблицу все известные стра
тиграфические разрезы, в которых преобладают циклы с уменьшением 
зернистости вверх по разрезу. Среди работ, в которых детально р ас
сматриваются эти циклы, следует отметить статьи Аллена [1,4] о песча
никах Олдреда в Англии, Аллена и Френда [8] — о девонской ф орма
ции Катскилл в Центральных Аппалачах, Берсье [20] — об отложениях 
альпийской молассы; М еккеля [1 2 2 ]— о циклах пенсильванской фор
мации Поттсвил в Аппалачах и ряд других.

Прибрежная зона и циклические разрезы
Прибрежная зона представляет собой район, включающий в себя 

смежные участки суши и моря. Здесь наблюдается больший набор р аз 
личных обстановок осадконакопления, чем в пределах суши или моря 
в отдельности. Поскольку положение береговой линии никогда не оста
ется постоянным, в этой зоне перемежаются друг с другом резко кон
трастирующие фации, причем часто это чередование носит закономер
ный, т. е. циклический характер.

Характер отложений прибрежной зоны зависит, от типа и количест
ва осадков, приносимых с суши. М аксимальна седиментация в устьях 
крупных рек, а наибольшие объемы осадков накапливаются в дельтах. 
Однако вследствие рассеивания осадков волнами и течением они 
распределяются вдоль берега, так  что крупные скопления отлагаются 
на внешней, приморской стороне междельтовой прибрежной равнины. 
К таким отложениям относятся, например, барьерный островно-лагун
ный комплекс. В условиях малого поступления пластического материа
ла с суши или при полном отсутствии его в результате очень низмен
ного рельефа или крайне аридного климата прибрежные осадки пред
ставлены карбонатами или даж е эвапоритами.
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Постоянно меняющиеся соотношения между сушей и морем и свя
занные с этим трансгрессии и регрессии, в особенности последние, при
водят к формированию разрезов с закономерным строением, таких, как 
разрез наступающей дельты, наступающих в сторону моря пляжевых 
или барьерных островов, карбонатного приливно-отливного цикла, 
себхового цикла и т. п.

Наступающая дельта и увеличение зернистости вверх
по разрезу

У многих авторов встречается описание довольно мощных (до 
100 м) циклов с увеличением зернистости вверх по разрезу. Таких цик
лов, залегающих один над другим, может быть несколько. Они начинают
ся обычно с довольно тонкозернистых темных глинистых сланцев и за 
канчиваются грубозернистыми, местами гравелийными, песчаниками. 
Обычно в каждой пачке такого цикла содержится морская фауна. Эти 
циклы отраж аю т наступление или рост в направлении моря мелководной 
дельты. В некоторых случаях на дельтовом цикле залегает аллювиальный 
цикл с уменьшением зернистости вверх по разрезу. Дельтовые циклы 
наблюдались и были детально описаны в нижневестфальских (каменно
угольных) отложениях Девона [143], а такж е в среднедевонских песча
никах Монтебелло в южной и центральной части штата Пенсильвания 
[87, 88]. Такой же тип разреза с увеличением зернистости снизу вверх 
отлагается в современной дельте р. Бразос в Техасе. Его детальное опи
сание составлено Бернардом и др. [19].

Девонские циклы в Центральной и Южной Пенсильвании весьма 
типичны для такого стиля седиментации (рис. 15-11). В основании иде
ального цикла здесь залегает значительный слой довольно сланцеватых 
темних глин. Фауна, если она содержится, представлена тонкостен
ными пелециподами. Возможно наличие нескольких равнослоистых 
и выдержанных тонких (от 5 до 25 см) прослоек тонкозернистого 
песчаника. Они характеризуются наличием внутренней тонкой сло
истости и могут содержать перенесенную бентосную фауну. Эти плос
кослоистые пропластки песчаников интепретируются как  турбидитовые 
пески, образовавшиеся в зоне, вынятутой вдоль фронта дельты, на 
наиболее крутом ее склоне. Н иж няя глинистая пачка постепенно 
переходит вверх по разрезу в тонкослоистые алевролиты, породы, 
обычно лишенные осадочных текстур. Некоторые из них пронизаны 
следами червей и других беспозвоночных и перемешаны в результате 
их деятельности настолько, что не сохранили первоначального напла
стования. Вверх по разрезу этих алевролитов мощность слоев увеличи
вается; пропластки глин исчезают; алевролиты становятся все более 
грубыми и переходят в песчаники, обладающие волнистой, а местами и 
косой слоистостью. Фауна этих песчаников представлена толстостенными 
брахиоподами. Верхняя часть песчаниковой пачки дельтового цикла мо
жет содержать гальку и характеризоваться структурами вреза и запол
нения и д аж е руслами с русловыми отложениями. Последние представ
лены галечниками и конгломератами. Верхние метры песчаниковой пач
ки интенсивно пронизаны вертикальными ходами червей. В некоторых 
циклах формации Монтебелло верхняя пачка отделена от темных глин 
следующего, вышележащего цикла тонким (10— 30 см) железистым био- 
турбированным (перемешанным в результате деятельности моллюсков, 
червей и др.) пропластком, содержащим шамозитовые ооиды, фосфато
вые гранулы, а такж е обильную и разнообразную морскую фауну.
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Рис. 15-11. Увеличение зернистости вверх по разрезу  в циклах дельты, 
наступаю щей в сторону моря; пачка М онтебелло ф ормации М ахантан- 
го (девон), ш тат П енсильвания (по данным геологической съемки, про
веденной студентам и Университета Д ж о н а  Г опкинса).
I — темные глинисты е сланцы ; 2 —  алевролитовы е турбидиты  с градационной 
слоистостью; 3 — тонкослоисты е алевролиты ; 4 — грубозернисты й песчаник; 5 — 
песчаник с ходам и червей; б — ж елезн як

Характер песчаников отраж ает до некоторой степени 
обмеление бассейна и усиление турбулентности. Вверх по 
разрезу возрастает не только размер зерен, но и зрелость 
песка. В самой верхней части пески представлены наибо
лее чистой разностью и характеризуются наибольшей ока
танностью. Наименее устойчивые обломки пород удалены, 
и пески обогащены кварцем. В результате картирования 
косой слоистости установлены системы радиального рас
сеяния, что хорошо согласуется с концепцией дельтового 
происхождения этих отложений.

Цикличность с увеличением зернистости вверх по р а з 
резу цикла интерпретируется как результат наращивания 
дельты в сторону мелководного моря (рис. 15-12). П ерво
начальная глубина моря более или менее соответствовала 
мощности цикла — примерно от 30 до 100 м. Базальны е 
глины являются продельтовыми, осаждающимися из взве
си в спокойных водах ниже базиса волнового слоя. Перио
дически продельтовая обстановка нарушалась мутьевыми 
потоками, низвергавшимися с краевой зоны дельты и при
носившими тонкозернистый песок и перемещенные облом
ки раковин. Продельтовые глины сменяются алевритовым, 
а затем и песчаным материалом фронта дельты. Последо
вательное обмеление приводит к изменению текстур и 
мощности прослоев. Активная бентосная фауна, питавшая- •. А
ся донными осадками, нарушает наиболее тонкую слоне-  ̂
тость. Такая слоистость сохраняется только в турбиди- 
тах — продуктах почти мгновенной седиментации. В конце концов 
обмеление и интенсивные течения приводят к образованию косой сло
истости и появлению более прочной донной фауны. Разрез цикла зак ан 
чивается внезапным перерывом, который, по-видимому, объясняется 
тем, что русло, обеспечивавшее разрастание дельтовой части, где-то вы
ше по течению было отчленено и течение прекратилось. Этап осадкона
копления сменился этапом отсутствия такового. Д альнейшее постепенное 
прогибание могло возобновиться лишь тогда, когда река вновь верну
лась  в данный район. Ко времени отсутствия осадконакопления отно
сятся следы червей и моллюсков и ожелезнение. Перемещения дельт и 
продолжительное прогибание приводят к наложению друг на друга се
рии циклов и к накоплению толщи осадков мощностью свыше 300 м. 
Такой процесс повторяемого становления и отшнуровывания дельт х а 
рактерен и для многих современных дельт (рис. 15-13). Как отмеча
лось Кайзером [88], наиболее близким современным аналогом палео
дельты Монтебелло является дельта р. Роны [134].

Идеальный цикл нередко различным образом видиоизменен. Его 
мощность может быть значительно уменьшена за счет сокращения мощ
ности или полного исчезновения продельтовой, глинистой, части цикла. 
Возможно и увеличение мощности цикла за счет появления в его верх
ней части исключительно субаэральной аллювиальной пачки. Эти вари-
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адии зависят от частоты и продолжительности миграции дельт и реги
онального погружения. Эти и другие особенности дельтовой цикличнос
ти рассматриваются в работах де Р ааф а ,  Ридинга и Уолкера [143] и 
Кайзера [87]. Другие примеры дельтовых циклов с увеличением зернис
тости вверх по разрезу описаны О хада [132], Охада и Фудзияма [133] 
и Ридингом [144].

Рис. 15-12. М играция обстановок осадконакопления в сторону м оря в крупной к о н 
структивной дельте. По [S cru ton , 1960; R ecent sed im en ts of n o rth . W este rn  G ult of 
M exico, F ig . 9].
1 — субаэральны й марш  и аллю вий; 2 — пески ш ельфовой платф орм ы ; 3 — пески и алевриты  скло
на дельты ; 4 — продельтовы е глины; 5 — первоначальн ая  поверхность осадконакоп лен ия; 6 — по
верхность осадконакопления; 7 — стратиграф ические поверхности

Рис. 15-13. Д ельтовы е поля (язы ки) дельтовой системы р. Миссисипи. По Ф иш еру и 
М ак-Говену [1969, B ull. Am er. Assoc. P e tro l. Geol. v. 53. F ig  6]

Междельтовые прибрежные обстановки

Уже давно признано, что в результате морских трансгрессий или 
регрессий в определенной последовательности формируются характер
ные разрезы. В общем регрессивные серии фиксируются в геологиче
ской летописи чаще, чем трансгрессивные; трансгрессии, хотя это и 
столь же распространенное явление, как  и регрессии, оставляют в гео
логической летописи менее явные следы либо вообще не оставляют их. 
Рассмотрим сначала обстановку осадконакопления и кластические 
осадки, связанные с регрессиями.

Регрессии представляют собой наступление суши на море в условиях 
прекращения или резкого замедления прогибания при интенсивном 
осадконакоплении. Возможны две модели. Одна из них затрагивает 
рассмотренные выше дельтовые условия, в которых осадконакопление 
проходит очень быстро. М орская обстановка нарушается в результате 
поступления огромного количества осадков, которые формируют быстро 
наступающую дельту. Д ругая  модель характеризует междельтовый ком
плекс берег — бар. Хотя осадконакопление в этих условиях происходит 
не столь бурно, в конечном итоге, как и в дельтовой обстановке, осадки 
отлагаются в упорядоченной последовательности, начиная с мелковод
ных морских алевролитов и глин, за которыми следуют прибрежные фа
ц и и — пески берегового бара; последние, в свою очередь, сменяются 
осадками приливных лагун и маршей, а заканчивается разрез континен
тальными аллювиальными отложениями. Рассмотрим вкратце харак
терные разрезы и субобстановки, совокупность которых составляет меж- 
дельтовую регрессивную модель.

Регрессивные разрезы и обстановки их осадконакопления изучались 
весьма обстоятельно как  в современных, так  и в древних осадках. И зу
чение современных аллювиальных и дельтовых равнин, а такж е ком
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плекса барьерных островов проводилось в числе других исследователь
ской группой компании «Шелл» в Техасе [19], группой компании «Датч» 
в Нидерландах [171, 172] и Западно-Германским институтом в Виль- 
гельмсхафене [148]. Хорошая сводка по отложениям береговых валов 
составлена недавно Диккинсоном, Беррихиллом и Холмсом [47].

Междельтовый комплекс развит вдоль линейных отрезков берего
вой линии, заключенных между дельтами, и включает в себя илистые 
отмели, пляжевые береговые валы на пляжевых отмелях, барьерные 
острова, отложения лагун и приливных каналов или проток. Он встре
чается такж е вдоль обращенной к морю кромки прибрежной равнины, 
дренированной многочисленными мелкими реками, но лишенной сколь
ко-нибудь значительных по разм е
рам дельт.

Больш ая часть этих осадков 
приносится с суши, однако в неболь
ших количествах поступает и мате
риал, образовавшийся в морской 
обстановке. Осадки, принесенные в 
море крупными и мелкими реками, 
рассеиваются по площади морскими 
течениями. Пески, мигрирующие в 
прибрежную зону, накапливаются в 
виде береговых валов и барьерных 
пляжевых островов. Илистые части
цы переносятся во взвешенном со
стоянии и отчасти выносятся в море, 
а отчасти скапливаются в лагунно
маршевых участках между барьер
ными островами и собственно сушей.

Береговые бары. Барьерные ост
рова отделяют мелководную мор
скую обстановку от лагун и маршей. Обращенная к морю сторона бара 
является зоной аккреции (наращивания) песка, поэтому рост бара про
исходит в сторону моря. Грубые пески отлагаются на пляжевой отмели 
и в верхней части обращенного к берегу склона бара, в нижней части 
этого склона накапливаются тонкозернистые пески. Алевриты и глины 
аккумулируются в более мористой зоне, на дне примыкающей к бару 
части шельфа. По мере роста бара в сторону моря он захватывает зону 
примыкающей части шельфа и таким образом, подобно наступающей 
дельте, генерирует цикл с увеличением зернистости вверх по разрезу 
(рис. 15-14). Выступающая над водой часть бара может быть перера
ботана ветром, в результате чего образуются дюны.

Барьерные острова разделяются приливными протоками, по кото
рым во время прилива в лагуну заносится песок. Поскольку приливное 
течение замедляется при входе в лагуну, перенесенный им песок обра
зует п р и л и в н у ю  д е л ь т у ,  обращенную к берегу.

Если регион в целом испытывает медленное опускание, бар нара
щивается не только в сторону моря, но и сверху. Более древняя, обра
щенная к берегу часть бара, напротив, опускается и, в свою очередь, по
крывается лагунно-маршевым комплексом. Эти процессы приводят к 
образованию типично регрессивной серии (рис. 15-15). Таким образом, 
пляжевые пески образуют расширяющийся покров, который трансгрес
сивно перекрывает стратиграфические поверхности. Его наращивание 
происходит за счет одновозрастного бара. Одним из наиболее час

Ф у ты

О 1,6 3,2 км

Рис. 15-14. П роф иль, о. Галвестон, Т е
хас, наступаю щ его в сторону моря. По 
Б ернару  и др. [1962, G eology of Gulf 
C o ast and cen tra l Texas, H o u sto n  Geol. 
Soc. F ig  12, A ].
1 — осадки  лагуны  и барьерного острова (?);
2 — прибреж но-морские ф ации осадков; 3 — 
тонкозернисты й песок; 4 — очень тонкозерни
стый песок; 5 — грубы й алеврит

695



то приводимых примеров такой схемы осадконакопления являются верх
немеловые отложения Скалистых гор на западе США [169, 196, 78] 
(рис. 15-16). Здесь сохранились как  регрессивные, так и трансгрессив
ные серии. Поледние характеризуются обратной последовательностью 
и имеют, как правило, меньшую (по сравнению с регрессивными сери
ями) мощность, а в некоторых местах они вообще отсутствуют.

Текстуры пляжевых отложений были объектом тщательного изуче
ния. Из работ, опубликованных в последнее время, следует упомянуть 
статьи Клифтона, Хантера и Филлипса [40], Хойта и Вайнера [81], 
Мак-Ки [116]; среди более ранних исследований заслуживает внимания 
работа Томпсона [179]. Наиболее характерной чертой пляжевых отло
жений является, по-видимому, пляжевая слоистость, которая обычно 
бывает ровной, однако мощность слоев изменчива. Часто отмечается

Рис. 15-15. Рост регрессивного песчаного покрова за  счет 
миграции берегового бара в сторону м оря в процессе м едлен
ного опускания. По (7 8 j

полосчатая текстура, обусловленная россыпеобразными концентрациями 
тяжелых минералов. Слои наклонены в сторону моря под углом, редко 
превышающим 10°. На современных пляж ах часто встречаются обломки 
раковин. Хотя структурные признаки (см. гл. 3) часто использовались 
при попытках идентификации пляжевых песков, наилучшим критерием 
для этого является их положение в регрессивной серии между морски
ми глинами и песками и глинами солоноватых лагун, а такж е  их внут
ренние текстуры.

Хорошим примером квалифицированно описанного «ископаемого» 
пляжа может служить верхнемеловая формация Кау-Крик [173].

Лагуна и приливный марш. Позади берегового бара располагается 
лагуна или марш, в которых накапливаются тонкозернистые осадки. 
Эта обстановка подвержена влияниям приливов и характеризуется от
ложениями краевых участков приливной полосы и приливных проток. 
В зависимости от климата, положения приливных проток и других фак
торов лагунные отложения могут быть различны по типу и мощности. 
Обычно они представлены алевритами и илами с некоторой примесью 
песков вблизи приливных проток, а в маршевых участках — органичес
ким илом или торфом (в древних отложениях — углем). Если воды л а
гуны солоноватые, то фауна отличается от содержащейся в подстилаю
щих баровые песчаники морских глинах. Характерными чертами явля
ются обилие растительных остатков и биотурбация. В аридных регионах 
вода в лагунах более соленая и осадки существенно отличаются по со
ставу и текстурным особенностям [116, 156]. Здесь могут присутствовать 
эвапориты, илы с желваками гипса и оолитовые известняки.

Приливные каналы характеризуются остаточными концентрациями 
ракушняка и внутриформационными обломками глинистых пород.
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Некоторые лагуны становятся зоной разгрузки крупных рек и их 
дельт. Местами такие дельты могут разрастаться до барьерных остро
вов, перерезая лагуну пополам.

Наступающие илистые прибрежные отложения. Если по какой-либо 
причине песок поступает в очень малых количествах, то барьерные ос
трова не образуются и между сушей и морем располагается илистая и 
заболоченная низина. Если в иле содержится достаточное количество

АЙДАХО

КОЛОРАДО

АРИЗОНА НЬЮ- / Д \
МЕКСИКО

“Г "
к2 Песчаник

Дакота

Рис. 15-16. С хематические геологические разрезы  верхнего мела. По [161].
1—2 — угленосные ф ации: 1 — песчаников больш е, чем глинисты х сланцев (аллю ви й); 2 — глинистых 
сланцев больш е, чем песчаников (лагун а); 3 — покровные песчаны е фации (береговой бар); 4 — 
ф ац ия слоистых глинистых сланцев (откры тое море)

песка, то за счет переработки и перемывания этих осадков на обращен
ном к морю краю низины образуется невысокий пляжевый вал. З а  ним 
в направлении моря может образоваться новая илистая низина. В этом 
случае, формирование пляж а прекращается. Повторяющийся процесс 
поступления илистого материала, его переработки и образования пля- 
жевого бара обусловливает формирование грядово-ложбинной прибреж
ной равнины, которая представляет собой чередование параллельных 
отмерших береговых баров с обширными низменными заболоченными 
зонами. Таким образом, возраст невысоких песчаных пляжевых баров

697



в направлении моря последовательно омолаживается. Описание грядо
во-ложбинных прибрежных равнин, их происхождения и эволюции со
держится в работах Бирна, ле Роя и Райли [34], а такж е Гоулда и 
М ак-Фэрлана [70].

Если песка недостаточно для того, чтобы образовались береговые 
бары, накопленные осадки почти полностью представлены илами и 
алевритами частью морского, частью континентального происхождения. 
Последние могут циклически чередоваться, как это наблюдалось Уоке
ром и Хармсом [187] в верхнем девоне Центральной Пенсильвании, где 
указанные авторы описали около 25 таких циклов, названных ими «мо
тивами». Мощность их колеблется от 4 до 45 м.

Пр иливная равнина и приливные осадочные циклы. Некоторые 
прибрежные районы, в особенности эстуарии, в значительной степени 
подвержены влиянию приливных течений и представляют собой зоны, 
где перемещаются и накапливаются в основном пески. Такая деятель
ность приливов в особенности хорошо выражена в тех эстуариях, 
где они обладают большой силой и высокой скоростью. В таких усло
виях образуются песчаные тела приливного происхождения. Некоторые 
из них имеют линзообразную форму, другие характеризуются значи
тельной протяженностью. Размер зерен, как правило, убывает вверх по 
разрезу; базальный ж е слой представлен обычно галечником. Характер
на хорошо выраженная косая слоистость, образующая неправильные 
перистые текстуры типа «рыбьего скелета». Роза течений, построенная 
по данным азимутов косой слоистости, имеет характерный рисунок типа 
бантика [147, 178].

Клейн [93] считает, что многие ортокварциты были отложены в 
приливной обстановке и именно приливными течениями. Он приводит 
много примеров предполагаемого приливного осадконакопления древних 
кварцитов [95] и постулирует приливный цикл с преобладающим умень
шением зернистости вверх по разрезу, напоминающий аллювиальный 
цикл с аналогичной тенденцией. Н а основании изучения скоплений с та
кой цикличностью он производил оценку масштаба и силы палеоприли
вов [94].

Карбонатный шельфовый комплекс
При отсутствии обломочного материала в прибрежной зоне и в при

легающей мелководной части моря могут накапливаться карбонатные 
осадки. Зона карбонатного осадконакопления может быть очень широ
кой (до 100 км и более) и очень мелководной. Примерами современного 
шельфа служат шельф Флориды и юкатанский шельф в Мексике. Круп
ная зона карбонатного шельфа существовала в Аппалачском регионе на 
протяжении всего раннего палеозоя.

Карбонатный шельф или платформа представляет собой комплекс 
микрообстановок, включая рифы краевой части шельфа зарифовые л а 
гуны и изолированные рифы, карбонатные банки в пределах собственно 
шельфа, карбонатные приливные зоны, околошельфовые карбонатные 
турбидиты и (при благоприятных условиях) карбонатные эолианиты*. 
В наши намерения не входит давать  здесь обзор всех аспектов обшир
нейшей литературы о карбонатном шельфовом комплексе. Геометрия 
рифов рассмотрена нами в гл. 5, а в гл. 10 дан краткий обзор современ
ных карбонатных осадков, их петрографии и фаций карбонатного осад-

* Дю нные пески, отлож енны е ветром и сцементированные карбонатны м цемен
том. — П р и м  п е р е в .
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конакопления. Поэтому в данной главе мы остановимся только на 
стратиграфических разрезах, сформировавшихся в процессе роста кар 
бонатного шельфа. Вначале мы рассмотрим карбонатную приливно-от
ливную равнину и образовавшиеся в ее пределах разрезы, а затем 
перейдем к разрезам, накопленным в приливно-отливной обстановке 
в условиях повышенной аридности, к так называемому себховому циклу.

Цикличность разреза приливной равнины. Тщательное изучение не
которых известняков показывает, что им свойствен характерный, обыч
но легко распознаваемый тип цикличности осадконакопления [154, 136]. 
Хорошо выраженные циклы установлены, например, для кембрийских 
известняков Конкочич в западной части штата Мэриленд и прилегаю
щей части штата Пенсильвания (рис. 15-17). В этих отложениях осно
вание цикла представлено местами тонкослоистым, местами грубосло
истым плоскогалечным внутриформационным конгломератом. Грубо
обломочный материал конгломерата образует скелет породы, а проме
жуточные пространства заполнены пелоидами и осколками окаменелос
тей. Все это сцементировано шпатовидным кальцитовым цементом. Вы
ше залегает слой калькаренита, сложенного пелоидами, ооидами и ске
летными обломками. Различные куполо- и пальцеобразные строматоли
ты также присутствуют в этой пачке. Этот пласт, в свою очередь, пере
крывается тонкослоистыми, листоватыми известняками (от микритовых 
до пелоидальных), образующими волнистые слои или линзы, в которых 
участки мелкомасштабной косой слоистости перемежаются с тонкими 
пропласткам нечистого доломита. Выше залегает пласт, представленный 
очень тонкочередующимися пропластками кальцита и доломита с х а 
рактерными трещинами усыхания. По-видимому, эти пропластки 
имеют водорослевое происхождение. Вверх по разрезу эти переслаиваю
щиеся осадки переходят в пласт доломита, местами содержащий ж ел 
ваки гипса. В этом криптоводорослевом доломите встречаются линзы 
кварцевого песка, местами образующие довольно протяженные, хотя и 
маломощные прослои, которые и заверш аю т разрез цикла.

Т акая  последовательность пластов интерпретируется Хеппом [76] 
как регрессивный цикл приливной равнины, начинающийся с нижне
приливного (морского) внутриформационного конгломерата, за которыми 
следуют нижне- или среднеприливные строматолитовые слои, и зак ан 
чивающийся верхнеприливными отложения типа себхи, в которых могут 
встречаться перенесенные ветром пески. Предположительно такой раз
рез автоцикличен. Чередование таких многократно повторяющихся цик
лов может слагать карбонатные толщи мощностью порядка 1000 м, хотя 
мощность отдельных циклов может не превышать нескольких метров. 
Подобное происхождение имеет большая часть сохранившегося кембро- 
ордовикского разреза мощностью около 3000 м [50, 121, 136, 158].

Характер осадконакопления, свойственный формации Конокочич в 
Центральных Аппалачах, довольно широко распространен, в особеннос
ти в породах нижнего палеозоя и верхнего докембрия. Например, сход
ной литологией характеризуются докембрийские доломиты Рэндвилл на 
Северном полуострове оз. Мичиган [71].

Себховый цикл. Возможно, доломитовая фация является в большей 
степени вторичной, диагенетической, чем, первичной, или седиментоло- 
гической. Тем не менее, как отмечалось при характеристике распростра
нения доломитов, это обычно географически определенная и легко кар 
тируемая фация, для которой характерно смещение в сторону береговой 
линии по сравнению с ассоциирующими известняками. В тех же случаях, 
когда доломиты тесно связаны с эвапоритовыми минералами или осад-
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нами, они, конечно же, являются ярко выраженной седиментологичес- 
кой фацией.

Одним из примеров эвапорито-доломитовой фации является верхне
пермская Беллерфонская формация Альпийского региона в Северной 
Италии [28]. Здесь доломиты и гипсы переслаиваются в виде циклов, 
каждый из которых состоит из нижнего доломитового и верхнего гипсо
вого слоя. Эти циклы, мощность которых в среднем составляет около 3 м, 
интерпретируются как  продукт наступающего в сторону моря комплекса 
«мелководная лагуна — себха». Самый нижний прослой доломита ниж 
неприливный; слоистый, желваковый и «тонкопроволочный» (chicken- 
wire) гипс верхнего слоя образовался выше уровня воды, в условиях

о
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Рис. 15-17. Генерализованная схема цикличности известняков Конокочич (кем брий), 
М эриленд. По [154].
Типы пород в циклах: 1 — внутриф ормационны е известняковы е конглом ераты  с калъкаренитовы м 
м атриксом; 2 — строматолитовы е известняки с калькарени там и  и оолитами; 3 — чередование вол
нистых слоев известняков и доломитов с мощ ностью  прослоев 1—2,5 см («ленточны е породы »); 
4 — переслаиваю щ иеся известняки и доломиты ; 5 — тонкослоисты е доломиты  с ж елв ак ам и  гипса; 
6 — кварцевый песок

Рис. 15-18. «М одальный» (наиболее часто встречаю щ ийся) цикл беллефонского 
(пермь) эвапоритового разр еза  в Северной И талии. По [28].
А — доломит тонкослоистый, серый, землисты й, с ходам и червей и пустотами, местами с прослоя
ми темны х глинистых сланцев; Б — массивный, черный, песчанистый долом ит с обилием гипсо
вых ж елваков; В — слоисто-ж елваковы й гипс; редки е прослои и линзы  доломитов; Г — массивный 
гипс, от «тонкопроволочного» до неравномерно-слоистого

полностью обнаженной себхи. Идеальный цикл изображен на рис. 15-18. 
Хотя неясно, являются ли доломиты первичными осадками или резуль
татом конседиментационного замещения, но в любом случае они сос
тавляю т четко выраженную карбонатную фацию. Эта фация, по-види.мо- 
му, типична для геологической летописи; она наблюдается в верхне
триасовой формации Райбл в Южных Альпах, в верхнетриасовой 
формации Бурано в Центральных Апеннинах и, возможно, присутствует 
в каменноугольных отложениях Шпицбергена [28].

Рифовый цикл. В меньшей степени документирован рифовый цикл. 
Лауэнстам [110, 111] пересмотрел в некоторых вопросах свою концеп
цию происхождения и развития Ниагарских рифов (силур) в районе 
Великих Озер. Хотя он и не дает формулировки понятия «рифовых цик
лов», но указывает предполагаемую последовательность осадков и фа
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уны, которые должны отлагаться по мере роста рифа до стадии его 
зрелости. Рост рифа по этой концепции начинается ниже волновой зоны; 
зарождающийся риф расположен на субстрате, сложенном известковис- 
тыми красными и зелеными глинистыми сланцами. По мере своего рос
та риф достигает зоны действия волн, и его ядро начинает поставлять 
известково-обломочный материал, который накапливается в виде посто
янного расширяющегося шлейфа. Ядро такж е стремится расшириться и 
перекрыть эти окаймляющие осадки. Если риф обнажается над водой, 
некоторая часть обломочного материала попадает обратно на поверх
ность рифа, образуя пляжи и д аж е дюны.

На основании этой концепции и до некоторой степени в зависимости 
от положения относительно ядра рифа можно ожидать следующую вер
тикальную последовательность снизу вверх: подстилающие известковые 
глинистые сланцы, окаймляющие слои обломочного материала с пер
вично крутыми углами падения, собственно рифовая порода, эолианиты 
и пляжевый известковистый песчаник. Такие разрезы (или очень близ
кие к ним) в действительности наблюдались в скважинах, вскрывав
ших морские рифовые структуры в силурийских отложениях Южного 
Иллинойса [111].

Разрастание карбонатного шельфа в целом может привести к миг
рации обрамленного рифами края шельфа в сторону моря, так что бо
лее древние рифы перекрываются лагунными фациями с их одиночными 
рифами и, возможно, д аж е эвапоритами. По-видимому, такая ситуация 
характерна для гваделупских рифов (пермь) Техаса и Нью-Мексико 
[92, 130].

Морские обстановки

При рассмотрении прибрежных обстановок и осадков мы уже 
затронули ряд смежных обстановок и осадков, характеризующих мел
ководные морские условия; например: глины продельтовой зоны; глины, 
окаймляющие со стороны моря барьерные острова; слои, окаймляющие 
известняковые рифы и шельфы. Нам остается рассмотреть морскую об
становку в целом как комплекс мелководных и глубоководных осадков 
и их последовательности.

Мелководные морские осадки. Многие из современных так н азы ва
емых морских покровных песков в действительности являются перера
ботанными аллювиальными песками, затопленными в результате по
слеледникового повышения уровня моря. Многие из древних покровных 
песков — это всего лишь результат латеральной аккреции, т. е. матери
ал наступающих на море пляжевых и барьерных островов. Поэтому фор
мация песчаников пересекает стратиграфические поверхности (см. рис. 
15-15). Вероятно, глины — преобладающий продукт осадконакопления 
в прибрежно-морских удаленных от берега мелководных условиях.

Глубоководные морские отложения бассейна содержат, однако, су
щественные компоненты песка и даж е  гравия. Последние относятся к 
турбидитовой фации.

Турбидитовые (градационно-слоистые) фации. Некоторые мощные 
осадочные толщи характеризуются ритмическим чередованием относи
тельно маломощных песчаников с глинистыми прослоями такой же мощ
ности. Такие толщи могут варьировать по составу от почти полностью 
песчаных с тонкими прослойками глинистых сланцев до преимуществен
но глинистых, содержащих рассеянные тонкие прослои песчаников. 
Каждый песчаный прослой имеет редкую нижнюю границу нередко
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с различными подошвенными знаками (в особенности совковидными и 
желобообразными рифлеными выемками) и менее четкую верхнюю гра
ницу. Эти песчаники характеризуются замечательной выдержанностью 
по простиранию и мощности. Обычно они характеризуются постепенным 
уменьшением зернистости вверх по разрезу и обладают характерной 
внутренней последовательностью текстур — циклом Боума [29].

Полный цикл Боума (см. рис. 4-20) состоит из пяти подразделений. 
Нижнее (А) может быть с градационной слоистостью или массивным. 
Оно перекрывается тонкослоистым подразделением (Б ) ,  на котором з а 
легает подразделение (В) с характерной мелкомасштабной косой сло
истостью знаков ряби, в отдельных случаях переходящей в конволют- 
ную слоистость. Д ва  верхних подразделения (Г и Д ) в обнажениях ред
ко удается отделить друг от друга. Они представлены главным образом 
аргиллитами или глинистыми сланцами. Не все песчаные слои харак
теризуются полнотой цикла. Наиболее типично выпадение из разреза 
нижних подразделений песчаного цикла. Тот или иной слой может начи
наться с тонкослоистого подразделения (Б) или с имеющего следы ряби 
интервала В. Несмотря на эти выпадения из разреза, инверсия после
довательности нескольких подразделений встречается очень редко.

Такие фации песчаников с градационной слоистостью характерны 
для так  называемых флишевых отложений. Их происхождение долгое 
время оставалось неясным. Однако в 1950 г. Кюнен и Миглиорини [102] 
опубликовали свою работу, ныне ставшую классической, где они показа
ли, что эти фации — продукт мутьевых потоков. Аргументы в пользу этой 
гипотезы, приведенные в деталях этими, а впоследствии и рядом других 
авторов, вкратце суммированы нами в гл. 4, в разделе, посвященном 
градационной слоистости. История этого вопроса детально изложена 
Уолкером [186]. Считается, что отложение песчаных пластов обусловле
но деятельностью подводных мутьевых потоков, т. е. жидких илов, со
держащих песок во взвешенном состоянии и обладающих свойствами 
тяжелой жидкости, которая способна течь под слоем чистой воды. Этот 
материал, первоначально отложенный на мелководье, перемещается под 
действием оползания, что порождает мутьевой поток, стекающий вниз по 
склону на относительно большое расстояние в сравнительно глубоковод
ную зону. По мере того, как ослабевает сила потока, происходит осад- 
конакопление в последовательности, которая обусловливает закономер
ное чередование текстур, характеризующих цикл Боума. Короче говоря, 
песчаники отраж аю т результат кратковременных событий, в процессе ко
торых грубозернистый материал периодически поступал в чуждую ему 
среду; характерными, фоновыми осадками этой среды являются тон
чайшие илы. Согласно грубой оценке, основанной на предполагаемой 
скорости осадконакопления фоновых осадков, события, вызывающие 
перемещение и накопление песчаников, происходят через значительные 
интервалы времени, возможно раз в тысячу лет [99, 174].

Биологические характеристики т у р б и д и т о в ,  коль скоро прихо
дится о них говорить, поддерживают эту концепцию происхождения 
последних. Классическое исследование Нэтленда и Кюнена [128] пока
зало, что микрофаунистические формы пластового интервала Д  в пли
оценовых турбидитах бассейна Вентура в Калифорнии свидетельству
ют о глубине моря более 1000 м, тогда как фораминиферы в песчаниках 
тех ж е  отложений характерны для очень мелководной зоны. Следы ж из
недеятельности в турбидитах указывают на питание зоопланктона фито
планктоном и свойственны фациям, которые Зейлахер [159] называл 
нереитовыми и считал характерными для глубоких и спокойных вод.
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- Приведенное выше краткое описание относится к «нормальным» 
или классическим турбидитовым фациям. Д л я  некоторых других пере- 
отложенных осадков циклы Боума нехарактерны. Другими словами, бы
ли выделены и описаны различные турбидитовые фации. Хорошей свод
кой по этому вопросу является работа Уолкера и Матти [187]. Рассмот
рим сначала фации, наиболее близкие в «нормальным». Можно выделить 
два крайних типа фаций: проксимальный и дистальный. Эти термины 
используются для указания на близость или удаленность от источника 
сноса, откуда поступали осадки. П р о к с и м а л ь н а я  ф а ц и я  
(рис. 15-19) характеризуется равномерно слоистыми песчаниками с

Рис. 15-19. Проксимальные турбидиты (силур) близ Нью-Квэй, Уэльс (фотография 
Мак-Ивера)

Рис. 15-20. Дистальные турбидиты (силур),  близ Аберистуита, Уэльс

мощностью отдельных слоев от 10 см до 1 м и соотношением песчани
к и — глины, равным 5:1. Д л я  этих песчанистых пластов не является не
обычной амальгамация. Обычно это грубозернистые песчаники, в не
которых случаях содержащие даж е  гальку. Они, как правило, характе
ризуются градационной слоистостью (интервал А). Тонкослоистые, со 
знаками ряби интервалы Б и В встречаются реже. По терминологии Б о 
ума, это турбидиты Д. Пески д и с т а л ь н ы х  (удаленных) фаций (рис.
15-20) более мелкозернисты; мощность песчаных прослоев изменяется 
от 1 до 10 см. Отношение песков к глинам равно 1 : 1 или еще меньше. 
Эти фации обычно начинаются с тонкослоистого интервала (Б) или ф а
зы со знаками ряби (В). Проксимальные и дистальные фации связаны 
постепенным переходом.

Менее обычными переотложенными осадками являются массивные 
пески, конгломератовые пески и конгломераты. Установить их принад
лежность к турбидитовой фации несколько труднее. Однако тесная связь 
с этой фацией и другие аномальные характеристики не оставляют сом
нения в общности их происхождения. В некоторых случаях эти грубо
обломочные осадки характеризуются хорошо развитой внутренней тек
стурой— четко выраженной стратификацией и во многих случаях круп
номасштабной градационной слоистостью. Наслоение одного песчаника 
с градационной слоистостью на другой без промежуточных глинистых
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прослоев получило название а м а л ь г а м а ц и и ,  явления, приводящего 
к образованию песчаных пластов, на порядок более мощных, чем нор
мальные турбидитовые пески. Сложный характер таких слоев обычно 
выясняется в процессе их тщательного изучения. В некоторых случаях 
песчаники становятся очень грубыми, д аж е  галечными или конгломера- 
товыми, и постепенно переходят в грубые конгломераты, такие, как 
конгломераты мелового возраста, обнажающиеся в районе Уилер-Гордж 
в Калифорнии [157, 64].

В других случаях песчаники и конгломераты не обладают слоис
тостью и сортировкой, а характеризуются очень малой упорядочен
ностью строения. Песчаники могут иметь трудноопределимую «блюдце
образную» текстуру [39] и содержать крупные ксенолитоподобные ин- 
тракласты глинистых сланцев. Эти конгломератовые слои представляют 
собой не что иное, как «галечниковые аргиллиты» Кроуэлла [43], напо
минающие слои ледниковых отложений, с которыми их часто путают 
(см. гл. 6). Эти слои, возможно, являются продуктами обломочных или 
грязевых потоков; во всяком случае они образовались за счет таких 
процессов, которые обусловливают хаотическую внутреннюю текстуру.

Некоторые из вышеописанных фаций нередко встречаются в стра
тиграфической летописи. Считается, что более грубые отложения как 
упорядоченные, так и хаотические, отлагались в наиболее проксималь
ной зоне (т. е. в непосредственной близости к источнику сноса) и по 
аналогии с современными подводными конусами выноса в верхней час
ти конуса, где отчетливые разветвляющиеся русла врезаны в более древ
ний материал конуса выноса. Более нормальная проксимальная фация 
прослеживается на большем расстоянии вниз по склону; дистальная же 
фация может отлагаться д аж е далеко за пределами самого конуса вы
носа. Если эта концепция правильна, то стратиграфическая летопись 
морского подводного конуса выноса, разрастающ егося по дну бассей
на, будет представлена закономерной последовательностью фаций 
(рис. 15-21).

Прослеживание палеотечений по данным об ориентированных подо
швенных знаках в районах сложной проксимальной седиментации может 
привести к выявлению нескольких конусов выноса и установлению пу
тей поступления материала. Направления палеотечений в таком районе 
будут очень разнообразными; в удаленных районах бассейна поток бо
лее однороден и нередко направлен вдоль берега [100].

Турбидитовая фация встречается в породах всех возрастов,,в  том 
числе архейского [189], и является типичной для многих мощных гео- 
синклинальных морских разрезов. Поэтому она представляет собой один 
из главных фациальных типов. Важнейшие из турбидитов — флишевые. 
Известны такж е турбидиты, отложенные в других обстановках, напри
мер, в районе продельты и д аж е  в некоторых озерах. Однако они харак
теризуются значительно меньшим распространением и объемом.

Со дня выхода в свет в 1950 г. основополагающей статьи Кюнена и 
Миглиорини [102] турбидитовая фация стала предметом интенсивного 
изучения. Можно порекомендовать читателю обширную обзорную 
статью Уолкера [186] и специальную библиографию Кюнена и Хамбер- 
та [101]. Среди первых исследований турбидитовой фации в США сле
дует упомянуть работы М ак-Брайда [113] об ордовикской формации 
Мартинсбург в Центральных Аппалачах и М ак-Ивера [115] о верхнеде
вонских отложениях типа «Портидж» в том ж е регионе. Среди прочих 
значительных работ, проведенных в Северной Америке, можно назвать 
исследования нижнепалеозойского флиша в регионе Святого Лаврентия в
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Рис. 15-21. Гипотетическая вертикальная последователь
ность фации, обусловленная развиваю щ имся в сторону 
моря подводным конусом выноса. По [127].
1 _  внешний конус выноса; 2 — язы ки  наносов верхнего конуса вы 
носа; 3 — верхний конус вы носа, прорезанны й руслами; 4 — внут
ренний конус выноса

провинции Квебек [60, 82], миоценовых отложе
ний конуса выноса Тарцана в Южной Калиф ор
нии [175], меловых отложений в долине р. С ак
раменто [131], палеозойских и мезозойскихфли- 
шеподобных толщ в северо-западной части Ти
хоокеанского побережья США и прилегающих 
районах Канады [45], а такж е верхнепалеозой
ских турбидитов в Маратонском бассейне Техаса 
[114].

Важные статьи об этой фации появились в 
польской п чешской литературе, особенно следу
ет отметить работы Дзулинского с соавторами 
п М арш алко [54, 55, 53, 119]. Многие статьи по
священы турбидитам Апеннин [72, 127, 152].
Альпийские турбидиты описаны Кроуэллом [43], 
а среди более поздних работ нужно упомянуть 
статью Стэнли [170], посвященную Маритим- 
ским Альпам. Отдельные статьи о турбидитовой 
фации появились и в других странах.

В вышеприведенном обзоре и рассмотрен
ных примерах мы имели дело с нормальными 
пластическими осадками; пески обычно были 
представлены граувакками или субграувакками, а лютиты — типичными 
глинистыми сланцами. Но, как отмечалось в главе об известняках, из
вестны такж е карбонатные турбидиты. В последних грубая фракция 
образовалась в мелководье, на карбонатном шельфе или на рифах и бы
ла снесена в глубоководную зону мутьевыми потоками. Такие карбонат
ные турбидиты в основных чертах, за  исключением состава, напоминают 
турбидиты некарбонатные. Однако изучались лишь немногие отложе
ния подобного типа. Одним из лучших примеров являются аллодапи
ческие известняки Рейнской геосинклинали в центральной части З а п а д 
ной Германии. Природа, внутренняя текстура этих отложений и свой
ственные им изменения в направлении палеопотока были предметом 
тщательнейшего изучения [124, 56]. Другие примеры карбонатных тур
бидитов как в древних, так и в современных отложениях приведены в 
гл. 10, в разделе об аллодапических известняках.

Обстановка внутриконтинентального бассейна

Бассейны осадконакопления могут развиваться и внутри континен
та. Если они образуются с подветренной стороны горного хребта, то ус
ловия здесь будут аридными. Такие бассейны обычно имеют структуру 
грабена или полуграбена. Они характеризуются внутренней системой 
стока, при которой воды не попадают в океан. В таком бассейне су
ществует несколько обстановок. Соседние высокие горы поставляют гру
бые обломки, образующие крупные а л л ю в и а л ь н ы е  к о н у с ы  в ы 
н о с а ;  более тонкий илистый материал транспортируется в п л а й е в у ю
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(заболоченную) низину, которая является зоной пересыхающих озер* 
или в некоторых случаях более постоянных соляных озер. Воды в эти 
озера приносятся речками с окраинных частей бассейна. Растворимые 
твердые соли поступают из окружающего региона и, возможно, отчасти 
из морской соли, перенесенной ветрами [31]. Если имеется достаточно
большое количество песка, образуется еще одна субобстановка — дюн
ные поля.

Растворенные соли попадают в плайевый ил и могут в нем осаж
даться или формировать соляную корку. Эти соли обычно характери
зуются зональным фракционированием: карбонаты кальция и магния 
осаждаются по периферии; в направлении внутрь бассейна за ними сле
дуют сульфаты; хлориды, если они присутствуют, занимают централь
ное положение в бассейне. Такая зональность со встречным выклини
ванием плайевых осадков и гравелитов конусов выноса в краевой части 
плайи и переслаиванием плайевых глин с эвапоритами в ее центральной 
части отчетливо прослеживается на профильном разрезе вкрест прости
рания бассейна. Ьесь разрез может быть перекрыт дюнными песками.

Осадки современных аридных внутренних бассейнов были описа
ны в различных регионах. В последнее время было опубликовано не
сколько работ на эту тему с акцентом на характерные ассоциации мине
ралов и последовательность их образования [84, 63, 74]. Во всех этих 
работах речь идет о небольших бассейнах, расположенных на подвет
ренной стороне хр. Сьерра-Н евада в Калифорнии. Хорошим примером 
отложений древнего внутреннего бассейна является эоценовая форма
ция Грин-Ривер в штате Вайоминг [62].

Дю нная обстановка изучалась такж е во многих районах. К числу 
исследований, в которых основное внимание уделено текстуре современ
ных дюнных полей, принадлежит работа М ак-Ки [117]. К работам, по
священным древним эоловым песчаникам, относятся исследования пес
чаников нижнего Бунтера (триас) в Англии [163], пермских песчаников 
Коконино в штате Нью-Мексико [146], юрских песчаников Навахо 
в штате Юта [91], а такж е песчаников Ботукату в Бразилии [22].

Если внутренний бассейн существует в условиях гумидного климата, 
то он имеет внешний дренаж (т. е. вода прямо или косвенно поступает 
в океан) и представляет собой зону пресноводных озер или болот с раз
витием аллювия более нормального характера.

Ледниковая модель

Существуют как континентальные, так  и морские ледниковые отло
жения. Континентальные отложения изучены в большей степени, по
скольку северная часть Европы и Северная Америка покрыты гляци- 
альными осадками позднеледникового периода. Однако эти отложения 
имеют малую мощность, эродированы и, за редким исключением, пло
хо сохранились.

С другой стороны, мало что известно о морском ледниковом осад- 
конакоплении, которое с гораздо большей вероятностью следует счи
тать постоянным процессом геологической истории. Характер этих от
ложений и условия их образования дедуктивно рассмотрены Кэри и 
Амэдом [35]. Однако наши фактические знания в этой области очень 
скудны и ограничиваются донными образцами и незначительным керно: 
вым материалом из районов, расположенных по окраинам существую
щих или бывших ледовых покровов.
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Значительно больше, однако, известно о морских ледниковых отло
жениях геологического прошлого. Они были описаны в Норвегии [145], 
Австралии и других регионах. Обычно они представлены ледниковым 
камнепадом, переслаивающимся с обычными морскими отложениями, 
которые содержат валуны, перенесенные плавающими льдинами.
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ГЛАВА 16. ОСАДКОНАКОПЛЕНИЕ И ТЕКТОНИКА

Введение
Осадочные породы необходимо рассматривать в крупных регио

нальных рамках, т. е. изучать их характер и распределение в связи с 
крупными структурными элементами континентов, а именно: кратона- 
ми и геосинклиналями. Такой подход ввергнет нас в мир противоречий, 
однако главный философский принцип, положенный в основу данной 
книги, сводится к следующему: прежде чем выработать гипотезу, объ
ясняющую результаты наблюдений, мы стремимся изучить сам объект 
наблюдений и установить, ч т о  он собой представляет.

Поэтому мы начинаем с изложения того, что известно о региональ
ном распространении и характере осадков и их связи с континенталь
ной структурой, а затем попытаемся на этой основе выявить какие-то 
закономерности, независимые от различных теорий орогенеза или эво
люции континентов. Какие существуют типы бассейнов? Каковы приро
да и организация их осадочного выполнения? К какому типу принад
леж ат  осадки и какова их зависимость от области сноса?

Главным геологическим процессом является диастрофизм, прояв
ления которого обусловливают образование неровностей поверхности 
Земли и вызывают противоположный процесс выравнивания. Эрозия 
и сопровождающая ее седиментация, составляющие как бы две сторо
ны процесса выравнивания, направлены на формирование плоской по
верхности. Если бы не было диастрофизма, земная поверхность не н а
рушалась бы восходящими и нисходящими движениями и осадконакоп- 
ление прекратилось бы; поэтому первопричиною седиментации является 
диастрофизм.

Влияние тектоники на осадконакопление отмечалось многими гео
логами, однако до последнего времени этот фундаментальнейший ф ак 
тор не получал должной оценки. К ак и другие обобщения, эта точка 
зрения основывается на изучении геологических разрезов. Концепция 
о тектоническом контроле седиментации была четко сформулирована 
Джонсом [30]. Его взгляды сформировались в процессе изучения ниж
него палеозоя Великобритании, в особенности Уэльса. Д ж онс выделил 
две фации: ракушняковую, или известковистую, и граптолитовую, или 
аргиллитовую. Первая представлена глауконитовыми песчаниками и из
вестняками, образовавшимися в процессе осадконакопления в условиях 
мелководного стабильного шельфа; вторая — сложена мощными глини
стыми толщами с тонкими прослоями граувакк, с градационной слоис
тостью; для обозначения этой фации теперь применяется термин флиш. 
Бэйли [3, 4] выявил зависимость между текстурой и составом двух 
резко отличающихся друг от друга фаций песчаного осадконакопления 
и тектонической природой зон их седиментации. Он подразделил пес
чаники на две группы. К одной он отнес разности с потоковой или ко
сой слоистостью, к другой — песчаники с градационной слоистостью; 
первые являются продуктом осадконакопления в условиях мелководья; 
вторые — глубоководными отложениями в пределах нестабильного тро
га. Тиррел [58] и Фишер [25] рассматривали граувакки как продукт 
геосинклинального осадконакопления.
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Две главные осадочные фации—флиш и моласса, впервые установ
ленные в Альпах, тесно связаны с тектонической эволюцией Альпийс
ких гор. Связь флиша и моласс с тектоническим развитием была уста
новлена и для других альпинотипных складчатых сооружений мира. 
Эта зависимость описана во многих работах [6, 64, 55].

В американской литературе влияние тектоники на седиментацию 
наиболее сильно подчеркивалось в работах Крынина [32, 33, 34, 35], 
Петтиджона [45], Дапплса, Крамбейна и Слосса [12], Кади [9], Ш ва
ба [50, 51] и др. Несмотря на то что концепции прежних лет претер
пели некоторую модификацию в связи с появлением теории тектоники 
плит, взаимозависимость осадконакопления и тектоники по-прежнему 
признается всеми [52, 13, 14].

Связь между тектоникой зоны осадконакопления и характером 
отложенных осадков, выявленная Джонсом для Уэльса, отмечалась и 
для других районов. Так, например, наблюдается заметное различие 
между палеозойскими породами геосинклинали Уачита в Арканзасе, 
Оклахоме и Техасе и их стратиграфическими аналогами в пределах со
седней зоны Озарк.

Фации Уачита представляют собой верхнепалеозойскую, в основ
ном мощную, кластическую толщу глинистых сланцев с прослоями 
турбидитовых песчаников, залегающую на относительно маломощных 
нижнепалеозойских отложениях. Фации Озарк, напротив, представлены 
маломощными, в основном карбонатными, породами нижнего палеозоя 
и также маломощной кластической толщей верхнего палеозоя. Седи- 
ментологические контрасты, связанные со структурным положением 
зон осадконакопления, послужили основанием для введения генерали
зованного понятия о кратонных и геосинклинальных фациях. Первые 
являются ф а ц и я м и  с т а б и л ь н о й  п л а т ф о р м ы ;  вторые, пред
ставленные более мощными скоплениями нестабильной мобильной зо
н ы ,— ф а ц и я м и  г е о с и н к л и н а л и .

Главными структурными элементами Земли, не считая океаничес
ких бассейнов, являются кратоны и мобильные зоны, обычно именуе
мые г е о с и н к л и н а л я м и .  К р а т о н  в современном понимании пред
ставляет собой крупный участок континента, в пределах которого на 
более или менее стабильном (необязательно докембрийском) фундамен
те отлагались относительно маломощные осадки, которые, как правило, 
характеризуются пологим залеганием. Кратон включает в себя не толь
ко щит, где породы фундамента обнажены, но и его погруженные скло
ны, где эти породы погребены под осадочным чехлом.

М о б и л ь н а я  з о н а  представляет собой линейную структуру, 
состоящую из одного или более глубоких трогов и срединных геоан
тиклиналей, которая обычно граничит с кратоном. Осадочное выполне
ние мобильной зоны характеризуется большей общей мощностью и 
сильно деформировано складчатостью и надвигами. По оценке Кэя 
[31], 82% осадочных пород Северной Америки составляют геосинкли- 
нальные отложения и только 18% приходится на кратоны. По другой 
оценке, общий объем фанерозойских осадков Северной Америки сос
тавляет около 35-106 км3, из которых только 14-10 км 3, т. е. немногим 
более одной трети приходится на кратоны [27]. Во всяком случае ясно, 
что геосинклинали являются главной зоной осадконакопления, в осо
бенности, если речь идет о тонкозернистых алевритах и глинах.
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Кратоны
Как писал Обуэн [2], термин «кратон» был введен Ш тилле для 

обозначения консолидированных и стабильных участков земной коры. 
Однако в практике использования этого термина его значение ограни
чивается тектонически пассивными участками континентов, включая 
как обнаженные докебрийские ядра, или щиты, так  и примыкающие к 
ним платформы, покрытые маломощным, в основном пологозалегаю- 
щим, покровом верхнего палеозоя и более молодых осадков. Таким 
образом, кратонные платформы — это крупные континентальные райо
ны. Местами их поверхность испытывает очень пологие прогибания, 
образуя обширные мелководные интракратонные бассейны (такие, как

Оклахома Арканзас Миссури-иллинойс ил линсйс Зисконсин-М иннесота !чанеда

Рис. 16-1. Генерализованны й реконструированны й меридиональный профиль нижнего 
палеозоя долины р. Миссисипи. Типичная ассоциация кварцевы х аренитов и кар б о н а
тов. По Д эйку  и Тилю [1935] с изменениями

Мичиганский и Иллинойский бассейны Северной Америки), разделен
ные обширными региональными сводами, типа Цинциннатского или 
Озаркского сводов на востоке США. Осадки, покрывающие погружен
ную часть кратона, как правило, характеризуются малой мощностью — 
обычно не более 1500 м и лишь в наиболее погруженных зонах — до 
3000 м [43]. Как исключение, в пределах кратона могут быть развиты 
резко опущенные по сбросам троги, — обычно полуграбены, в которых 
накапливаются мощные толщи незрелых осадков. Примерами таких 
структур являются Гондванский бассейн в Индии и трог Кевинаван в 
Северной Америке.

Кратон обычно является приподнятой зоной; отдельные его участ
ки остаются обцаженными д аж е в периоды максимального затопления 
континента. Н а большей части обнаженного в настоящее время К ан ад 
ского щита в течение палеозойской эры накапливались отложения, об
разовывавшие очень тонкий покров, который впоследствии был уничто
жен эрозией. Кратон характеризуется равномерными и устойчивыми 
палеосклонами, которые полого погружаются в направлении от ядра 
кратона к его краям. Устойчивость палеосклонов во времени подтвер
ждается данными о палеотечениях, в особенности косой слоистостью 
в песчаниках, а такж е их стратиграфией. Так, например, Поттер и 
Прайор [46] показали, что направление палеотечений, обусловивших 
накопление песчаников в Верхнемиссисипской долине, от кембрия до 
наших дней изменилось очень незначительно (см. рис. 14-12). Кратон
ные платформы покрыты маломощным осадочным чехлом, сложенным 
в основном карбонатами и кварцевыми аренитами; глины имеют под
чиненное значение. Количественное соотношение главных типов ил
люстрируется несколькими стратиграфическими разрезами (табл. 16-1).
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Характерно широкое развитие несогласий, которые вверх по склонам 
кратона становятся сложными, как это показано на рис. 16-1.

Эти осадки составляют ракушняковые фации Джонса; обычно они 
именуются платформенными или кратонными фациями и представлены 
ортокварцитовыми песками, а такж е известняками или доломитами. Ис
точником сноса песков являются щиты; эти пески образуют широко 
распространенный маломощный покров. Они хорошо промыты, хорошо 
окатаны, имеют чисто кварцевый состав и, как правило, характеризу
ются высокой зрелостью. Известняки и доломиты содержат прослои 
песчаников или обильно рассеянные кварцевые зерна. Происхождение

Т а б л и ц а  16-1

Типичные ортокпарцито-карбонагмые разрезы

Показатели
А Б В Г Д Е

С одерж ание песчаников, % 25 48 15 29 32 29
С одерж ание глин, % 7 22 5 42 17 21
С одерж ание известняков, % 68 30 80 29 51 50
О бщ ая мощность, м 2408 594 831 747 802 —
Число формаций 21 26 26 — 5 —
С редняя мощность формации, м 115 23 32 — 160 —

А  — кем бро-ордовикские отлож ения на западе центральной части ш тата Вермонт.
Б — кембро-ордовикские отлож ения ю го-западной части ш тата Висконсин.
В — кембро-ордовикские отлож ения на ю го-востоке ш тата М иссури.
Г  — «ниж негуронские» отлож ения в районе М аркетт, ш тат М ичиган.
Д  — палеозойские отложения гор Б игхорн, ш тат Вайоминг.
Е — средние данны е по разрезам А —Д .

карбонатов может быть разным; некоторые из них строматолитовые и, 
очевидно, водорослевые; эти формы образуют биостромы и вместе с 
другими организмами — рифы. Многие известняки представлены каль- 
каренитами, местами косослоистыми. Они могут быть сложены либо 
оолитами, либо сортированными обломками раковин, либо нескелет
ными зернами, либо смесью тех и других. Часто встречаются плоско
галечные когломераты и кальцилютиты с трещинами усыхания. Для 
описываемых карбонатов характерны самые разнообразные формы чере
дования калькаренитов, кальцилютитов, водорослевых слоев и плоско
галечных конгломератов. Нередко встречаются пятнистые доломиты, 
слоистые «первичные» доломиты и сахаровидные доломиты замещения.

Обычно эта фация несогласно залегает на стабильном кристалли
ческом фундаменте и имеет в основании (над поверхностью несогла
сия) прослои аркозового или конгломератового материала мощностью 
от нескольких сантиметров до нескольких метров. В слоях, залегающих 
выше, полевые шпаты либо отсутствуют, либо сосредоточены в районах 
погребенных поднятий гранитного фундамента, либо встречаются в ви
де редких рассеянных хорошо окатанных зерен. В большинстве случа
ев на базальных песчаниках залегаю т известняки или доломиты. На 
отдельных участках карбонатные породы леж ат  непосредственно на 
фундаменте.

Кратонные фации являются, по-видимому, продуктом осадконакоп
ления в зоне, примыкающей к очень низменной стабильной суше. 
О стабильности свидетельствуют зрелость песчаников, малое общее ко
личество кластического материала и преобладание известняков. Д ру

717



гими доказательствами стабильности зоны осадконакопления служат 
незначительная общая мощность многих разрезов и отсутствие в них 
следов деформаци. Несмотря на относительную стабильность, поверх
ность осадконакопления периодически испытывала воздымание, о чем 
свидетельствуют трещины усыхания в кальцилютитах и внутриформа
ционные брекчии, предположительно связанные с обезвоживанием и 
усыханием. Пески, как показано на геологическом разрезе (см. рис. 
16-1), сносились со щита. Они могут включать как эолианиты, так и 
прибрежные пески.

Типичным примером такой фации служат многие нижнепалеозой
ские разрезы верховьев р. Миссисипи и района Великих Озер. Этот 
район, характеризовавшийся исключительной стабильностью в палео
зое, является слабопогруженным продолжением Канадского щита. О т
ложенные здесь осадки представлены в основном известняками и до
ломитами, мощность которых редко превышает 1000 м. Песчаники 
появляются в большом количестве лишь вблизи края щита, т. е. участ
ка, остававшегося, по-видимому, приподнятым и поставлявшего песча
ный материал.

Не совсем понятна бедность этой фации глинами. Если бы карбо
наты были представлены только калькаренитами (или являлись ими до 
доломитизации), то известковистые и нормальные кварцевые пески сви
детельствовали бы о том, что осадконакопление происходило в турбу
лентной обстановке, а более тонкий алевритовый или глинистый мате
риал с суши должен был сноситься в более глубокие и менее турбулент
ные воды. Однако, поскольку многие карбонаты представлены каль- 
цилютитами или известковистыми илами, трудно поверить, что глинис
тый материал миновал эту зону. Одно из объяснений основано на 
предположении, что глины были отмыты в более раннюю эпоху и что 
песчаники, связанные с карбонатами, являются осадками второго цик
ла, т. е. образовались из песчаников более ранней генерации. Выска
зывалось такж е предположение о том, что прилегающие районы суши 
были пустыней и глинистая фракция была унесена ветром, а оставши
еся дюнные пески были захвачены и перераспределены наступающим 
морем.

Обширные погруженные бассейны в- пределах кратонов выполне
ны осадками почти такого же типа, что и более стабильные районы, с 
той лишь разницей, что увеличение мощности в этих бассейнах свиде
тельствует о прогибании во время осадконакопления. Некоторые из 
этих бассейнов временами становились эвапоритовыми; в них присут
ствуют соль и гипс.

Осадки глубоко погруженных по разломам блоков в пределах кра- 
тона характеризуются совершенно иным составом. Вблизи сбросов, 
ограничивающих эти структуры, накапливаются клиновидные тела гру
бообломочного незрелого материала. Здесь развиты, как правило, ар 
козовые песчаники с конгломератами. Эти осадки содержат обычно 
базальтовые лавы, силлы и дайки диабазов. М ощная формация Кеви- 
наван, сложенная вулканитами, конгломератами и песчаниками, пред
ставляет собой ассоциацию, характерную для крупного интракратонно- 
го рифта. Другим примером служит бассейн Гондвана на Индийском 
полуострове. Аналогичными структурами являются и триасовые Нью 
аркские бассейны в пределах кристаллического плато Пьедмонт на вос
токе США [47, 36].

Кратонная платформа временами может получать менее зрелый 
песок и ил извне, с других поднятий, образующих тектоническую сушу
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за пределами самого кратона. Осадки такого типа накапливались, н а
пример, на востоке внутренних районов США в пенсильванском и в ме
ловом периодах. Такие осадки слагают дистальные участки крупных 
песчаных выклинивающихся тел, областью сноса для которых служили 
приподнятые участки далеко за пределами кратона. Их накопление 
прерывает на время или полностью прекращает нормальное кратонное 
осадконакопление.

Геосинклинали

Термин г е о с и н к л и н а л ь  был впервые применен Д эна [11] для 
характеристики зоны прогибания, из которой позднее развились Аппа
лачские горы. Затем значение термина расширилось, включив в себя 
много различных типов прогибающихся бассейнов. Мы согласны с Обу- 
эном [2] в том, что в столь расширенном понимании термин, утратил 
свое значение и что его следует либо упразднить, либо уточнить его 
значение. В соответствии с этим мы используем данный термин для 
обозначения тех мобильных зон (противопоставляя их стабильным 
кратонам или платформам), которые обладают характерными чертами 
осадконакопления, тектоники и магматизма. В данном случае мы д ел а
ем основной упор на характер осадков, хотя он не может быть полно
стью оторван от тектонических или магматических проявлений.

Поэтому мы исключаем все прогнутые или опущенные по сбросам 
бассейны внутри кратонов, а такж е выполненные мощными осадками 
окраинные части континентов типа террас, часть которых в литературе 
рассматривается как геосинклинали (например, «геосинклиналь» М ек
сиканского залива).  Они не являются мобильными поясами.

Однако, как мы увидим ниже, в вопросе о природе геосинклиналей 
и мобильных зон все еще существуют противоречия. Главную трудность 
представляет идентификация геосинклинали в современном мире, т. е. 
нахождение актуалистической модели.

По Обуэну [2], геосинклинали характеризуются: 1) положением 
на границе с кратоном или между двумя кратонами; 2) мобильностью, 
выраженной в виде интенсивной складчатости и надвигообразования; 
3) начальной симатической фазой магматизма, знаменующейся офио- 
литовыми внедрениями во внутренних (противоположных от кратона) 
зонах и 4) синорогенной и посторогенной магматической активностью 
во внутренних зонах.

Что можно сказать об осадках, установленных в геосинклиналь- 
ном поясе? По мере продвижения от кратона в геосинклиналь мощ
ность осадочного чехла возрастает на порядок, т. е. с 1 или 2 тыс. до 
10—20 тыс. м. В том ж е направлении наблюдается переход от неде- 
формированной толщи осадков к резко складчатой и нарушенной над
вигами зоне. Таким образом, по мере перехода от кратона к̂  мобильной 
зоне мы наблюдаем изменение характера осадков. Разрез кратона, как 
мы уже отмечали, характеризуется мелководными карбонатами и м а
ломощными покровами зрелых песков. Это и есть известняковые, или 
«ракушняковые», фации Д ж онса [30]. В геосинклинали он зам ещ а
ются мощными глинистыми фациями. Представлены как мелководные, 
так и глубоководные осадки. Выделяются флишевая и дофлишевая ф а
ции. Флиш представляет собой мощную турбидитовую последователь
ность ритмического чередования тонких слоистых пропластков грау- 
ваккоподобных песчаников с глинистыми сланцами местного происхож
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дения. Дофлиш евая фация это — изменчивая ассоциация радиолярие- 
вых кремнистых сланцев и черных глинистых сланцев, обычно 
характерная для отмирающего бассейна. Более того, результаты ана
лиза палеотечений и фациальные соотношения во флишевых отложени
ях указывают на то, что основным источником сноса был не кратон, а 
участки суши, расположенные во внутренней части мобильной зоны. 
Н а раннегеосинклинальной стадии часть осадков (редкие прослои из- 
вестковистых турбидитов и маломощные линзы ортокварцитовых пес
ков) поступала и со стороны кратона. В течение более поздних, глав-

В о с то ч н ы й

известковые фации Н ью -Й о р к
Ю ж ны й Вермонт Нью-Гэмлшир Мэйн 

Аргиллитовые фации

- Кратон

Рис. 16-2. Реконструированны й профиль кем брия и ордовика через миогеосинклиналь 
и эвгеосинклиналь от Н ы о-И орка до М эйна. По [31] (1 м и л я = 1 ,6  км; 1 ф у т = 0 ,3  м)

ных стадий развития обильный пластический материал поступал уже 
с другой стороны геосинклинали. Таким образом, геосинклиналь х а 
рактеризуется ассиметричностью и, как полагают, обладает п о л я р 
н о с т ь ю .  Асимметричность проявляется не только в характере распре
деления палеотечений и в фациальных соотношениях, но и в характере 

* тектонической и магматической деятельности. Складки опрокинуты в 
направлении кратона, а еместители надвигов погружаются в противо
положном направлении. Внутренние подзоны мобильного пояса обычно 
подвержены метаморфизму и внедрениям магмы; внешние части не- 
метаморфизованы.

Детальное изучение стратиграфии и палеотечений выявляет допол
нительные сложности для интерпретации. Во многих геосинклинальных 
зонах существовали, по-видимому, внутренние источники сноса, свя
занные со срединными хребтами или геоантиклиналями (рис. 16-2). 
Осадки, залегающие между таким хребтом и кратоном, несколько от
личаются от тех, которые залегаю т между срединным хребтом и источ
ником сноса, связанным с тектонической сушей. Первые не содержат 
вулканических пород (амагматические или миогеосинклинальные осад
ки) ; вторые содержат туфогенный материал, а такж е прослои офиоли- 
товых лав и силлов (эвгеосинклинальные осадки). Эти наблюдения 
побудили Обуэна [2] к созданию модели идеальной геосинклинали и 
введению терминов, характеризующих ее отдельные части (рис. 16-3).

В соответствии с этой моделью геосинклиналь представляет собой 
линейно вытянутую депрессию или трог, разделенный на две части 
продольным срединным антиклинальным хребтом и заполненный пла
стическими осадками, снесенными с кратона, срединного хребта и в 
особенности с тектонической суши. К ак Обуэном, так и более ранними 
исследователями отмечалось, что и накопление геосинклинальных 
осадков, и их конечная деформация подчинялись определенной зако
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номерности. Обычно выделяются дофлишевая стадия с медленным на
коплением радиоляритов и черных глинистых сланцев, флишевая ста
дия с быстрым турбидитовым осадконакоплецием и более поздняя 
молассовая стадия, во время которой накапливаются очень грубые 
осадки, включая мощные конгломераты. Как правило, последние отла
гаются в погружающемся молассовом троге, расположенном между 
геосинклинальной зоной и кратоном. Предполагается, что моласса — 
продукт эрозии раннего флиша, к этому времени смятого в складки и 
приподнятого в виде горного сооружения. Какую бы интерпретацию

К о н ти н е н та л ь н а я  зона 
(у с т о й ч и в ы й  к р а т о н )

+ + /

О к е а н и ч е с к а я  зона  
(о ке а н и че ски й  к р а то н )

 ̂ 4

Рис. 16-3. Основные части пары эвгеосинклиналь — миогеосинклиналь. П о [2].'
/  — сиалический ф ундамент; 2 — офиолиты; 3 — флиш; 4 — направление миграции орогенеза и 
опрокиды вания складок.
Ф ундам ент суш и, миогеосинклинальной борозды, эвгеосинклинального и м иогеосинклинального хреб
т о в — сиалический; ф ундамент эвгеосинклинальной борозды, возможно, симатический; его х а р а к 
тер остается неясным.

геосинклинали, ее происхождения и развития мы не давали, тот факт, 
что флишевая и молассовая фации повторяются в геологической исто
рии, что они тесно связаны друг с другом и с мобильной зоной, оста
ется незыблемым.

Эти наблюдения и интерпретация природы геосинклинальных зон 
породили множество проблем, удовлетворительное решение которых 
пока не найдено.

Одной из таких проблем является положение и природа области 
сноса осадочного выполнения. Как отмечалось, фациальные изменения 
в пределах геосинклинали позволяют предположить несколько источ
ников сноса, не связанных с кратоном. Такой источник или такие ис
точники должны поставлять огромное количество незрелых кластичес
ких осадков. Шухерт [49] в качестве такого источника сноса предпо
лагал некую субконтинентальную массу, для которой он предложил 
термин б о р д е р л е н д .  Бордерленд, который, как полагают, постав
лял осадки в Аппалачский трог, получил название Аппалачия; затем 
он испытал погружение и исчез. Вопреки принципам изостазии, неко
торые исследователи считают, что аналогичное проседание источников 
сноса такого рода было и в других районах [37]. Другие подвергают 
сомнению концепцию бордерленда и связывают происхождение осад
ков с цепью вулканических островов, однако острова поставляют обыч
но немного осадков; к тому же во многих геосинклиналях осадки з а 
ведомо имеют невулканогенное происхождение [31]. Существует также 
мнение, что осадки первоначально образовались в пределах кратона, 
затем были снесены и отложены в пределах континентального подножия 
или террасы, а после того, как эта терраса испытала восходящие дви
жения и образовала крупное поднятие, были снесены с этого поднятия 
в молассовый трог между поднятием и кратоном [15]. В случае с Ап
палачами, однако, кратоц на ранней стадии был перекрыт броней из
вестняков и не мог служить источником сноса кластического материа-
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ла. Сторонники гипотезы континентального дрифта считают, что источ
ником сноса служил континентальный блок, расчлененный в процессе 
рифтообразования и спрединга морского дна. Очевидно, согласно этой 
точке зрения, палеозойское заполнение Аппалачской геосинклинали 
имело источником сноса Африканский континентальный блок.

Д ругая  проблема касается характера границ геосинклинальной зо
ны. Очевидно, что одна из ее границ — граница с кратоном. Предпо
лагается, что переход от кратона к геосинклинали был постепенным. 
Характер другого края геосинклинальной зоны неясен. Внутренняя зо
н а - з о н а  метаморфических и магматических пород. Во многих случа
ях, в том числе и в Аппалачах, не ясно, слагают ли эти породы фунда
мент, на котором залегаю т геосинклинальные осадки, или ж е  они 
представляют собой высокотемпературные метаморфические фации 
осадочного выполнения. Таким образом, эта граница геосинклинали 
теряется в магматическо-метаморфическом «тумане». Геологи, отно
сящие осадки Мексиканского залива к геосинклинальным, считают, 
что никакой другой границы не существует и что геосинклиналь была 
«открытой», имея с одной стороны континент, а с другой — океаничес
кий бассейн. Эти исследователи предпочитают не употреблять термина 
г е о с и н к л и н а л ь  для таких комплексов, а называют их г е о м и о -  
к л и н а л я м и  (если они ам агматические).

С этим вопросом связан и характер фундамента, на котором зале
гает осадочное заполнение. В краевой части кратона нормальные кра- 
тонные породы (в основном гранито-гнейсы) континентального или 
сиалпческого характера уходят под геосинклинальные серии. Посколь
ку о другом крае геосинклинали мало что известно, то и вопрос о по
верхности фундамецта неясен. Некоторые полагают, что она является 
поверхностью скорее океанической, чем континентальной коры. Осно
вание для этой точки зрения — большое количество офиолитового ма
териала, перемежающегося с осадками некоторых геосинклинальных 
разрезов. С другой стороны, характер самих осадков, в частности со
держание в них кварца, свидетельствует в пользу сиалического источ
ника сноса; это наблюдение не согласуется с предположением о вул
каническом или океаническом характере тектонической суши.

Н аибольш ая проблема связана с поисками современных аналогов- 
геосинклиналей и с многочисленными предположениями на эту тему. 
Грабау [28] полагал, что «в настоящее геологическое время не суще
ствует нормальных затопленных морем геосинклиналей». Большинство 
геологов придерживается теперь другого мнения, однако до достиже
ния единого мнения еще далеко.

Дитц [15] в поисках актуалистической модели геосинклинали при
шел к выводу, что такой модели соответствует континентальное под
ножие. Эта зона, в которой и в самом деле накапливается мощная 
толща осадков, в относительно стабильных районах характеризуется 
значительной шириной и огромной протяженностью. В качестве под
ходящего примера можно назвать «геосинклиналь» Мексиканского за
лива. Однако осадки в эту «геосинклиналь» привнесены с континента. 
Таким образом, они обладают «полярностью», обратной той, которую 
мы наблюдаем в древних геосинклинальных зонах.

Другие геологи в качестве современных геосинклиналей рассмат
ривают океанические троги, т. е. длинные, линейные, глубокие бороз
ды, обрамляющие многие островные дуги, а такж е некоторые конти
ненты. Однако, как  указываю т Ш оль и М арло [48], при отсутствии оле
денения типичным выполнением современного Тихоокеанского глубо
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ководного трога в  интервале времени от мезозоя до наших дней 
является весьма маломощный (около 500 м) слой осадков. В то же 
время многие эвгеосинклинали характеризуются огромной мощностью 
осадков, отложившихся за значительно более короткий отрезок вре
мени.

Некоторые считают, что «геосинклиналью» является весь океани
ческий бассейн; накопленные в нем осадки из-за спрединга морского 
дна и связанного с ним перемещением плит транспортируются к мо
бильным зонам, где они благодаря субдукции поглощаются краевой 
частью континента [24]. Эта модель имеет свои трудности, поскольку 
она не в состоянии объяснить отсутствие пелагических карбонатов в

Рис. 16-4. Схематический разрез, показы ваю щ ий главны е геотектонические элементы 
системы островная дуга — океанический ж елоб. Горизонтальны й м асш таб приблизите
лен. Соотнош ение горизонтального и вертикального м асш табов примерно 1 : 10. По 
Д иккинсону [14].
1 — задуговая область представляет собой внутриконтинентальны й надвиговы й пояс или м еж ду- 
■говый бассейн; 2 — м агм атическая ось; 3 — поднятия, террасы, склоны , уступы , троги ; 4 — зона 
резкого по груж ен ия  склона желоба; 5 — внутренний борт; 6 — турбидитовое наполнение желоба; 
7 — внешний склон, осложненны й нормальными сбросами; 8 — внешний свод; 9 — континентальная 
или океаническая кора; 10 — вулкано-плутонический ороген; I I  — осадочный покров на фундаменте 
■неопределенного происхож дения; 12 — зона субдукции ; 13 — офиолитовый разрез

эвгеосинклинальных разрезах. Если бы современные океаны были 
представительной моделью, то такие карбонаты должны были состав
лять  значительную часть общей мощности разреза, а это далеко не так.

Более поздние попытки решить этот вопрос с точки зрения текто
ники плит привели к другим моделям [14]. В дополнение к глубоковод
ным океаническим трогам предполагаются две другие зоны возможно
го осадконакопления. Одной из них является зона между океанической 
впадиной и связанной с ней островной дугой; вторая расположена по 
другую сторону островной дуги, между ней и континентом (рис. 16-4). 
Эти зоны могут насчитывать от 75 до 275 км в ширину и несколько сот 
километров в длину Мезозойская толща Грейт-Вэлли, сложенная тур- 
бидитами огромной мощности, по мнению Диккинсона [14], накапли
валась в бассейне, заключенном между океаническим трогом и ост
ровной дугой. Согласно этой модели, осадочное заполнение поступает 
либо с островной дуги (цепь вулканов), либо со срединного хребта 
в часть бассейна, расположенную между трогом и островной дутой. 
Со стороны же океана осадки поступать не могли. Кластические серии 
значительной мощности могли такж е накапливаться по другую сторону 
островной дуги, в ее тыловой части, т. е. в бассейне форланда. В качест
ве такого рода тыловой (по отношению к островной дуге) геосинклина
ли рассматривается обширный позднемезозойский бассейн центральной 
части Северо-Американского континента, располагавшийся между
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складчатым поясом Кордильер и западным краем палеозойской плат
формы и докембрийского щита.

В свете вышеизложенного современная геосинклиналь представля
ется весьма проблематичной структурой.

Интересующихся мы отсылаем к материалам недавнего симпозиу
ма по данной проблеме [17].

Орогенные осадки 
Флиш

К ак уже говорилось выше, существуют две главные фации осад
ков, связанных с геосинклинальными или мобильными зонами. Э т о — 
флишевая и молассовая фации.

Флишевая фация получила свое назначение из-за сходства с фли- 
шем Альп. Это наиболее характерный для альпинотипных орогенных 
зон комплекс осадков. Дж онс [30] дал ему название глинистой фа
ции, поскольку в нем преобладают глинистые сланцы, а Петтиджон 
называет его граувакковой фацией, поскольку характерные песчаники 
этого комплекса являются граувакками.

Флишевая фация характеризуется очень большой мощностью и 
преобладанием в разрезе глинистых пород. Этот комплекс сложен поч
ти нацело кластическими породами, однако на некоторых стадиях от
лагались такж е пластовые кремни и радиоляриты. Мощность этого 
комплекса феноменальна, она измеряется тысячами метров. Флишевое 
осадконакопление происходило непрерывно или почти непрерывно. 
Слоистость хорошо выражена, равномерна и ритмична (рис. 16-5). 
Основной материал — глинистые сланцы или алевритистые глинистые 
сланцы, равномерно чередующиеся с прослоями темных песчаников

(как правило, это граувакки), мощ 
ность которых колеблется от нес
кольких сантиметров до 1—2 м. Эти 
слои рассматриваются как ритмиты, 
а песчаники — как турбидиты. Гра
дационная слоистость встречается 
всегда; крупномасштабная слоис
тость не наблюдается, однако мо
жет присутствовать слоистость зна
ков ряби.

Песчаники грубозернисты или 
представляют собой микробрекчии, 
они содержат многочисленные об
ломки глинистых пород и, как ука
зывалось выше, не являются продук
тами обычных донных течений. По- 
видимому, они отраж аю т нечастые, 
в какой-то степени катастрофичес

кие вторжения донных турбидитовых потоков, порожденных оползнями. 
Такие потоки перемещают грубые осадки, первоначально отложенные 
в относительно мелководной зоне, в более глубоководную и спокойную 
обстановку. В некоторых флишевых толщах слои грубого хаотического 
материала часто содержат крупные эрратические блоки — отложения 
настоящих грязевых потоков и оползней.

Глинистые компоненты флишевой фации характеризуются медлен
ным осадконакоплением, которое периодически прерывалось почти
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мгновенным отложением песчаных пластов. Пропорция между глинис
тыми сланцами и песками может варьировать, однако обычно разрез 
в основном сложен глинистыми сланцами (табл. 16-2). Обычно соот
ношение глин и песков во флише такое же, как и в выносах современ
ных крупных рек. В среднем отложения дельты р. Миссисипи содержат 
29% песка и 71% ила (алеврит плюс глина). К ак  показано в табл.
16-2, в среднем для различных разрезов соотношение пески — глины 
составляет 31 : 64.

Т а б л и ц а  16-2
Содержание типов пород во флишевых фациях, %

Компоненты Д Б В» г Д Е

Песчаники 42 17 32 27 39 31
Глинистые сланцы 58* 66 61 73 59 64
Известняки Сл. 17 — Сл. 1— 2 4
К онгломераты 1 — — — Сл.

* В клю чая песчанистые глинистые сланцы.
**  В клю чая 7% алевролитов.
А  — верхний мел (Ч и ко ), Калиф орния [57].
Б — карбон, бассейн А надарко, Оклахома [7].
В — карбон (С тэнли), А рканзас — О клахом а [7].
Г — третичные отлож ения северной части Суматры.
Д  — меловые отлож ения, ю ж н ая  Калиф орния [8].
Е — средний состав разрезов от А до Д.

Необходимо отметить, что, за  исключением конкреций в алевро- 
литовых прослоях, карбонаты, как правило, в разрезе отсутствуют. Тем 
це менее для некоторых разрезов отмечалось наличие градационных 
слоев известняков, интерпретируемое как результат внедрения мутье- 
вых потоков, несущих карбонатный материал.

Некоторые флишевые толщи, такие, как, например, формация 
Грейт-Вэлли в Калифорнии, не содерж ат вулканогенного материала. 
Другие, в частности францисканские отложения того ж е региона, тес
но связаны с подушечными лавами, обычно метаморфизованными до 
зеленокаменной стадии; такая  ассоциация давно уже признана типич
ной для Альпийской зоны [58]. Эти лавы основного состава, по-види
мому, отражают подводные излияния, происходившие одновременно с 
осадконакоплением. С ними такж е тесн,о связаны отложенные под во
дой туфы основного состава, переходящие в грубые граувакки, с кото
рыми они имеют внешнее сходство.

Некоторые флишевые толщи характеризуются оползневой слоис
тостью, конволютной складчатостью и внедрениями граувакковых д а 
ек и силлов.

Происхождение флишевой фации с ее ритмическим чередованием 
глинистых сланцев и градационных граувакк долгое время понималось 
деверно. Грубая зернистость граувакк и обычное отсутствие ископае
мых остатков или присутствие в некоторых случаях растительных ос
татков послужили для некоторых исследователей поводом считать эти 
отложения мелководными или д аж е  континентальными осадками. 
Другие, напротив, относили их к глубоководной морской обстановке на 
том основании, что они характеризуются равномерностью слоев, от
сутствием косой слоистости и часто встречающимися радиоляритами.
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Присутствие в некоторых разрезах радиоляриевых кремнистых сланцев, 
а в других граптолитов не оставляет сомнения в морском происхожде
нии флишевой фации. Обычное отсутствие бентосной фауны, за исклю
чением мягкотелых илоядных форм, тонкие равномернослоистые пес
чаные пропластки, отсутствие крупномасштабной косой слоистости 
или выклинивающейся линзообразной слоистости, каналы вреза и за
полнения — все это свидетельствует о глубоководных условиях. Наи
более веское доказательство глубоководное™ зоны накопления флише
вой фации — присутствие в некоторых турбидитовых толщах глубоко
водных фораминифер. Механизмом мутьевого потока легко объясняется 
и градационное строение грубозернистых граувакк, и присутствие столь 
грубого материала в глубоководной обстановке, и наличие в нем мел
ководной микрофауны.

Поскольку флишевая фация слагает исключительно мощные и 
интенсивно дислоцированные толщи, она является продуктом геосин- 
клинального осадконакопления. Она накапливается очень быстро и не
прерывно в сравнительно глубоводной (более 1000 м) морской обста
новке. Структурная и минералогическая незрелость этих осадков сви
детельствует о том, что они содержат продукты разрушения высоко
приподнятых участков суши. Исходным материалом этих осадков 
были как слабометаморфизованные, так и кристаллические породы, а 
возможно, и ранее отложенные осадки той ж е геосинклинали.

Флишевая фация имеет очень широкое распространение, поэтому 
в геологической литературе содержится много хороших ее описаний. 
Основные характеристики флиша обобщены Суйковским [54], Дзулин- 
ским и Смитом [18],, Дзулинским и Уолтоном [19]. Флишевыми тол
щами сложены многие разрезы архея в пределах Канадского щита 
[45, 16, 61, 29], многие формации верхнего докембрия (сланцы Тай
лер, Мпчигамме и Томсон) в районе оз. Верхнего [42]. Отличными 
примерами флишевой фации являются ордовикская формация Мартин- 
сбург в Центральных Аппалачах [39] и породы того ж е  возраста в 
районе р. Святого Лавредтия, в Квебеке [22]. Та же фация развита и 
в верхнепалеозойских разрезах  в горах Уошито, в штатах Арканзас и 
Оклахома [7, 10] и в Маратонском бассейне Техаса [39]. Типичным 
флишем являются такж е верхнепалеозойские отложения Каледонской 
геосинклинали в Великобритании, в особенности в Уэльсе [67], Армо
риканской геосинклинали в Англии и Уэльсе, а такж е в Гарце (ГДР) 
и Среднерейнском бассейне в Ф РГ [23, 38]. Эта фация встречается и 
в мезозойской формации Грейт-Вэлли в Калифорнии [44]. Она уста
новлена на Аляске и в Гималаях [59], на К авказе  [60] и в Карпатах 
[20], в Съерра-М адре Ориентале (здесь это эоценовая формация Чи- 
контопек) и в Чилийских Андах [53]. Нет никакого сомнения, в том 
что эта фация присутствует в любой альпинотипной зоне мира.

Не все турбидитовые разрезы, однако, являются истиндым фли
шем. Турбидитовый механизм проявляется д аж е  в озерах и в придель- 
товых районах. Таким образом, не следует полагать, что лю бая града
ционная слоистость неизбежно свидетельствует о флишевом осадкона- 
коплении.

Моласса
Другими фациями, связанными с орогенными поднятиями, явля

ются молассовые. Типичная моласса представлена мощной пластичес
кой толщей третичного возраста, установленной в Швейцарских Аль
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пах и в Альпийском форланде южных районов ФРГ. Молассами всю
ду называют породы, сходные по составу и соотношению с альпино- 
тнпными складчатыми сооружениями [64].

Молассовая ассоциация сложена в основном песчаниками и глинис
тыми сланцами. Обычно она грубее по составу, чем флиш, и содержит 
много конгломератов. Вблизи от источника сноса она, как  и флиш, 
может иметь мощность до 1000 м. В пределах непосредственно орогени- 
ческой зоны она наиболее мощна и сильно дислоцирована. Наиболее 
удаленные от источника сноса разрезы характеризуются меньшей мощ
ностью. Моласса может покрывать кратонные платформы далеко за 
пределами орогенного пояса.

Пески и глины молассы — незрелые продукты денудации. Пески 
представлены литоидными песчаниками, местами — протокварцитами 
(сублитаренитами). Глинистые сланцы являются алевритистыми и слю
дистыми; окраска их меняется от серой до красной. В более темных 
глинах часто встречаются глинистые железняковые конкреции, сеп
тарии и растительные остатки. Более дистальные молассы могут со
держать угли с подстилающими их глинистыми продластками; здесь 
могут присутствовать маломощные желваковые пресноводные извест
няки. С дистальной молассой могут перемежаться выклинивающиеся 
ей навстречу маломощные пропластки морских глинистых сланцев и 
известняков.

Более проксимальные разрезы молассы обычно образуют циклы 
с уменьшением зернистости вверх по разрезу (рис. 16-6). Нижняя, 
песчаная, а возможно конгломератовая, пачка цикла имеет изрезанное 
основание. Вверх по разрезу она переходит в алевролиты и глины. 
Последние обычно окрашены в красный цвет. Молассовые циклы опи
саны Берсье [4, 5] и Фюхтбауэром [26]. В угленосной молассе такие 
циклы включают в себя угли и подстилающие их глинистые пропласт
ки, а в некоторых случаях — и морские известняки. Последние пред
ставляют собой «циклотемы» Уэллера и др. [66, 63], рис. 16-7.

В некоторых молассовых разрезах кластические отложения, осо
бенно аргиллиты, имеют красную окраску. Красный цвет и глинистые 
конгломераты (с обломками аргиллитов в песчаном матриксе) указы 
вают на окисление и обезвоживание, а следовательно, на осадконакоп
ление в субаэральных условиях.

Таким образом, молассовая ассоциация не является исключитель
но континентальной или исключительно морской, а скорее и той и дру
гой вместе; это ассоциация осадков, образовавшихся в различных ло 
кальных обстановках, включая пляж, нижний пляж (предпляжевую 
зону), заливаемую приливом лагуну, аллювиальную, отчасти дельто
вую, отчасти пойменную зону вместе с ее старицами и болотами, отчас
ти аллювиальные конусы выноса. Короче говоря, зона молассового 
осадконакопления — дельтовая прибрежная равнина и ее продолжение 
в глубь континента вплоть до горного фронта (см. рис. 14-14).

Осадки, поступающие в эту область, распределяются по различным 
локальным обстановкам и дифференцируются по структуре (а следова
тельно, по химическому и минералогическому составу) в соответствии с 
энергией потока в каждой локальной ситуации. В более проксимальных 
условиях накапливаются грубые галечники конусов выноса. В менее 
проксимальных — эти осадки составляют аллювиальные циклы с умень
шением зернистости вверх по разрезу. По мере удаления от источника 
сноса они переходят в прибрежные отложения мелководной дельты и 
междельтовые осадки лагун и пляжей. Незрелые флювиальные пески
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в прибрежной зоне могут становиться более зрелыми как в структур
ном, так и в минералогическом отношении.

Обычно береговая линия со временем смещается в сторону моря 
так, что осадки молассового типа, наступая, перекрывают прибрежно
морские отложения и замещают их. В общем, моласса представляет 
собой обширный шлейф перемещенного элювия недавно поднявшихся 
горных цепей. Уже закончена флишевая эпоха; недавно отложенные

Рис. ]6~6. Молассовые циклы с уменьше
нием зернистости вверх по разрезу в девон
ской формации Катскилл близ Гаррисберга, 
Пенсильвания.
В ы с т у п а ю щ и е  п л а с т ы  п р е д с т а в л е н ы  г р у б ы м и  п е с 
ч а н и к а м и ;  п л а с т ы ,  о б р а з у ю щ и е  н и ш е о б р а з н ы е  
у г л у б л е н и я ,  с л о ж е н ы  т е м н о - к р а с н ы м и  а л ев р и т и -  
ст ы м и  а р г и л л и т а м и

Рис. 16-7. Ц иклотемные осадки. По Уонлес- 
су [1931].
/ — глинистые сланцы; 2 — известковистые глини
стые сланцы; 3 — песчанистые глинистые сланцы; 
4 — углистые глинистые сланцы; 5 —  известняки; 
6 — уголь; 7 — глины; 8 — песчаники. 
а — угольный пласт № 1; б — песчаник Бериа- 
дотт; в — известняк Сихорн; г — песчаник Иза
бель; д  — угольный пласт № 2 ; е — глинистые 
сланцы Френсис-Крик; ж — пачка Оук-Грейв; з — 
глинистые сланцы Пьюрингтон; w — песчаник Пле
зант-Вью; к  —  угольный пласт № 4; л  — уголь
ный пласт № 5; м — известняк Сант-Дэвид; к — 
.глинистые сланцы Кантон; о — песчаник Куба
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осадки испытали интенсивные деформации и выведены на поверхность 
процессами эрозии; поэтому моласса представлена в основном переот- 
ложенными осадками и содержит обломки осадочных или слабомета- 
морфизованных пород. Образовавшиеся скопления имеют максималь
ную мощность в непосредственной близости от вновь образовавшихся 
горных цепей и распределены в собственном бассейне — так называе
мом бассейне форланда или молассовом бассейне. Осадки, наиболее
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приближенные к горному фронту, могут быть сами вовлечены в про
должающиеся орогенические движения и деформированы ими. Наибо
лее удаленная часть м о л ассы , перекрывающая кратон, остается 
недеформированной.

Наиболее известным примером молассы является Альпийская мо
ласса. Ее отложения в южной части Ф РГ тщательно описаны Фюхт- 
бауэром [26], а на Швейцарской равнине — Берсье [4, 5]. Сопостави
мая по возрасту моласса прослежена в Карпатах. Молассой является 
и девонско-миссисипская толща в Аппалачах. Известны описания де
вонской молассовой формации Катскилл [1] и наиболее характерных 
черт связанных с ней формаций М ауч-Чанк (миссисипий) и Поттсвилл 
(пенсильваний) [41]. Молассовые разрезы хорошо изучены такж е в 
Колумбийских Андах.

Некоторые осадочные комплексы, по структуре, составу и органи
зации близко напоминающие молассу, тем не менее не являются насто
ящей молассой. Грабеновые или полуграбеновые бассейны, образовав
шиеся в кратонах, выполнены молассоподобным материалом. Примером 
этому служ ат триасовая серия Н ью арк и докембрийская обломочная 
формация Кевинаван в районе оз. Верхнего. Эти отложения отличают
ся от истинной молассы только своим тектоническим положением. Они 
никак не связаны и не ассоциируют с каким-либо флишем; они не вов
лечены в альпинотипную складчатость, а лишь нарушены сбросами и 
наклонены в результате блоковых движений. Их сходство с молассой 
ограничивается тем, что они представлены в основном грубыми немор
скими обломочными породами и связаны с расчлененным рельефом.

Дофлишевые фации
Менее значительным компонентом некоторых геосинклинальных 

осадочных комплексов является маломощная серия, которая в ряде 
случаев предшествует флишу. Эта серия, представленная в основном 
черными глинами, но включающая такж е кремнистые сланцы и радио
ляриты, отраж ает долгий период очень медленной седиментации, пред
шествовавшей быстрому накоплению поступающих в бассейн флишевых 
осадков. Эта ассоциация представляет собой осадки глубоководного 
о т м и р а ю щ е г о  б а с с е й н а .

Некоторые особенности этой ассоциации были описаны Обуэном 
[2]. Она включает в себя полосчатые кремнистые сланцы — радиоля
риты и радиоляриевые яшмы. В некоторых случаях они ассоциируют 
с офиолитами или зеленокаменными породами; в других — с кремнис
тыми известняками. Красные желваковые известняки ammonitico rosso 
характеризуют так называемую генеративную стадию геосинклинали. 
Обилие аммонитов — настоящие слои ракушника — свидетельствует о 
чрезвычайно медленном осадконакоплении. По наблюдениям Петти- 
джона, черные глинистые сланцы являются наиболее типичными осад
ками «отмирающего бассейна». В некоторых разрезах  черных глинис
тых сланцев может присутствовать кремень — либо в рассеянном сос
тоянии, в виде желваков, либо, что более характерно, в виде тонких 
пропластков, чередующихся с черными глинистыми сланцами. С неко
торыми черными глинистыми сланцами тесно связаны другие осадки 
резко восстановительной среды, такие, как осадочные сульфиды ж еле
за и сидерит.

Эвксинные осадки наиболее часто встречаются над карбонатно-ор- 
токварцитовой ассоциацией и под типичными граувакко-глинистыми 
флишевыми фациями. Их присутствие, возможно, отраж ает переход от
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мелководных карбонатных осадков открытого моря и песков, снесенных 
с кратона, к поступлению осадков, образовавшихся из-за разрушения 
островных дуг или других барьеров. Н ачальная  стадия образования 
барьера обусловливает частичную изоляцию определенных участков 
осадконакопления и ограничивает или полностью исключает циркуля
цию. Это приводит к установлению застойного режима донных вод и 
к отложению черных глин. Прекращение доступа осадков как  со сторо
ны форланда кратона, так и с барьерной зоны ведет к отмиранию бас
сейна.

Геосинклинальный цикл
Осадки начальной стадии мобильной зоны могут резко отличаться 

от осадков, которые накапливаются вслед за ними. Наблюдения в раз
личных регионах послужили основанием для создания концепции гео- 
синклинального цикла. Одним из первых, кто ее сформулировал и вы
делил несколько фаций, закономерно следующих друг за другом, был 
Бертранд [6]. По его мнению, нормальная последовательность пород 
геосннклинального пояса такова: гнейсовые фации (породы фундамен

та или более древние); глинистый 
флиш (мощные глинистые фации, 
накапливающиеся в осевой части 
геосинклинали и состоящие из 
обломков более древних пород); 
грубый флиш (включая « д и к и й  
ф л и ш » ) ,  т. е. пограничные скоп
ления продуктов разрушения и 
переработки более древних пород 
геосинклинали по мере их возды- 
мания; гравелиты и грубозернис
тые песчаники или фации Редг- 
рит, отложенные у подножия гор 
вслед за горообразованием. Д ан
ная концепция, очевидно, в ос
новном явно базировалась на ре
зультатах изучения истории Аль
пийской геосинклинали. Однако 
Бертранд отмечал, что такая  по
следовательность фаций повто
ряется и в других геосинклиналь
ных зонах, в другие периоды.

Крынин [32, 33, 35] попытался применить генерализованную кон
цепцию Бертрана к Аппалачской геосинклинали (рис. 16-8). Он вы
делил три тектонические стадии. Стадия пенепленизации (или ранне- 
геосинклинальная стадия) характеризуется отложением ортокварцитов 
и карбонатов первого цикла на выровненную поверхность, испытываю
щую периодические колебания. Собственно геосинклинальной стадии 
свойственно троговое осадконакопление, прерываемое формированием 
краевых поднятий и последующим перемещением ранее отложенных 
осадков в центральную часть трога, после их слабого метаморфизма. 
Постгеосинклинальная стадия и общий подъем, обычно сопровождае
мый разрывными дислокациями, наступают после складчатости и внед
рения геосинклинальных интрузий и характеризуются аркозовым со
ставом осадков.

Пригодность этой генерализованной концепции ставилась под сом

Рис. 16-8. Генерализованны й тектонический 
цикл и главны е осадочные фации. По [35] 
с больш ими изменениями
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нение [31]. Однако совершенно очевидно, что в природе существуют 
периодически повторяющиеся генетически родственные ассоциации оса
дочных пород и что во многих случаях они следуют одна за другой в 
определенной закономерной последовательности. Т акая  упорядоченная 
последовательность многократно повторялась в докембрии и в более 
поздних геологических эпохах, что является существенным аргументом 
в пользу концепции геосинклинального цикла. Эта концепция, кратко 
обобщенная в табл. 16-3, наиболее полно была разработана Обуэном 
[2] в основном на базе его исследований в Хелленидах. Эволюция гео
синклинали, по Обуэну, значительно сложнее, поскольку она охватывает 
историю развития двух параллельных трогов, разделенных срединной 
геоантиклиналью (см. рис. 16-3). История этих трогов была несколько

Т а б л и ц а  16-3

Главные тектонические циклы и связанные с ними осадки

Стадии Условия осадконакопления

Кратонны е условия; накопление снесенных со щ ита ортокварцитов и 
карбонатов в пределах затопленного кратона или вдоль границы к р а 
тона с геосинклиналью . Более дистальны е участки геосинклинали пред
ставляю т собой «отмерш ие бассейны», куда осадки либо не поступают, 
либо поступаю т в ограниченном количестве
С лабое возды м ание в геосинклинали и подъем геоантиклинального 
хребта; накопление кремнисты х сланцев, слоистых сидеритов, пирита, 
черных глинистых сланцев и фосфоритов в бассейне, ограниченном 
донным порогом (эвксинные фации)

3 М ощ ное возды м ание геоантиклинального хребта и островны х дуг с ин 
тенсивным поступлением кластического м атериала (флиш ) с увеличе
нием зернистости вверх по разрезу ; подводны е эф ф узивы  и туфы

4 Заверш ение заполнения трога; переход к неморской стадии 
П аралическая  седим ентация (м о л асса); условия вначале восстанови
тельные, (осадки дельт и болот), а затем  — окислительные (аллю вии) 
Д еф орм ация и подъем

различной. Внутренний, или эвгеосинклинальный, трог формируется 
первым и заполняется флишем, в котором содержатся вулканогенные 
породы. Внешний (миогеосинклинальный) трог образуется на более 
поздней стадии и заполняется невулканическим флишем. Деформации 
начинаются в первом троге и по мере осадконакопления охватывают 
и второй. Вслед за воздыманием отложенных осадков формируется 
передовой прогиб, заполняемый грубой молассой.

А. Е. Энгель и К. Г. Энгель [21] высказали предположение о том, 
что «постулируемые в последнее время тектонические условия седимен
тации являются столь суровыми, что только немногие осадочные серии 
способны в них уцелеть». В самом деле, слишком мало разрезов было 
надлежащим образом проанализировано для того, чтобы считать обоб
щение надежным. Наши представления определяются главным образом 
данными изучения Альпийских и Аппалачских геосинклинальных р аз
резов. Проблема еще более осложняется из-за нашей неспособности 
прийти к соглашению относительно -определения геосинклинали и, что 
еще важнее, из-за неудач при попытках идентифицировать современ
ный аналог геосинклинали. Некоторые разрезы, хотя их и называют 
геосинклинальными, как, например, разрез так называемой «геосин
клинали Мексиканского залива», относятся к другой модели и, по-ви
димому, вообще не должны называться геосинклинальными.
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Геосинклинали и тектоника плит
Концепция тектоники плит вновь поставила вопрос о связи седимен

тации с тектоникой в целом; этот вопрос был предметом дискуссии на 
симпозиуме в Мэдисоне, штат Висконсин, осенью 1972 г. [17]. Соглас
но теории плит, мобильный пояс зона столкновения двух плит земной 
коры. В такой зоне образуется глубокий линейный желоб, в котором 
накапливаются осадки. Природа таких «геосинклиналей» пока еще 
неясна, так же как неясны характер выполняющих их осадков, источ
ники сноса этих осадков и история их седиментации в смысле после
довательности накопления фаций, если таковая существует. Предпри
нимались попытки изучить эти вопросы и сформулировать ответы на 
них [13, 17]. Вкратце речь идет о том, что мы имеем дело с несколь
кими бассейнами, которые включают в себя желоб или крупную бороз
ду, образовавшуюся вследствие погружения океанической плиты под 
континентальную; один или несколько меньших желобов, расположен
ных в зоне между главной бороздой и сформировавшейся на континен
тальной плите вулканической дугой, а такж е тыловой бассейн дуги, 
или трог, сформировавшийся между вулканической дугой и внутренней 
кратонной областью континента.

Эта общая модель такж е порождает некоторые вопросы, требую
щие дальнейшего изучения. Не выявлен окончательно источник сноса 
осадочного наполнения этих нескольких бассейнов. Наиболее очевид
ный источник сноса — вулканическая дуга, которая, будучи приподня
та, может подвергаться эрозии. В самом деле, одним из главных ком
понентов некоторых геосинклинальных разрезов является вулканичес
кий материал. Однако для других геосинклинальных разрезов, состав
ляющих, видимо, большинство, это нехарактерно; объем и характер 
осадков этих бассейнов свидетельствуют о поступлении в них большо
го количества сиалического материала с суши. Цепи вулканических 
островов неспособны поставлять материал подобного состава и в та
ких количествах. Более того, данные о палеотечениях исключают заду- 
говую (васкагс) кратонную область как  возможный источник сноса. 
Таким образом, участки суши, служащие источником сноса, должны 
находиться по другую сторону вулканической дуги и состоять из сиа- 
лических континентальных пород. В самом деле, д аж е  на Тихоокеан
ском побережье США, которое становится чем-то вроде модели для 
гипотезы тектоники плит, установлены свидетельства сиалического ис
точника сноса, располагавшегося к западу от современной береговой 
линии. Эта аномалия пока еще не получила надлежащ его объяснения. 
С П И С О К  Л И Т Е Р А Т У РЫ

1. A llen , J. R. L., and  Friend, P. F., 1968, D eposition  of th e  C a tsk ill facies, A ppala
ch ian  region: Geol. Soc. Am er. Spec. P a p e r 106, pp. 21— 74.

2. A ubouin , J., 1965, G eosynclines: D evelopm ents in geo tecton ics , v. 1, A m sterdam , 
E lsevier, 335 pp.

3. B ailey, E. B., 1930, N ew  lig h t on  sed im en ta tio n  and  tecton ics: Geol. M ag., v. 67, 
pp. 77—92.

4. B ailey, E. B., 1936, S ed im en ta tio n  in re la tio n  to tec ton ics: Bull. Geol. Soc. Amer., 
v. 47, pp. 1713— 1726.

5. B ersier, A ., 1948, Les sed im en ta tio n s , rh y th m iq u es sy n o ro g en iq u es d an s i’avant- 
fosse m o lassique  alp ine: 18th In tern . Geol. C ongr. L ondon, pt. 4, sec. C., pp. 83—93.

6. Bersier, A ., 1959, Sequences d e tritiq u es e t d iv ag a tio n s  fluv ia les: E clogae Geol. 
H elvetiae, v. 51, pp. 854—893.

6a. B ertrand , М., 1897, S tru c tu re  des a lpes fran ca ises  e t recu rrence  de certa in  facies 
sed im en taires: C om ptes R endus, C ongr. In t. Geol., 6 th  Sess., 1894, pp. 163— 177.

7. B okm an , J., 1953, L ith o lo g y  and  p e tro lo g y  of th e  S tan ley  and Jack fo rk  form a
tions: Jour. Geol., v. 61, pp. 152— 170.

732



8. B rig g s, L. I., Jr., 1953, G eology of the O rtig a li ta  P eak  Q u ad ran g le , C alifo rn ia: 
C alifo rn ia  Div. M ines Bull. 167, 61 pp.

9. Cady, W. AL, 1950, C lassifica tio n  of geo tecton ic  e lem ents: T rans. Amer. Geo- 
pliys. U nion , v. 31, pp. 780—785.

10. Cline, L. М ., 1970, S ed im en tary  fea tu res  of L ate  P a leozo ic  flysch, O uachita  
M ountains, O klahom a: Geol. A ssoc. C an ad a  Spec. P a p e r 7, pp. 85— 101.

11. Dana, J. D., 1873, O n som e re su lts  of the  e a r th ’s c o n trac tio n  from  cooling , 
includ ing  a d iscussion  of the  o rig in  of m o u n ta in s  and the  n a tu re  of the  e a r th ’s in terio r: 
Amer. Jour. Sci., v. 5, pp. 423—443; v. 6, pp. 6— 14, 104— 115, 161 — 171.

12. D apples, E. C., K rum bein , W. C., and  S lo ss , L. L., 1948, Tectonic con tro l of 
lithologic  asso c ia tions: Bull. Am er. Assoc. P e tro l. Geol., v. 32, pp. 1936— 1937.

13. D ickinson , W. R ., 1970, T ectonic s e ttin g  and sed im en tary  p e tro lo g y  of the G reat 
Valley sequence (a b s tr .) :  Geol. Soc. Am er. P ro g . 2, 86 pp.

14. D ickinson, W. R., 1971, C lastic  sed im en ta ry  sequences deposited  in  shelf, slope, 
and [rough se ttin g s  betw een m ag m atic  a rcs  an d  asso c iated  trenches: P ac ific  Geol., v. 3, 
pp. 15—30.

15. D ietz, R. S., 1963, C o llap sin g  co n tin en ta l rises — an a c tu a lis tic  concep t of geo- 
synclines and m o u n ta in  bu ild ing : Jou r. Geol., v. 71, pp. 314— 333.

16. D onaldson , J. A ., and  Jackson , G. D., 1965, A rchaean  sed im en tary  rocks of 
N orth S p irit Lake area , n o rth w este rn  O n ta rio : C anad . Jou r. E a rth  Sci., v. 2, pp. 622—647.

17. D oit, R. H., Jr., a n d  Shaver, R. H., eds., 1974, M odern  and  anc ien t g eosynclinal 
sed im en tation : Soc. Econ. P a le o n t. M in. Spec. Publ. 19, 400 pp.

18. D zu lyn sk i, S., and  S m ith , A . J., 1964, F lysch  facies: A nn. Soc. Geol. P o logne , 
v. 34, pp. 245— 266.

19. D zu lyn sk i, S ., and  W alton, E. K-, 1965, S ed im en tary  fea tu re  of flysch and grev- 
w ackes: A m sterdam , E lsevier, 300 pp.

20. D zu lyn sk i, S ., K sia zk iew icz, М., and  K uenen, Ph. H., 1959, T urb id ites in flysch 
o f  the Po lish  C a rp a th ian  M o un ta ins: B ull. Geol. Soc. Am er., v. 70, pp. 1089— 1118.

21. E ngel, A . E. J., and  E n g el, C. G., 1953, G renville  Series in the  n o rth w est A d i
ro n d ack  M o u n ta in s , N ew  York: Bull. Geol. Soc. Am er., v. 64, pp. 1013— 1097.

22. E nos, P., 1969, A natom y of a flysch: Jou r. Sed. P e tro lo g y , v. 39, pp. 680—723.
23. Fiege, K-, 1937, U n te rsu ch u n g en  fiber zyklische S ed im en ta tio n  geosy n k lin a le r 

und ep ik o n in en ta le r R aum e: P reu ss , Geol. L an d esan st. Abh. N eue Folge, v. 177, 218 pp.
24. Fischer, A ., 1974, The odd rocks of m o u n ta in  belts, in M odern  and  anc ien t geo- 

sy n c lin a l sed im en ta tio n  (D ott, R. H., Jr., and  Shaver, A. H., ed s .): Soc. Econ. P a leo n t. 
M in. Spec. Publ. 19 (in p re ss) .

25. Fischer, G., 1933, Die P e tro g rap h ie  der G rauw acken: Jah rb . P reu ss . Geol. L a n 
d esan st., v. 54, pp. 320—343.

26. Fiichtbauer, H ans, 1957, D ie S a n d ste in e  in  der M olasse  no rd lich  der A lpen: 
Geol. R undschau , v. 56, pp. 266—300.

27. G illuly, J., Reed, J. C., Jr., a n d  C ady, W. М ., 1970, S e d im en ta ry  vo lum es and 
th e ir  sign ificance: Bull. Geol. Soc. Am er. v. 81, pp. 353—376.

28. Grabau, A. W., 1944, The w orld  w e live in: T aiw an , Geol. Soc. C hina, 229 pp.
29. H enderson , J. B ., 1972, S ed im en to lo g y  of A rchean  tu rb id ite s  of Yellow knife, 

N o rth w e st T errito ries: C anad . Jou r. E a rth  Sci., v. 9, pp. 882—902.
30. Jones, О. Т., 1938, O n the  ev o lu tion  of a geosyncline: Proc. Geol. Soc. London, 

v . 94, pp. Ix—CX.
31. K ay, М., 1951, N o rth  A m erican geosynclines: Geol. Soc. Am er. M em. 48, 

143 pp.
32. K rynine, P. D., 1941, D iffe ren tia tio n  of sed im en ts d u rin g  th e  life h is to ry  of 

a  lan d m ass  (a b s tr .) :  Bull. Geol. Soc. Am er., v. 52, 1915 pp.
33. K ryn ine, P. D., 1942, D ifferen tia l sed im en ta tio n  and  its  p ro d u c ts  d u rin g  one

•complete geo sy n c lin al cycle: An. C ongr. P an a m e ric a n o  Ing . M inas Geol. S a n tia g o , Chile, 
pp . 536—561.

34. K ryn ine, P. D., 1943, D iastro p h ism  and  the  ev o lu tion  of se d im en ta ry  rocks: 
P e n n sy lv a n ia  M in. Ind. Tech. P a p e r  84-A.

35. K rynine, P. D., 1945, S ed im en ts and  th e  sea rch  for oil: P ro d u ce rs  M onthly , 
v. 9, pp. 17—22.

36. K ryn ine, P. D., 1950, P e tro lo g y , s tra tig ra p h y , and  o rig in  of th e  T riass ic  se d i
m e n ta ry  rocks of C onnecticu t: B ull. C o n necticu t S ta te  Geol. N at. H ist. Surv . 73, 247 pp.

37. K uenen, Ph. H., 1959, La to p o g rap h ie  e t la geo log ie  des p ro fo n d eu rs oceanique: 
Coll. In t. C ent. N at. Rech. Sci., v. 83, pp. 157— 163.

38. K uenen, Ph. H ., a n d  S a nders, J. E., 1956, S ed im en ta tio n  phenom ena in Kulm
and  F lozleeres g rayw ackes, S au e rlan d  and O berharz , G erm any: Am er. Jo u r. Sci., v. 254,
pp . 649—671.

733



39. M cB ride, E. F., 1962, F lysch  and  asso c ia ted  beds of th e  M a rtin sb u rg  F o rm a tio n  
(O rd o v ic ian ), c en tra l A ppalach ians: Jo u r. Sed. P e tro lo g y , v. 31, pp. 39— 91.

40. M cB ride, E. F., 1966, S ed im en tary  p e tro lo g y  and  h isto ry  of the  H aym ond  F o rm a
tion  (P e n n sy lv a n ia ) , M ara th o n  B asin , T exas: B ur. Econ. Geol. U niv. T exas, Rept. Inv. 
57, 101 pp.

41. M eckel, L. D., 1970, P a leozo ic  a llu v ia l d eposition  in  the  c en tra l A p p a lach ian s —
a sum m ary , in  S tu d ies  of A ppa lach ian  geo lo g y  (F isher, G. W , P e ttijo h n , F. J., Reed, J. C.,.
Jr., and  W eaver, K. N.. ed s.): New York, W iley -ln terscience , pp. 49— 68.

42. M orey, G. B., and  O jakangas, R. W., 1970, S ed im en to lo g y  of the  M iddle  P re 
cam b rian  T hom son F o rm atio n : M in n eso ta  Geol. Surv ., R ept. Inv . 13, 32 pp.

43. M oss, R. G., 1936, B uried  p re-C am brian  su rface  in th e  U n ited  S ta te s : Bull. Geol. 
Soc. Amer., v. 47, pp. 935—966.

44. O jakangas, R. W., 1968, C re taceous sed im en ta tio n , S ac ram en to  V alley , C a lifo r
nia: Bull. Geol. Soc. A m er., v. 79, pp. 973— 1008.

45. P ettijo h n , F. J., 1943, A rchean  sed im en ta tio n : Bull. Geol. Soc. Am er., v. 54,. 
pp. 925—972.

46. P otter, P. E., and  P ryor, W. A ., 1961, D ispersa l c en te rs  of P a leozo ic  and  la te r 
e lastics  of the  upper M ississipp i V alley  and ad ja ce n t a rea s: Bull. Geol. Soc. Am er., v. 72, 
pp. 1195— 1250.

47. R einem und , J. A ., 1955, G eology  of th e  Deep R iver coal field of N orth  C a ro li
na: U. S. Geol. Surv . P rof. P a p e r 246, 159 pp.

48. Scholl, D. W., a n d  M arlow , M . S., 1974, The sed im en tary  sequence in m odern:
Pacific  trenches and  the  ap p a re n t ra rity  of sim ila r sequences in deform ed circum -P acific
eu g eusynclines, in M odern  and ancien t geo sy n c lin al sed im en ta tio n  (D ott, R. H., J r . ,  
and  Shaver, R. FI., ed s.): Soc. Econ. P a leo n t. M in. Spec. Pub l. 19 (in  p re ss) .

49. Schuchert, C., 1923, S ites  and  n a tu re  of th e  N orth  A m erican  geosynclines: B ull, 
Geol. Soc. Am er., v. 34, pp. 151— 229,

50. Schw ab, F. L., 1969a, Cyclic geo sy n c lin al sed im en ta tio n : a p e tro g rap h ic  ev a 
luation : Jour. Sed. P e tro l., v. 39, pp. 1325— 1343.

51. Schw ab, F. L., 1969b. G eosynclines: w h a t co n trib u tio n  to  the crust? : Jour. Sed , 
P e tro l,  v. 39, pp. 150— 158.

52. Schw ab, F. L ,  1971, G eosynclina l co m positions and  th e  new  g lobal tectonics: 
Jour. Sed. P e tro lo g y , v. 41, pp. 928—938.

53. S c o tt, К ■ М., 1966, Sed im en to lo g y  and d isp e rsa l p a tte rn  of a C re taceous flysch: 
sequence: Bull. Am er. Assoc. P e tro l. G e o l, v. 50, pp. 72— 107.

54. S u jko w sk i, Zb. L ,  1957, F lysch  sed im en ta tio n : Bull. Geol. Soc. A m e r, v. 68,. 
pp. 543—554. •

55. Tercier, J., 1939, D epots m arin s  ac tuels et se ries  geologique: E clogae  G eol,
H elvetiae, v. 32, pp. 47— 100.

56. Tercier, 7 ,  1947, Le flysch d a n s  la sed im en ta tio n  A lpine: E clogae  Geol. H elve
tiae, v. 4, 163 pp.

57. Trask, P. D., and  H am m er, H. E., 1934, P re lim in a ry  s tu d y  of sou rce  beds in 
la te  M esozoic rocks on w est side  of S ac ram en to  V alley, C a lifo rn ia : Bull. Am er. Assoc. 
Pe tro l. G eolog ists, v. 18, pp. 1346— 1374.

58. Tyrrell, G. W., 1933, G reen sto n es and g reyw ackes: C om ptes R endus Reunion
In t., E tude  P recam b rian , pp. 24—26.

59. Valdiya, K. S ., 1970, S im la s la te s: the  P recam b rian  flysch of the  lesser H im a
laya, its tu rb id ites , sed im en tary  s tru c tu re s  and  p a leo cu rren ts: Bull. Geol. Soc. A m er,.
v. 81, pp. 451—468.

60. V assoevich, N. B ,  1953, O n som e flysch  tex tu res : T ran s . Soc. Geol. Lwow, ser. 
g e o l, v. 3, pp. 17—85 (in  R u ss ian ).

61. W alker, R. G., and  P ettijo h n , F. / ,  1971, A rchaean  sed im en ta tio n : a n a ly s is  o f 
the  M inn itak i B asin , n o rth w este rn  O n ta rio , C an ad a : Bull. Geol. Soc. A m er, v. 82 , 
pp. 2099—2130.

62. W ang, C. S., 1972, G eosynclines in the  new  g lobal tec ton ics: Bull. Geol. Soc. 
A m er, v. 83, pp. 2105—2110.

63. W anless, H. R., a n d  W eller, J. М ., 1932, C o rre la tio n  and ex ten t of P e n n sy lv an ian  
cyclothem s: B ull. Geol. Soc. Am er. v. 43, pp. 1003— 1016.

64. van  W aterschoot, va n  der Grachl, W. A . J. М ., 1931, P erm o carb o n ife ro u s o ro
geny  in so u th cen tra l U n ited  S ta te s : Bull. Amer. Assoc. P e tro l. G e o l, v. 15, pp. 991— 1057.

65. W eeks, L. G , 1952, F ac to rs  of sed im en tary  b asin  developm ent th a t  con tro l oil 
occurrence: Bull. Am er. Assoc. P e tro l. G e o l, v. 36, pp. 2071—2124.

66. W eller, J. М ., 1930, C yclical sed im en ta tio n  of the  P e n n sy lv a n ia n  period and its- 
sign ificance : Jo u r. G e o l, v. 38, pp. 97— 135.

67. W ood, A ., a n d  S m ith , A. J., 1959, The sed im en ta tio n  and sed im en tary  h isto ry  of 
the A berystw y th  G rits  (U pper L la n d o v e r ia n ) : Q uart. Jour. Geol. Soc. London, v. 114, 
pp. 163— 195.

734



ГЛАВА 17. ОСАДКИ И ИСТОРИЯ ЗЕМЛИ

Введение

Возможно, благодаря исследованиям космоса и Луны, вновь, пробу
дился интерес к эволюции планет и их атмосфер. Среди космохимиков 
:и планетологов стало модным создание теоретических моделей плане
тарной эволюции с особым акцентом на происхождение и эволюцию ат
мосферы. Считается, что Земля, как планета, испытала длительную 
сложную геохимическую эволюцию, приведшую к дифференциации ко
ры и образованию гидросферы и атмосферы. Предполагаемая история 
двух последних оболочек рассматривалась различными авторами [8, 
23, 39, 43, 17, 5, 34, 35, 14, 12]. Однако лишь немногие исследовали ге
ологическое прошлое с целью выяснения того, что происходило в дейст
вительности, а не того, что могло происходить [11, 29, 30, 32, 38].

Все авторы сходятся на том, что когда-то в начале истории Земли 
условия на ее поверхности коренным образом отличались от тех, кото
рые мы наблюдаем теперь. Предполагается, что объем воды в океанах 
был меньше, а ее соленость — ниже, чем в настоящее время. С одерж а
ние С 0 2 в атмосфере было, по-видимому, выше, а кислорода в ней, воз
можно, вообще не было. Земная поверхность не имела растительного 
покрова и подвергалась смертоносному ультрафиолетовому облучению. 
Такие условия должны были совершенно иначе влиять на процессы вы
ветривания, эрозии, биологической жизнедеятельности и химической се
диментации в прошлом по сравнению с настоящим. Сохранились ли в 
летописи осадконакопления какие-либо свидетельства вековых тенден
ций в изменении состава или других признаков, которые поддерживали 
бы эти представления? И какова была природа древнейших осадков?

Сводка современных представлений по этим вопросам составлена 
Вейцером [44]. Он отмечает следующее: 1) граувакки преобладают в 
песчаниках архея, а аркозы получили наибольшее развитие в раннем 
докембрии; 2) формации, содержащие железо и марганец в наибольшем 
объеме (в мировом масштабе), отлагались в период между 3400 и 
1800 млн. лет назад; 3) появление красноцветов относится к периоду 
между 2000 и 1800 млн. лет назад; 4) отложение известняков и доло
митов в архее было редким явлением; 5) осадочные фосфаты становят
ся  обычными накоплениями только 1000 млн. лет назад; 6) сульфаты 
кальция и другие эвапориты встречаются только в породах, возраст 
которых не превышает 600 млн. лет; 7) угленосность приурочена к по
родам не древнее чем 350 млн. лет. Вейцер с помощью анализа глинис
тых сланцев и других основных типов пород установил определенные 
геохимические тенденции, такие, как вековые изменения содержания 
щелочей калия и натрия, повышение общего содержания Fe, а также 
соотношений M gO /СаО и S i 0 2/Al20 3 с увеличением возраста осадков.

Среди геологов принято считать, что летопись прошлого можно по
нять через настоящее. Это представление, или, иначе говоря, актуалис- 
тический принцип либо доктрина униформизма, и, в самом деле, о к а за 
лось плодотворным. Кажется, не существует породы или текстуры, даж е 
в раннедокембрийских отложениях, которые не имели бы эквивалента в 
более поздних геологических периодах. Это наблюдение в значитель

735



ной степени подкрепляет точку зрения, согласно которой на протяжении 
обозримой истории Земли, от ее древнейших времен и до настоящего 
времени, условия существенно не изменились, т. е. вековых изменений 
крупного масштаба не происходило. Такой вывод, однако, не получил 
всеобщего признания. Выше уже отмечалось, что многие осадки являют
ся продуктами биологической деятельности, что многие другие осадки 
испытали преобразованием под действием организмов, а поскольку био
логический мир претерпел значительную и сложную эволюцию, то со
ответствующие изменения должны затрагивать и осадки, тесно связан
ные с деятельностью организмов. Известно, что беспозвоночные докем- 
брийского периода не выделяли извести; следовательно, известняки,, 
образующиеся в результате такой деятельности, в древние времена не 
отлагались. Таким образом, отсутствие в древнейшие времена наземной 
растительности должно было существенно повлиять на образование 
почв, на скорость эрозии и, следовательно, на тип и скорость седимен
тации. Некоторые исследователи считают, что в геологической летописи 
имеются свидетельства существования восстановительной атмосферы в. 
раннем докембрии и что современная окислительная атмосфера обра
зовалась из-за выделения кислорода в процессе фотосинтеза зеленых 
растений.

Несмотря на то что все эти аргументы выглядят убедительно, труд
но продемонстрировать какие-либо вековые изменения в характере осад
ков. Древнейшие слои, возраст которых превышает 3-109 лет, сложены 
нормальными кластическими породами. Конгломераты содержат хоро
шо окатанные гальки и валуны многих типов пород [29], свидетельст
вующих о том, что эрозия и седиментация происходили так  же, как и 
теперь. Эти конгломераты «настолько близко напоминают новейшие ско
пления, что на первый взгляд их можно было бы принять за таковые, 
если бы не опрокинутое залегание пластов» [11]. Тиллиты докембрия 
показывают, что в то время существовали такие ж е  ледники, как  и те
перь. Поэтому никакого последовательного охлаждения земной поверх
ности, которое одно время признавалось всеми, происходить не могло. 
Многие из докембрийских осадков являются зрелыми. Некоторые квар
циты этого возраста представляют собой скопления кварцевого песка,, 
который по степени окатанности и содержанию кварца не уступает бо
лее молодым песчаникам. Такие высокие концентрации кварца свиде
тельствуют об интенсивном и полном выветривании содержащих кварц, 
материнских пород. Столь зрелое выветривание по-видимому, не могло 
произойти при отсутствии наземного растительного покрова. Поэтому,, 
несмотря на отсутствие ископаемых остатков наземной растительности 
в додевонских отложениях, существование ее кажется вполне вероятным, 
д аж е  в раннем докембрии. Характер этого покрова неясен, возмож
но, это был обильный покров, состоящий из лишайников и других при
митивных растений.

Несмотря на общее сходство между древними и современными осад
ками, как показывают некоторые работы последних лет, существуют 
небольшие различия второго порядка в среднем составе осадков разно
го возраста. Эти очевидные различия авторы связывали либо с измене
ниями биоса в различные геологические эпохи, либо с незначительными, 
но ощутимыми изменениями в составе атмосферы и гидросферы, либо 
с последовательными необратимыми постседиментационными измене
ниями осадков. Если эти различия связаны с метаморфизмом или диа
генезом, то никакой эволюции условий на земной поверхности не про
исходило.
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Эволюция почв
Поскольку можно ожидать, что состав атмосферы и наличие или от

сутствие растительного покрова могли влиять на процессы выветрива
ния и развитие почвы, допустимо такж е предполагать реальность неко
торых вековых изменений в палеопочвах. Теоретический анализ типов 
почв, которые могли существовать в древние времена, проведен Яало- 
ном [48]. Д р е в н е й ш и е  п р о т о п о ч в ы  должны были представ
лять продукт анаэробного выветривания мафических пород с незначи
тельным разделением Si, Al или Fe или вообще без него. П р и м и т и в 
ные почвы, образовавшиеся в аэробной атмосфере, но без растительно
го покрова, характеризовались бы приуроченностью калия к иллитам, 
a M g и Са должны были бы по достижении моря осаждаться там в 
виде карбонатов. При наличии ж е растительного покрова должна была 
бы образоваться р у д и м е н т а р н а я  п е д о с ф е р а ;  интенсивность 
выщелачивания и выветривания должна была бы возрастать, что приве
ло бы к формированию каолинита, а такж е латеритов и глеевых почв. 
В результате с появлением в меловом периоде цветковых растений, р а з 
витие должно было бы привести к завершению эволюции педосферы с 
четко дифференцированными почвенными разрезами. К сожалению, н а
ши познания о палеопочвах, в особенности докембрийских, настолько 
скудны, что мы не можем судить, в какой степени теоретическая модель- 
Яалона соответствует действительной эволюции почв.

Эволюция глинистых сланцев
Геохимическая эволюция глинистых и аспидных сланцев была прос

лежена Нанцем [25], а такж е в более поздних и более детальных рабо
тах Виноградова, Ронова и их соавторов [45, 36]. Д анны е о глинистых

Т а б л и ц а  17-1
Данные химического анализа пелитовых осадков и метаосадков Русской платформы. 
По [36]

Компоненты Архей* Ранний проте
розой**

Поздний про
терозой Палеозой Мезозой и кай

нозой

Si О , 64 ,15 58 ,42 57 ,65 47 ,9 4 55,61
ТЮ 2 0 ,4 8 0 ,7 9 0 ,8 6 0 ,7 8 0 ,7 2
АЬОз 15,79 16,63 17,04 14,26 14,45
Fe2Oa 2 ,4 7 2 ,5 3 4 ,26 4 ,1 0 3 ,6 5
FeO 3,51 6 ,56 3 ,1 7 1 ,85 1 ,95
М пО 0,07 0 ,1 5 0,11 0 ,0 6 0 ,0 6
M gO 2 ,4 5 4 ,12 2 ,3 8 3 ,8 5 2 ,2 0
СаО 4 ,0 2 2 ,3 4 1,20 7 ,5 3 4 ,9 0
N a20 2 ,8 4 1,57 0 ,9 3 0 ,6 5 1,10
К2О 2 ,3 2 3 ,08 4 ,1 8 3 ,7 0 2 ,3 9
Н 20 1,68 2 ,8 5 6 ,1 9 6 ,0 7 7 ,6 7
р 2о 5 1,14 0 ,0 9 0 ,0 9 0,11 0,11
С 0 2 0 ,0 4 0 ,5 9 1,10 6 ,8 0 3 ,6 2
SOs 0 ,0 8 0 ,2 0 1,05 2 ,1 8 1 ,40
С  орг — 0 ,3 3 0 ,3 5 0 ,7 0 9 ,0 4

С у м м а
Количество

100,04 100,25 100,68 100,73 100,87

анализов 247 460 34(1226) 401(6734) 259(4764)

* П арагнейсы .
** Ф иллиты, кристаллические сланцы  и парагнейсы . В скобках приведено количество п роан али 

зированны х образцов.
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породах Русской платформы приводятся в табл. 17-1. Как видно из этой 
таблицы, различия в составе между более древними и более молодыми 
пелитовыми осадками невелики. Однако некоторые небольшие различия 
существенны. Более древние породы в большей степени метаморфизова- 
ны и содержат больше закиси, чем окиси, железа, что, возможно, явля
ется следствием восстановления железа  в процессе метаморфизма 
(сравните отношение закисного железа к окисному в палеозойских 
глинистых и аспидных сланцах) (см. табл. 8-7). Палеозойские и более 
молодые глинистые сланцы отличаются от более древних повышенным 
содержанием С а С 0 3, что, возможно, отраж ает фиксацию карбонатов

организмами, которая началась с кембрия. 
Аналогично в более молодых породах по
вышается содержание органического угле
рода. Если исключить эти два компонента 
и пересчитать баланс, то по содержанию 
остальных компонентов пелиты разного 
возраста почти не отличаются друг от дру
га. Можно лишь отметить незначительное 
уменьшение общего содержания железа и 
натрия по мере перехода от более древних 
к более молодым породам. Это свидетель
ствует о том, что питающие провинции бо
лее древних пелитов в большей степени ха
рактеризовались основными вулканически
ми породами, чем питающие провинции бо
лее молодых. Примечательно появление 
сульфатов в верхнепротерозойских и более 
молодых глинистых сланцах, что Ронов и 
Мигдисов [36] объясняют появлением окис
лительной атмосферы.

Эти данные, в общем, согласуются с 
менее тщательно обоснованными выводами 
Нанца [25]. В какой степени они могут по
мочь установить вековые тенденции? Отра
ж аю т ли они реальные различия в обста
новках земной поверхности в древние вре
мена? Различия в составе невелики. Воз
можно, они зависят от подбора образцов. 
Осадки складчатых поясов (геосинклина
лей) могут отличаться по общему составу 
от осадков платформ или континенталь
ных шельфов; континентальные глинис

тые сланцы могут отличаться от морских, и если при подборе образцов 
не учитывать эти отличия, то можно прийти к ошибочному выводу. И 
еще: в какой степени валовой состав метапелитов, включая парагнейсы, 
сопоставим с неметаморфизованными глинами? Был ли метаморфизм 
изохимическим? Пока мы не получим ответов на эти вопросы, резуль
таты интерпретации анализов следует рассматривать как весьма прибли
зительные.

А как обстоит дело с минеральным составом глинистых сланцев? 
Уивер [46] отмечал, что набор глинистых минералов как будто испы
тывает последовательные изменения во времени. Раннепалеозойские и 
кембрийские глинистые сланцы в основном представлены филлитами; 
разбухающие глинистые минералы не имели широкого развития вплоть
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Рис. 17-1. О ценка изменения 
н абора  глинистых м инералов 
в  глинистых сланцах  Северной 
А мерики во времени. По [46]. 
J  — разбухаю щ и е глины ; 2 — иллит; 
3  — каолинит; 4 — хлорит
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д о  карбона, а доминирующее распространение получили лишь в тре
тичную эпоху. Каолин в древних глинистых сланцах встречается, к а к  
правило, редко и становится важным их' компонентом, лишь начиная с 
пенсильванского периода (рис. 17-1). Эти тенденции Уивер отчасти 
объясняет появлением наземной растительности, из которой в больших 
количествах стал образовываться гумус и почвы стали кислыми, что 
благоприятствовало образованию каолина. Калий перерабатывался 
растениями, переотлагался и удерживался на суше, из-за этого в море 
повышалось содержание натрия, что благоприятствовало образованию 
монтмориллонита. Однако в свете работ, как самого Уивера, так и дру
гих авторов более вероятным представляется, что развитие в древних 
породах иллита за счет монтмориллонита (а возможно, и каолинита) 
является следствием диагенетических преобразований и, следовательно, 
отраж ает не процесс изменения условий осадконакопления, а скорее ре
зультат «старения» минеральной ассоциации.

Эволюция песчаников

Отличаются ли древние песчаники от более молодых? Незрелый 
характер граувакк, типичный для многих докембрийских разрезов, по 
мнению Мак-Грегора [23], связывается с отсутствием в то время расти
тельного покрова, а высокое содержание в них закисного железа  — с 
восстановительной атмосферой. Ни один из этих выводов не является 
полностью обоснованным. Более молодые граувакки по всем основным, 
признакам сходны с древними песчаниками (см. табл. 7-9).

Поскольку пески значительно резче дифференцированы, чем глины, 
средние данные о песчаниках различного возраста могут быть сопоста
вимы только в том случае, если содержания ортокварцитов, аркозов, 
граувакк и т. п. находятся в том же соотношении, что и их распростра
нение в каждом из сравниваемых геологических периодов. В настоящее 
время мы не располагали данными для того, чтобы произвести необхо
димые сопоставления. Мы не можем быть уверены д аж е в том, что про
порции, которые мы фиксируем сейчас в разрезах, являются такими же, 
как в момент осадконакопления. Однако внутри каждого класса песча
ников как будто не намечается заметных вековых тенденций к измене
нию, кроме тех которые связаны с составом цемента. Процессы, кото
рые обусловили фракционирование песчаников в ходе выветривания на 
различные классы или семейства, происходили и в докембрии, не иск
лючая даж е  архея [10], хотя ортокварциты совершенно нетипичны для  
древних разрезов*. *-

Цемент древних песчаников, по-видимому, в большей степени крем
нистый, чем крабонатный. Тальман [42] подсчитал, что для постпалео- 
зойских песчаников отношение известковистого цемента к кремнистому 
равно 50:50, тогда как для палеозойских и более древних песчаников 
оно составляет 80:20. Это наблюдение было объяснено замещением в 
древних породах кварца кальцитом. Такие диагенетические замещения, 
как доломитизация известняков, являются необратимыми, а их эф 
фект — кумулятивным.

* К варцевы е метапесчаники и кварциты  верхнеархейского и раннепротерозойского 
возраста широко распространены  в пределах А лданского и Балтийского щитов, слагая 
чрезвычайно мощные толщи. Больш ую  мощность имеют такж е  так  назы ваем ы е иенгр- 
ские кварциты  архея А лданского щ ита, однако их первичная песчаная природа не д о 
к а з а н а .— П р и м .  р е д .
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Можно предположить также, что песчаники со временем последова
тельно обогащались кварцем. Каждый цикл выветривания должен был 
понижать содержание полевых шпатов и обогащать песок кварцем. Бо
лее молодые пески должны в среднем содержать больше переотложен- 
ного кварца. Реальный статистический анализ песчаников различного 
возраста дает весьма неопределенные результаты (табл. 17-2). Данные 
по Северной Америке показывают, что мезозойские и третичные пески в 
значительной степени более полевошпатовые, чем палеозойские. Анало
гичной тенденцией характеризуются пески Русской платформы. Объяс
нить эти факты непросто. В Северной Америке наивысшее содержание

Т а б л и ц а  17-2

Содержание полевых шпатов в песчаниках

Северная Америка, по [31] Русская платформа, по [37]

Число Процент поле Число Процент поле
формаций вых шпатов формаций вых шпатов

Д одевонские 35 5,1 Д окем брий 65 3 0 ,5
отлож ения Кембрий 18 16,6

Силур 14 9 ,6

Д ево н  — пермь 29 5 ,8 Д евон 177 8 ,9
К арбон 95 4 ,8

М езозой 29 25 ,0 Триас 5 6 1 ,6
Ю ра 23 4 2 ,8
Мел 20 15,0

Третичные 22 2 1 ,0 Третичные 10 31,1
П лейстоцен- — 15,3 Четвертичные 8 22 ,6
соврем енны е
осадки

В среднем 14,4 В среднем 15,3
{не по массе)

полевых шпатов отмечается для мезозойских песков в районе Береговых 
хребтов и Скалистых гор, а наименьшее — для палеозойских песчани
ков внутренних районов континента. Однако палеозойские песчаники в 
районах Аппалачских гор и гор Уошито такж е бедны полевыми шпата
ми, хотя содержат много обломков пород. Высокое содержание полевых 
шпатов в некоторых песчаниках Русской платформы можно объяснить 
тектоническими причинами, т. е. быстрым воздыманием и эрозией не 
полностью выветрелого материала; низкое содержание полевых шпатов 
в других песчаниках коррелируетСя с низким рельефом и стабильными 
участками земной коры [37].

Наиболее часто встречаются в литературе указания на отличие 
древних песчаников от молодых по количеству и многообразию акцес
сорных или тяжелых минералов. К ак  отмечалось еще Босвеллом [3], 
древние песчаники характеризуются весьма ограниченным набором тя
желых минералов. Количество и многообразие тяжелых минералов воз
растает по мере омоложения возраста песчаников. Молодые плейстоце
новые пески характеризуются наиболее разнообразной ассоциацией 
тяж елы х минералов [28] (см. табл. 13-5). Эти различия объясняются
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как возрастающей сложностью строения эродируемых комплексов, от 
которых пески ведут свое происхождение, так и удалением из древних 
песчаников наименее стабильных типов минералов [3, 28]. Чем древнее 
песок, тем больше вероятность того, что он подвергся выщ елачива
нию и утратил наименее стабильные минералы. Обычно степень устой
чивости минералов во времени тесно связана с их стабильностью. Д р ев 
ние породы характеризуются не только более ограниченным набором 
минералов, но такж е и тем, что сохранившиеся в них минералы наибо
лее стабильны.

Еще одна проблема связана с граувакками. Совершенно очевидно, 
что граувакки весьма распространенный тип песчаников в докембрии 
и палеозое, но гораздо менее развитый в кайнозое. Их современные эк 
виваленты весьма редки либо вообще отсутствуют. Камминс [7] при
писывает это обстоятельство процессу, который Кюнен [22] назвал 
г р а у в а к к и з а ц и е й .  Создается впечатление, что нестабильные мине
ралы и обломки пород в древних песках деградировали и превратились 
в тонкозернистый матрикс. Свидетельством этого является не только 
вековая тенденция изменения распространенности граувакк, но такж е и 
то, что в участках ранней цементации, например в конкрециях, где в 
изолированных участках процессы разрушения обломочных зерен были 
исключены, — матрикс отсутствует [4].

Эволюция карбонатов
Уже давно Дэли [8] обратил внимание на то, что более древние 

карбонаты содерж ат больше M g C 0 3, чем более молодые (рис. 17-2); 
это позднее было подтверждено Виноградовым и Роновым [45]. Дэли 
полагал, что происходило массовое выпадение кальция и магния в до
кембрийские (додевонские) моря. Подтверждением этому служит бли
зость соотношения C a C 0 3/M g C 0 3 в этих осадках и в реках, дренирую
щих докембрийский Канадский щит. Считалось, что накопления солей 
магния в морях докембрийского времени 
не происходило. Дэли объяснял отсутст
вие этих солей в древних породах оче
видным количественным замещением 
кальция и магния аммонием, образовав
шимся из-за разложения органического 
вещества. В результате более поздней 
эволюции органоядной фауны органиче
ское вещество столь ж е быстро уничто
жалось, сколь быстрым было его образо
вание. Формы, выделяющие известь, 
удалили из морской воды кальций, тогда 
как магний оставался и продолжал на
капливаться. Состав глинистых сланцев 
противоречит этой концепции, поскольку 
древние глины содержат не больше, а 
возможно, меньше органического углеро
да, чем глины, отложенные после предпо
лагаемой эволюции органоядной фауны.
Тем не менее данные Д эли  можно интер
претировать иначе. Например, Ронов рас
сматривал кривую изменения отношения 
C a /M g  как функцию изменения состава

C a /M g
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Рис. 17-2. И зм енения во времени 
соотнош ения C a /M g  в к арб онат
ных породах Северо-А мериканской 
(2) и Русской ( Л ,  платф орм . По 
[35]
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эродируемых пород, от которых ведут свое происхождение все осадки [35] - 
К. тому же циркулирующие воды, содержащие магний, превращают, 
как известно, известняки в доломиты. Чем древнее порода, тем боль
ше вероятность того, что такие изменения были. Если это так, то бо
лее древние породы должны характеризоваться более высоким содер
жанием магния, как это и происходит в действительности.

Предполагается, что цемент известковистых песчаников должен 
отраж ать те же вековые изменения отношения C a C 0 3/M g C 0 3, что и 
известняки, при условии, что изменения этого соотношения, коррели
руемые с возрастом, являются результатом постседиментационных за 
мещений. Данных о составе карбонатного цемента собрано пока еще 
недостаточно. Отношение M gO /СаО в песчаниках Русской платформы 
имеет наивысшие значения в древнейших породах и последовательно' 
понижается с возрастом, достигая минимальных значений в самых 
молодых песчаниках [37].

Сравнительная распространенность главных типов 
пород и геологическое время

Данные о сравнительной распространенности песчаников, глин и 
известняков были представлены в гл. 2. Сравнительная распростра
ненность различных семейств песчаников рассматривалась в гл. 7. 
Сохранялись ли эти пропорции неизменными на протяжении гео
логического времени? Некоторые авторы отмечают, что в архейских 
комплексах обычно отсутствуют зрелые осадки, в особенности орто
кварциты и известняки [ 2 9 ] .  P q h o b  [ 3 3 ]  представил свои общие 
выводы об изменении пропорций между типами пород во времени в 
виде схемы (рис. 1 7 -3 ) .  Песчаники и глины на протяжении обозри
мого геологического времени (последние 3,5 млрд. лет) характери
зуются более или менее постоянным соотношением. Относительная 
распространенность граувакк со временем понижалась с одновремен
ным повышением роли аренитов. Наиболее заметно увеличение доли 
в общем осадочном балансе эвапоритов и карбонатных пород (прак
тически с нуля в раннем протерозое), а такж е вначале резкое воз
растание, а затем убывание роли джеспилитов и полосчатых ж еле
зистых кварцитов. На самом раннем, гипотетическом этапе земной 
истории основным, возможно единственным, типом стратиформных от
ложений, как предполагается, были вулканокластические осадки и 
лавы.

«Твердых» данных для демонстрации вековых изменений этих 
пропорций имеется мало. Как и во всех исследованиях, затрагиваю 
щих геологическое время, исследователя затрудняет главным образом, 
отсутствие хорошо разработанной шкалы времени для докембрия.' 
Хорошо датированная же часть геологической истории, вклю чаю щая 
палеозойскую и более молодые эры, составляет не более одной ше
стой от общей продолжительности истории Земли.

Скорость осадконакопления

В н а с т о я щ е е  время скорость осадконакопления в разных 
районах характеризуется крайне различными значениями. Определить 
среднюю скорость современного осадконакопления в сущности невоз
можно; еще труднее сделать это для прошлых эпох. Тем не менее
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данные, представленные Бэррелом [2], намечают вековые изменения 
скорости седиментации. Бэррел отмечал, что если поделить макси
мальную мощность осадков, отложенных в течение каждого геологи
ческого периода на время, в течение которого они отлагались, то н а 
мечается закономерное возрастание скорости осадконакопления по ме
ре убывания возраста пород. Продолжительность каждого рассматри
ваемого периода определялась на основании надежно установленных 
данных, определенных по соотношению свинца и урана. Выводы Б эр 
рела впоследствии были подтверждены Шухертом [41] и Холмсом

. pr2 pr3 ^ m'z kz
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Рис. 17-3. Эволюция состава осадочных пород. По [33].
1 — эвапориты ; 2 — известняки; 3 — доломиты ; 4 — дж еспилиты ; 5 — вторичные кварциты ; 6 — к в ар 
цевы е пески; 7 — аркозы ; 8 — граувакки ; 9 — континентальны е эф ф узивы

Рис. 17-4. Максимальная мощность систем и периодов, отнесенная к их продолжи
тельности в миллионах лет. Значения мощности, накопленной за 1 млн. лет, помещены 
против средних значений возраста каж дого стратиграфического подразделения  
По [13]

[18], которые, однако, в соответствии с новыми данными несколь
ко уточнили как мощность осадков, так  и временные границы 
(рис. 17-4).

Обоснованность вывода о закономерных вековых изменениях ско
рости осадконакопления фактическими данными оспаривалась Джиль- 
юли [13], который указал, что возможность найти разрез, характе
ризующий максимальную мощность, уменьшается по мере увеличе
ния возраста отложений, поскольку более древние породы погребены 
под более молодыми. Поэтому вероятно, что если максимумы мощ
ности для молодых отложений определены правильно, то для более 
древних пород приняты заниженные значения. Более того, отмечает 
Джильюли, разрезы с максимальной мощностью палеозоя содержат 
много известняков, для которых обычно принимается меньшая ско
рость осадконакопления, чем для кластических пород; следователь
но, средняя скорость седиментации, определенная для палеозоя, ока
залась  заведомо заниженной. Однако замечание Джильюли о замед
ленной скорости осадконакопления известняков не является справед
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ливым для мощного палеозойского разреза Центральных Аппалачей.. 
Здесь скорость накопления карбонатов была несколько выше, чем 
для некарбонатных осадков [6].

Продолжительность суток и лунные приливы

В результате приливного трения продолжительность суток, как 
предполагают, увеличивается, а Луна удаляется от Земли. В результа
те количество дней в месяце или в году должно уменьшаться, а 
высота прилива должна понижаться. Существуют ли какие-либо гео
логические данные в пользу этого вывода?

Наиболее веское свидетельство мы получили благодаря класси
ческому наблюдению Уэллса [47], согласно которому некоторым ко
раллам свойственны дневные приращения скелета. Другие исследо
ватели доказали, что такие приращения широко распространенное 
явление в органическом мире. В особенности способны фиксировать 
такой рост раковины моллюсков. П аннелла с соавторами [27] обоб
щил соответствующие данные по этому вопросу. Палеонтологические 
данные в действительности свидетельствуют об увеличении количест
ва дней в лунном месяце по мере перехода к более древним време
нам. Однако эти данные говорят такж е о том, что замедление ско
рости вращения Земли было непостоянным во времени. Эти изменения 
могут быть связаны такж е с расширением или контракцией районов 
мелководных морей, где рассеивается большая часть энергии при
ливов.

Вследствие замедления скорости вращения Земли Л уна долж на 
отдаляться от нас. Поэтому можно предположить, что в древние вре
мена, когда Луна находилась намного ближе к Земле, приливы обла
дали значительно большей силой. Однако данные, свидетельствующие 
об этом, очень скудны. Клейн [20, 21] сделал попытку оценить силу 
прилива на основании анализа толщ предположительно приливного 
происхождения, характеризующихся уменьшением зернистости вверх 
по разрезу. Он пришел к выводу о том, что вариации силы прилива, 
начиная с позднего докембрия, незначительно отличаются от в ар и а
ций силы прилива в голоцене. Этот вывод находится в резком проти
воречии с предположением Олсона [26] о катастрофических прили
вах. Мерифилд и Л ам ар  [24] высказали предположение, что если бы 
Луна находилась на половине ее теперешнего расстояния от Земли, 
приливные течения были в 4-14 раз сильнее, чем современные, и что, 
следовательно, косая слоистость, образующаяся в обстановке с вы
соким энергетическим уровнем, характеризовалась бы значительно 
большим распространением и масштабом. Предположительно такая  
косая слоистость отсутствовала бы в морских осадках к моменту 
столкновения Луны с Землей. Проверить эти предположения с по
мощью геологических данных невозможно.

Вопрос о древней атмосфере

Согласно большинству моделей планетарной эволюции, древней
шая атмосфера была анаэробной. Существуют ли какие-либо д ока
зательства былого существования бескислородной атмосферы? В
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пользу этой точки зрения приводились следующие геологические дан
ные: 1) отсутствие красной окраски в отложениях древнейшего до
кембрия, 2) высокое отношение закисного железа к окисному в ран- 
недокембрийских сланцах и граувакках, 3) обилие в докембрии ж е 
лезистых кварцитов, 4) наличие в некоторых докембрийских кварци
тах обломочного пирита и уранинита и 5) отсутствие зон накопления 
железа  в некоторых докембрийских палеопочвах.

Ни один из этих доводов не убедителен. Отсутствие красной ок
раски может быть всего лишь следствием сохранности фации. Боль
шинство архейских осадочных пород флишеподобны, а флишевой ф а
ции несвойствен красный цвет, последний в большей степени типичен 
для континентальных осадков. Кроме того, красноцветы появляются 
в раннем протерозое (возраст между 1,8 и 2,5 млрд. лет) в районе 
Большого Невольничего озера, где они ассоциируют с отпечатками 
галита и гипса [16], а такж е в породах гуронского возраста (абсо
лютный возраст более 2,2 млрд. лет) в районах Северного побережья. 
Проблема соотношения закисного и окисного железа  в граувакках 
и сланцах уже обсуждалась выше. Преобладание закисного железа 
можно скорее объяснить восстановлением в процессе метаморфизма, 
чем за счет состава атмосферы. Ж елезорудные осадки встречаются в 
возрастном интервале от 2,7 млрд. лет до юрских и более молодых 
отложений. Д а ж е  наиболее древние из них содержат яшмы, а в неко
торых из наиболее молодых пород встречаются пиритовая и сидери- 
товая фации. Степень окисления является характеристикой локаль
ной обстановки, а не функцией состояния атмосферы. Сульфидные и 
сидеритовые осадки отлагались в эпохи широко распространенного 
и разнообразного органического мира, в условиях полностью окисли
тельной атмосферы. Очевидно, что накопление этих высоковосстанов- 
ленных осадков не следует рассматривать как показатель восстанови
тельной атмосферы. Тем не менее интенсивное и широко распростра
ненное в мировом масштабе осадконакопление железа в период 
между 1,9 и 2,5 млрд. лет представляет собой весьма примечательное 
явление, до сих пор не объясненное и непонятное. Основной упор де
л ал ся  на нахождение детритового пирита в некоторых докембрийских 
кварцитах, особенно в районе Блайнд-Ривер, штат Онтарио, и в бас
сейне Ранд в Южной Африке. Наши представления об устойчивости 
пирита неполны. Он известен как обломочный минерал в современ
ных песках, его даж е  добавляли в прибрежные пески в качестве ин
дикатора [1]. Отсутствие в разрезах  палеопочв зоны обогащения ж е 
лезом необязательно должно свидетельствовать об анаэробной атмо
сфере. Известны современные глеевые почвы, образующиеся в усло
виях слабого дренажа, в которых такж е отсутствуют зоны накопле
ния железа.

Короче говоря, ни один из критериев, используемых в качестве 
показателей бескислородной атмосферы, не убедителен. Наши знания 
пока что недостаточны, и проблема атмосферы остается нерешенной.

Предполагаемое отсутствие озонного слоя, а следовательно и з а 
щиты от смертоносного ультрафиолетового облучения такж е спеку
лятивно. Строматолиты, которые характеризуют среднеприливную 
зону, в наши дни представляют очень большую редкость. Имеются 
д а ж е  некоторые прямые свидетельства существования наземного р а 
стительного покрова до начала эволюции сосудистых (vascular) р а 
стений.
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Обобщение и критика

Оценка данных, которые свидетельствуют о предполагаемых ве
ковых тенденциях в природе и характере осадочных пород, затрудни
тельна. Во всех случаях пригодность модели, очевидно, сомнительна. 
Поскольку 7/8 геологической истории в основном не имеет удовлет
ворительной хронологии или в лучшем случае, обладают весьма не
совершенной хронологией, интервал времени, к которому относится 
большинство фактических данных, составляет лишь весьма малую 
часть обозримой истории земной коры. Пока не будет основательно 
изучен геологический разрез докембрия, этот дефект модели не будет 
устранен. Д а ж е  для более поздних времен модель, как  правило, узка 
и не имеет достаточного географического распространения. Больш ая 
часть данных собрана в США и в Северной Европе. Кроме неопреде
ленности модели она может быть ошибочной и в результате селектив
ной сохранности определенных фаций.

Другие трудности возникают вследствие метаморфизма древних 
пород. К акая  часть наблюдаемых или кажущихся различий связана 
с последовательными, необратимыми метаморфическими или диагене- 
тическими, или метасоматическими, изменениями?

В заключение можно сказать, что главные или наиболее значи
тельные вековые изменения не установлены. Мы фиксируем некото
рые видимые изменения второго порядка, но не можем с определен
ностью сказать, не следует ли относить их за счет систематической 
погрешности модели или постседиментационных изменений, связанных 
с возрастом, или же считать их реальными изменениями обстановки 
осадконакопления.
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К ратоны  716
Крем невы е ж ел ваки  501, 591 
Кремни

— диатом овы е 498
— классиф икация 492
— м инералогия 494
— петрограф ия 496
— пластовы е 501
— происхож дение 503
— условия зал еган и я  500 

Кремнистые осадки 492 
Кристаллические структуры  105, ЮТ 
К ум уляти вн ая кривая 52

Л атер и т  510 
Л ах ар ы  393
Л едниковы е отлож ения 220 
Л ёссы  365, 591 
Л игнит 559

М атрикс песчаников 312 
М ацералы  562 
М ергель 360, 449, 450 
М етасом атиты  491 
М икриты  419, 445, 462 
М ногоярусны е песчаные тела  187 
М ода 53 
М оласса 726 
М ощ ность слоев 132

Неоморфиэм 461 
Н еф ть 565

О бломки пород 261, 381, 608
О бстановки осадконакопления

— аллю виальная 685
— анализ 663
— анаэробная 358, 674
— береговых баров 695
— внутренних бассейнов 705
— восстановительная 358, 529, 674, 

675
— дельтовы е 69В
— карбонатно-ш ельф овы е 698
— кислотность 605
— классиф икация 679
— лагунн ая 696
— морские 701
— при бреж ны е 691
— реконструкция 605, 635, 683
— рифовы е 700
— турбидитны е 701
— физические парам етры  665
— химические парам етры  674
— эол о вая  706 

Озерные катуны  600 
О каменелости 116, 415 
О катанность 76, 646
О кислительно-восстановительны й потен

циал  674
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■Окислы ж елеза  304, 305, 510, 511, 518, 
596

Онколиты 166, 600 
О олиты  lil 1, 415, 433, 519, 521, 539 
О рганическое вещ ество 356, 555 
Орогенные осадки 724 
О ртокварциты  271, 293 
О ртоконглом ераты  212 
О садки 9, 26, 32, 607, 735 
О садконакопление

— геосинклинальное 664, 719
— континентальное 679
— морское 679
— циклотемное 728 

О садочные породы
— классиф икация 29
— природа и происхож дение 24

— строение 27
— состав 28
— экономическое значение 18 

'О тлож ени я  базисной волны 393
— внебассейновые 25
— внутрибаосейновые 25

Палеопочвы 737 
П алеосклоны  637, 653, 654 
П анцирны е глиняны е ш ары  599 
П арагенез м инералов 1!09 
П аракон глом ераты  218 
П еллеты  117, 332, 418 
П еп ел  (вулканический) 378 
П апловы е потоки 390 
П еплопады  390 
П ески

— вулканокластические 249
— зрелость 254
— карбонатны е 282, 434 , 437
— обломочные м инералы  250
— пирокластические 248
— россыпей 303
— современны е 249 

П есчаники
— аркозовы е 273
— диагенез 303
— калькаренитовы е 302
— классиф икация 268
— лититовы е 271, 280, 315
— минералогия 255
— пегрогенез 313
— петрограф ия 272
— строение 253
— текстуры  254
— химический состав 266, 268
— цем ентация 304
— эволю ция 739 

П есчаны е дайки 196 
П етрографические провинции 649 
П изолиты  1М
П ирит 356, 514, 515, 597 
Писчий мел 447, 476 
П итаю щ ие провинции 605 
П лайевая  низина 705 
П ласт 132
П одош венны е знаки 152, 634, 638 

П о л е в ы е  ш паты  258, 306, 341, 363, 382, 
408, 614, 619 

Пористость 100—'102

— глин 348
— и глубина захоронения 102, 348
— и гранулом етрия 101
— и степень диагенеза 101, 303
— и уплотнение 101, 348, -586
— карбонатны х пород 421
— песчаников 100, 254
— ф енестральная 422 

Природный газ 565 
П роницаем ость 102 
П ротокварциты  285 
П севдобрекчии 240 
П севдокоикреции 59'8

Разм ерность (обломочных частиц) 39, 
101, 103

Распределение зерен по разм еру 49
Речные наносы 67, 202
Риф овы е осадки 404
Риф ы  196, 468
Р яб ь  течения 143
Р я д  стабильности минералов 61'4

— устойчивости м инералов 622

Себховые циклы 555, 699 
Сидерит 265, 362, 407, 514, 517 
Силикаты  ж елеза  267, 300, 339, 362, 512, 

521
Силькреты  494, 509 
Скорость течения потока 672 
С ланцеватость РЗЗ, 234 
С летки вы емок 153 
С л о и с т о с т ь

— волнистая 146
—  градационная 147
— деф орм ированная 160'
— м ассивная 133
— нарастания 151
— плитчатая 183
— ряби 145
— ф лазерн ая 143, 145 

Слюды 262
Соляны е купола 194 
Соляны е отлож ения 544 
С ортировка (по разм еру) 54, 68 
Способы (агенты ) переноса 58, 666 
С табильность м инералов 260, 611, 613 
Стилолиты ЗШ, 427 
С тром атолиты  151, 165, 425 
С труктура осадочных пород 37 
С убаркозы  273 
С ульф аты  545
С ульф иды  ж ел еза  356, 410, 511, 514, 597 
Сферичность (обломков) 71, 73 
Сферолиты 1.15

Текстуры осадочных пород
— биогенная 116
— галечников 91, 202
— глин и сланцев 94
— классиф икация 131
— кристаллическая 106
— направленная 87
— н арастан и я  131, 578
— песчаников 92
— тиллей 92, 224
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— химические (вторичные) 131, 578
— элементы 88

Тектоника и осадконакопление 714 
Тилли и тиллиты 89, 218, 220 
Трещины усыхания 157 
Турбидиты

— дистальны е 703
— проксим альны е 703 

Туфы (вулканические) 378, 385 
Туф известковый 449
Т яж елы е минералы  263, 3112, 607, 622, 

649

У глеродсодерж ащ ие осадки 555 
Угли

— антрацитовы е 559
— битуминозные 559
— богхед 564
— бурые 559
— классы 559 

Углистые сланцы  356 
У паковка (зерен) 87, 96, 627 
Уплотнение

— глин 347
— известняков 462 

Ф англом ераты  2117
Ф ациальны е карты  и палеогеограф ия 655 
Ф ациальны е модели 683 
Ф ации осадочных пород

— глинистая (аргиллитовая) 714, 724
— известняков 467, 714
— миогеосинклинальные 720
— м олассовая 726
— кратонная 716, 717
— ракуш няковая 714
— риф овая 468
— турбидитовая 707
— ф лиш евая 724 

Ф линты 492

Флиш 724
Ф орма облом очны х частиц 71 
Ф осфатные минералы  537 
Ф осфатные осадки  536 
Ф осфатны е песчаники 302 
Ф осфориты 535

Х алцедон 265, 304, 387, 407, 494 
Химические анализы

— аркозов и  субаркозов  276
— вулканокластических осадков 383
— глинистых сланцев 361
— гр ау вакк  290
— долом итов 454
— ж елезосодерж ащ их осадков 516
— известняков 410
— кремней 495, 593
— тиллей и тиллитов '227
— ф осфатны х осадков 538

Цементы
— известняков 459
— конглом ератов 233
— песчаников 304
— структура  107 

Ц еолиты  266, 305, 388 
Ц икл Б оум а 148
Ц иклическое осадконакопление 148, 336,. 

423, 691, 69'3, 699

Частота распределения по разм еру 49

Ш ам озит 362, 512, 524

Эвапориты 544 
Э кзогенны е породы  25 
Эндогенные породы  24 
Э ндогенные структуры  405 
Энкриниты 416, 439

Яш ма 493, 520
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